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RESUMO

Entre as estruturas integumentares dos vertebrados terrestres, as penas são mais complexas e

diversificadas. Apesar de abundantes, sua ocorrência no registro fóssil é rara, uma vez que

possuem baixo potencial de preservação. Embora limitadas, sua ocorrência é cosmopolita. No

Brasil,  duas  unidades  geológicas  se  destacam:  a  Formação Crato  (Bacia  do Araripe,  NE,

Cretáceo) e a Formação Tremembé (Bacia de Taubaté, SE, Paleógeno). O padrão de coloração

das penas, é produzido pela presença de pigmentos naturais (i.e., biocromos) e/ou pelo arranjo

das ultraestruturas na matriz de queratina. Dentre essas, se destacam os  melanossomos, que

são  organelas  especializadas  em sintetizar  e  armazenar  o  biocromo  melanina. Com uma

dimensão  entre  0.2  à  2.0  µm,  sua  morfologia  varia  de  acordo  com o  tipo  de  melanina,

podendo ser  divididos  em dois  grupos:  os  eumelanossomos com formato  de  bastonetes  e

responsáveis  pelas  cores  escuras  e, os  feomelanossomos de  forma esférica e  responsáveis

pelas  cores  acastanhadas.  Embora  já  publicadas  na  Formação  Crato,  a  presença  dessas

estruturas  na  Formação  Tremembé  permanece  desconhecida.  Seis penas  fósseis  oriundas

dessas duas unidades foram caracterizadas macro e microscopicamente e,  sua preservação

reconhecida  através  da  aplicação  de  técnicas  geoquímicas  e  de  microscopia.

Morfologicamente, essas estruturas foram classificadas como penas penáceas e plumuláceas,

e sua inclusão no registro geológico ocorreu por transporte eólico. Análises de MEV indicam

que essas penas estão preservadas por eumelanossomos e por molde externo, enquanto as

análises geoquímicas sugerem uma composição carbonosa e por goetita. Com posse desses

resultados e, baseado em dados da literatura, é possível concluir que nas duas unidades o

paleoambiente era habitado por dinossauros avianos e não avianos de porte médio a pequeno

que possuíam baixa (Formação Crato)  e  alta  (Formação Tremembé) relação com o corpo

d’água.  A presença  de  eumelanossomos  sugere  padrão  de  coloração  clara,  refletindo  as

condições climáticas semiáridas dessas unidades. Além disso, os gradientes geoquímicos (e.g.,

níveis de pH e O2) a presença de esteiras microbianas no fundo dos paleolagos, propiciaram

um ambiente favorável para preservação dessas estruturas. Deste modo, este trabalho revela a

viabilidade  de  ampliação  deste  tipo  de  estudo,  sobretudo  em  outros  organismos,

proporcionando assim, visão mais abrangente da paleobiologia e paleoambiente.

Palavras-Chave: Tafonomia, Dinossauros, Penas fósseis, Cretáceo, Paleógeno



ABSTRACT

Among the terrestrial vertebrates integuments, feathers are the most complex and diversified

structures.  Despite  their  abundance,  they  are  scanty  due  to  low  preservational  potential.

Nevertheless, their occurrence is worldwide. In Brazil, two geological units are responsible

for most of the records: the Crato Formation (Araripe Basin, NE, Cretaceous) and Tremembé

Formation  (Taubaté  Basin,  SE,  Paleogene).  The  diverse  colour  patterns  of  feathers  are

produced  by  the  presence  of  natural  pigments  (i.e.,  biochromes)  as  well  as/or  by

ultrastructural arrangements in the keratin matrix. Among these, the  melanosomes stand out

since they are specialized organelles that synthesizes and stock the biochrome  melanin. Its

dimension ranges between 0.2 to 2.0 µm in size, and their morphology varies according to the

melanin type, which allows divide them in two main groups: rod shaped eumelanosomes that

confers darkish colours, and spherical pheomelanosomes with reddish colour patterns. Despite

that they were already reported in the Crato Formation, their presence of structures in the

Tremembé  Formation  remains  unknown.  Six  fossil  feathers  from  these  units  were

characterized macro and microscopically, and its preservation was acknowledged through the

application of geochemical and microscopical techniques. Morphologically, these structures

were classified as pennaceous and plumulaceous feathers, and their inclusion in the geological

record  occurred  through  aeolian  transport.  SEM  analysis  revealed  the  preservation  by

eumelanosomes  and  by  external  molds  whereas  geochemical  analysis  suggests  their

carbonaceous and goethite chemistry. According to these results, and based on the published

literature, it is possible to conclude that in both units, the paleoenvironments was inhabited by

medium to small sized avian and non-avian dinosaurs, with low (at Crato Formation) and high

(at Tremembé Formation) relation with the body of water. The presence of eumelanosomes

suggests a lightish colouration, reflected mainly by its climatic conditions. Besides that, the

geochemical  gradients  (e.g.,  pH  and  O2 levels)  and  the  presence  of  microbial  mats  in

paleolake bottom, enabled a favourable environment for the preservation of these structures.

In this way, this work reveals the feasibility of expanding this type of study, especially in

other  organisms,  which  allows  a  more  comprehensive  view  of  palaeobiology  and

palaeoenvironments. 

Keywords: Taphonomy, Dinosaurs, Fossil feathers, Cretaceous, Paleogene
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1. INTRODUÇÃO

O objetivo  desta  dissertação  é  contribuir  para  o  entendimento  dos  processos  que

resultam na preservação de penas da Formação Crato e Tremembé, nas prováveis cores e

contextos paleoambientais que estas estruturas poderiam ter.

Os integumentos são essenciais em biologia dos organismos eucariotos, uma vez que

oferecem abrigo e reserva de nutrientes para micro-organismos (i.e., parasitas), proteção e

atuam  em  diversos  processos  fisiológicos,  como  por  exemplo,  a  amenização  do

superaquecimento pela diaforese (Hadley, 1972). Dentre todos os tipos de integumentos, as

penas são os que apresentam maior complexidade, seja em sua gênese, função, morfologia,

coloração e aspectos evolutivos (Lucas & Stettemheim, 1972; Proctor & Lynch, 1993). 

A origem das penas permanece controversa (Persons & Currie, 2015). A hipótese do

seu surgimento para o voo não faz luz ao registro fóssil, uma vez que alguns dinossauros não-

avianos também as possuíam (Clarke, 2013; Barrett  et al., 2015). Por outro lado, a ideia do

surgimento para fins de insulação ou seleção sexual, permanecem em discussão. Apesar de a

primeira ser mais bem-aceita, evidências de marcas de acasalamento, dimorfismo sexual, e

órgãos vocais (Clarke et al., 2016; Lockley et al., 2016; Kim et al., 2016; Wang et al., 2016),

além de uma grande acuidade visual (Schmitz & Motani, 2011; Koschowitz et al., 2014) tem

favorecendo a última hipótese.

Todos  morfotipos  de  penas  são  compostas  por  fibras  da  proteína  β-queratina  que

possivelmente  divergiu  durante  na  transição  para  os  anfíbios  (Lowe  et  al.,  2015).  O

desenvolvimento das penas pode ser dividido em três estágios: (i) Estágio I – espessamento

da derme e formação de placódios epidérmicos; (ii)  Estágio II –  desenvolvimento de uma

papila dérmica ou pequenas protuberâncias; e, (iii) Estágio III – formação dos folículos pela

invaginação do tecido epidérmico ao redor do colar da papila (Prum & Brush, 2002).

Macroscopicamente essas estruturas são compostas por uma  arquitetura idêntica que

de forma resumida, são compostas pelo: (i)  cálamo, estrutura que se insere no integumento

(pele); (ii)  raque, estrutura central e tubular, sendo a primeira a se formar dando origem as

demais;  e,  (iii)  barbas,  filamentos  derivados  da  diferenciação  da  raque  que  possuem

filamentos ainda menores (barbicelas). Em penas penáceas, a presença de ganchos (Hooklets)

nas barbicelas conferem coesão gerando o aspecto laminar denominado de vexilos (Lucas &

Stettenheim, 1972). Além disso e, de acordo com suas características morfológicas e região do
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corpo em que ocorrem, as penas podem ser classificadas em dois grandes grupos: (i)  penas

plumuláceas, de tamanhos variados (mas em geral, pequenas), coloração clara, sem ligação

entre as barbas, encontradas nas porções mais internas e ao longo de quase todo o corpo dos

animais, predominando em neonatos; (ii)  penas penáceas, de tamanho e coloração variada,

são restritas  a  algumas  regiões  do corpo como asas,  cauda e  cabeça.  Apesar  de  diversas

funções, esse morfotipo está associado principalmente a capacidade de voo.

Uma vez que são estruturas muito delicadas, raramente são preservadas no registro

fóssil e, portanto, também são indicadores de Konservat-Lagersttäten (Davis & Briggs, 1995).

A preservação de penas pode ocorrer tanto em contexto de âmbar, registro raro (Grimaldi &

Case, 1995; Perrichot et al., 2008; McKellar et al., 2011), quanto sedimentar, essas estruturas

podem ocorrer associadas a restos dos animais ou de forma isolada (Davis & Briggs, 1995). A

presença  dessas  estruturas  diretamente  associadas  a  restos  de  dinossauros  (avianos  e  não

avianos) é um evento ainda mais excepcional. Apenas dois exemplos desse tipo de associação

são conhecidos do Cretáceo médio: a asa de uma ave precoce (Xing et al., 2016a) e a cauda

de  um  dinossauro  não-aviano  indeterminado  (Xing  et  al.,  2016b).  Todos  esses  últimos

achados, foram encontrados em âmbares oriundos de Myanmar, sendo esses registros notáveis

exemplos da hipótese de evolução das penas (Prum & Brush, 2002). A excepcionalidade de

preservação em âmbar permite reconhecer minúsculos detalhes (e.g., pennulum) diagnósticos

de alguns táxons (Dove & Koch, 2011). Em contraste, com exceção de um caso excepcional,

onde as barbicelas estão presentes em uma pena do folhelho Ingersoll (Formação Eutaw) do

Cretáceo dos EUA (Knight  et al., 2011), estruturas delicadas em geral, não são preservadas

em sedimentos (Prado et al., 2016a).

A preservação dessas estruturas  em sedimentos podem ocorrer  em associação com

ossos ou de forma isolada (Davis & Briggs, 1995, 1998). Nessas circunstâncias, a preservação

pode  ocorrer  de  5  formas  que,  variam de  acordo  com as  condições  sedimentares,  sendo

preservadas por: (i) incarbonização; (ii) fosfatização; (iii) compostos ferrosos (e.g., sulfetos e

óxidos  de  ferro);  (iv),  impressão  (e.g.,  moldes  externos);  e,  (v)  incluídas  em  coprólitos

(Wetmore, 1943; Davis & Briggs, 1995; Bergmann et al., 2010; Prado et al., 2016a). Além

disso, a preservação dessas estruturas também depende de outros fatores ambientais, como

por exemplo, a presença de micro-organismos (bactérias queratinolíticas).

Excluindo  as  evidências  associadas  com restos  dos  animais,  a  inclusão  de  penas

isoladas no registro fóssil em geral, ocorre pelo transporte por vento (Martill & Davis, 2001).
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Contudo,  em  teoria,  outras  formas  também  poderiam  ocorrer,  como  por  exemplo,  pela

liberação involuntária (e.g., “muda de susto”) durante ataques interespecíficos (Martin et al.,

2016; Prado et al., 2016a).

Entre as diversas características presentes nas penas, as que mais se destacam, são os

padrões de cores que variam em intensidade e tonalidade. Assim como em outros vertebrados,

deve-se esta característica por diversos tipos de biocromos (pigmentos naturais) presentes na

matriz de queratina (Hadley, 1972). Além disso, cores estruturais, também chamadas de cores

fotônicas,  resultam  na  reflexão  dos  comprimentos  da  luz  de  acordo  com  o  arranjo  das

ultraestruturas (e.g., melanossomos) da matriz de queratina (McNamara, 2013). Dentre todas

as variedades de biocromos presentes na natureza, a melanina, é o tipo principal e o mais

comum. Sua ocorrência indubitável mais antiga remete ao período Carbonífero (Tanaka et al.,

2014;  Clemens  et  al.,  2016;  Gabbott  et  al.,  2016).  Ela  está  associada  à  proteção  contra

radicais livres (Różanowska et al., 1999), íons livres (Sarna et al., 1986), patologias (Agius &

Roberts, 2003; Nappi & Christensen, 2005) e micro-organismos (Mackintosh, 2001). Além

dos tegumentos,  as  melaninas também podem ocorrer  em regiões  com baixa exposição à

radiação,  em músculos  e  tecidos  internos  (melanização  visceral)  como  por  exemplo,  em

fígados, intestinos, órgãos sexuais, trato alimetar e rins (Agius & Roberts, 2003; Fishelson et

al., 2012; Oliveira & Franco-Belussi, 2012; Dubey & Rolin, 2014). Em penas, a presença de

melanina está associada ao aumento de resistência e a presença de parasitas (Bonser, 1995;

Goldstein et al., 2004).

De forma resumida (para mais detalhes, ver Capítulo 3), a melanina é derivada de

precursores de ortoquinona, sendo produtos da oxidação do aminoácido tirosina seguido por

sua polimerização. Na natureza, são encontrados basicamente quatro compostos derivados: (i)

eumelaninas; (ii)  feomelaninas;  (iii)  piomelaninas; (iv)  neuromelaninas  (Césarini,  1996;

Riley, 1997; Bush et al., 2006).

A melanina é produzida e armazenada em estruturas denominadas melanossomos que,

são lisossomos especializados em sintetizar e depositar a melanina (detalhes no Capítulo 3).

Essas estruturas subcelulares, se originam em células especializadas (melanócitos) que são

derivados  da  crista  neural  durante  o  desenvolvimento  embrionário.  Após  formadas,  os

melanossomos são transportados através de microtúbulos para a membrana plasmática, onde

finalmente são liberados para os  queratinócitos  (Haugarvoll  et  al.,  2006).  A morfologia é

correspondente  ao  tipo  de  melanina  sintetizada  e  depositada  nessas  estruturas.  Assim,  a
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eumelanina é depositada nos eumelanossomos que, são estruturas em formato de bastonetes e

com polos arredondados; e a feomelanina é depositada nos feomelanossomos, que assumem

as formas esféricas a subesféricas. Com exceção dos macromelanossomos, cuja natureza é

supostamente diferente e frequentemente associada à diferentes patologias (Nakagawa et al.,

1984; Sethi et al., 2014), ambas as morfologias possuem dimensão que varia entre 200 nm à

~2000 nm (Raposo & Marks, 2007; Wasmeier et al., 2008).

A identificação  de  melanossomos  no  registro  fóssil  é  algo  recente,  que  somente

ocorreu no ano de 2008. Estudos anteriores sugeriam que as ultraestruturas esféricas e em

formato  de  bastonetes  encontradas  em fósseis  de  diversos  táxons,  depósitos  e  idades,  na

realidade  seriam  bactérias  autolitificadas  (Wuttke,  1983;  Davis  &  Briggs,  1995).  A

reinterpretação dessas estruturas ocorreu após o estudo comparativo entre os melanossomos

de uma pena atual com as de uma pena fóssil da Formação Crato e, dos olhos de uma ave da

Formação Für do Eoceno da Dinamarca (Vinther et al., 2008). 

Apesar  da  preservação  de  melanossomos  estar  razoavelmente  bem  estabelecida,

principalmente por recentes publicações (Colleary et al., 2015; Lindgren et al., 2015a, 2015b;

McNamara  et al,  2016a, 2016b;  Pan  et al.,  2016; Gren  et al., 2017), a presença ainda de

defensores da hipótese microbiana (“hipótese micróbios são ubíquos” ou HMU). Para esses

autores, é a aplicação de análises geoquímicas é imprescindível para descartar essa hipótese.

Portanto, ainda que a hipótese da preservação de melanossomos seja bem resolvida, ainda

restam algumas  questões  para  serem esclarecidas.  Por  este  motivo  que  fósseis  brasileiros

excepcionalmente  preservados  possuem  importância  nos  estudos  de  pigmentação  fóssil,

podendo contribuir de forma significativa no conhecimento tafonômico e paleobiológico. 

Dessa maneira, a permanência da controversa HMU, resultou neste projeto; e além do

desejo  de  reconhecer  os  processos  de  preservação,  almeja-se  investigar  a  validade  dessa

hipótese por meio do estudo em penas fósseis  de depósito de preservação excepcional do

Brasil. Neste projeto, seis penas fósseis oriundas das Bacias do Araripe (três espécimes) e de

Taubaté  (três  espécimes),  foram  descritas  recentemente  (Prado  et  al.,  2016a,  2016b),  e

analisadas por meio de técnicas geoquímicas e microscópicas, onde os aspectos tafonômicos

foram  caracterizados,  identificando  elementos  ultraestruturais  (e.g.,  melanossomos  e

minerais) e os processos de preservação destas amostras.  Além de oferecer uma perspectiva

regional, este projeto agrega informações sobre a paleoecologia que podem ser comparadas a

outros depósitos no mundo.

14



2. CONTEXTO GEOLÓGICO

2.1. A Bacia do Araripe

Localizada na região nordeste do Brasil, a Bacia do Araripe (Fig. 2.1) é uma das mais

extensas e alongadas bacias interiores do Brasil.  Situada entre as coordenadas geográficas

38º30'00'' e 40º50'00'' W de longitude -7º05'00'' e -8º00'00'' S de latitude, essa unidade possui

uma área aproximada de 9.000 Km2 estendendo-se por três estados: Ceará, Pernambuco e

Piauí (Viana & Neumann, 2002).

Figura 2.1. A Bacia do Araripe: Localização e respectiva sequência tectono-sedimentar. Modificado de Prado et

al. (2016a) e baseado em Assine et al. (2014).

2.1.1. Características Tectono-Sedimentares

A Bacia do Araripe é uma bacia  inicialmente do tipo rifte evoluída para pós-rifte,

localizada entre os lineamentos de Patos ao norte e Pernambuco ao sul assentada sobre o

embasamento cristalino pré-Cambriano. A litologia pré-cambriana é composta por diferentes

domínios estruturais deformados durante os eventos de ligação do Gondwana no Brasiliano

(750-540 Ma) (Brito Neves et al., 2002). De um modo geral, essas rochas são compostas por

filitos,  formações  bandadas  de  ferro,  mármores,  metacarbonatos,  metaconglomerados,
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metavulcânicos, micaxistos, migmatitos, paragnaisses e quartzitos (Castro & Castelo Branco,

1999; Marques et al., 2014). 

O desenvolvimento da atividade tectônica durante o Mesozoico foi responsável pela

reativação de antigas falhas que culminaram na separação dos continentes Sul-Americano e

Africano (Brito Neves, et al., 2002). Nesse período, grandes transformações tectônicas e do

regime  deposicional  marcam  a  origem  de  diversas  bacias  sedimentares  continentais  e

marginais (Assine, 2007; Arai, 2014).

Apesar  de  se  tratar  de  um evento  tectônico  contínuo,  ou  seja,  que  perdura  até  o

presente  (Morais-Neto  et  al.,  2006; Marques  et  al.,  2014),  baseado  no comportamento

tectono-sedimentar,  Assine  (2007),  Assine  et  al.  (2014)  e  Neumann  &  Assine  (2015),

dividiram a cobertura sedimentar em cinco supersequências: (i) Paleozóica; (ii) Pré-Rifte; (iii)

Rifte, (iv) Pós-Rifte I; e, (v) Pós-Rifte II. Sedimentos cenozoicos de natureza essencialmente

fluvial recobrem toda sequência Mesozoica, com feições geomorfológicas como chapada e as

superfícies de aplanaimento (Arai, 2000; Morales & Assine, 2015; Peulvast & Bétard, 2015). 

As unidades Mesozoicas da Bacia do Araripe são divididas em grupos hierárquicos

maiores, como o caso dos grupos: (i) Vale do Cariri, com as formações Brejo Santo e Missão

Velha; (ii)  Santana,  composta pelas formações Barbalha,  Crato,  Ipubi e Romualdo; e,  (iii)

Araripe,  constituída  pelas  formações  Araripina  e  Exu  (Assine  et  al.,  2014;  Neumann  &

Assine, 2015) (Fig. 2.1).

2.1.1.1. Supersequência Paleozóica

Representada  pela  Formação Cariri,  caracterizada,  essencialmente,  por  sedimentos

clásticos, com predominância de conglomerados e arenitos com estratificação cruzada (Fig.

2.3, A) derivadas de sistemas fluviais entrelaçados associados a sistemas de leques aluviais

com sedimentos  depositados  em um clima árido  (Assine,  2007;  Batista  et  al.,  2012).  No

geoparque Cachoeira de Missão Velha (Fig. 2.3, B), rochas da Formação Cariri apresentam

marcas de ondas (Fig. 2.3, C) e icnofósseis (Fig. 2.3, D). Segundo Assine (1994), o padrão

constante das paleocorrentes nessa sequência indicam que a região não possui relação com as

localidades onde atualmente as rochas afloram, uma vez que o sentido da paleodrenagem fluía

para NW.
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Figura 2.3. Formação Cariri no Geopark Cachoeira de Missão Velha. (A) Arenito com estratificação cruzada. (B)

Erosão dos arenitos da Formação Cariri que formam a cachoeira de Missão Velha. (C) Marcas de

ondas  do  sistema  fluvial.  (D)  Icnofósseis  de  invertebrados  paleozóicos  (feições  filamentosas

espalhadas e mais evidentes na seta vermelha) (extraído de Carvalho et al., 2012).

Embora de idade controversa, pelas similaridades litológicas com a Formação Tacatu

da  Bacia  do  Tucano-Jatobá,  Assine  (2007)  a  considera  formada  durante  o  intervalo

Ordoviciano-Siluriano. Curiosamente, pegadas de dinossauros terópodes e ornitísquios foram

registrados nessa unidade (Carvalho et al., 1995), sugerindo idade Mesozoica. Todavia, a falta

de subsequentes  evidências indicam que sedimentos  mesozoicos  se depositaram acima da

Formação Cariri (Assine, 2007).

2.1.1.2. Supersequência Pré-Rifte

A segunda sequência é composta pelas formações Brejo Santo e Missão Velha e, é

caracterizada pela subsidência mecânica por estiramento litosférico visco-elástico relacionada

à depressão Afro-Brasileira (Assine, 2007). Fambrini  et al. (2007) sugerem que o primeiro

sistema lacustre instalado na bacia tenha ocorrido na Formação Brejo Santo.  Com 450 m

espessura  máxima,  admite-se  que  a  alta  taxa  de  subsidência  tenha  sido  produzida  pela

tectônica relacionada ao início da fragmentação do Gondwana. Estima-se através do conteúdo

micropaleontológico que  esse evento tenha ocorrido  durante o Neojurássico  (Lima,  1978;
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Coimbra et al., 2002; Assine, 2007). As paleocorrentes durante essa supersequência, indicam

fluxos  com  sentido  S-SW  em  direção  à  Bacia  do  Recôncavo-Tucano,  seus  estratos

correlacionados à Formação Aliança e Sergi; e à Bacia Sergipe-Alagoas, correlacionados às

Formações Bananeiras e Serraria (Assine, 1994, 2007).

De forma geral,  sedimentos  siliciclásticos  predominam nessas  duas  unidades,  com

ocorrências  de  folhelhos  e  lamitos  na  porção basal  (Formação Brejo Santo);  seguido por

arenitos  quartzosos,  feldspáticos,  cauliníticos  e,  com interdigitações  de conglomerados  de

estratificação cruzada espinha de peixe no topo (Formação Missão Velha) (Fig. 2.4, A). Além

disso,  esses  sedimentos  são  atribuídos  a  ambiente  deposicional  fluvial  de  sistemas

entrelaçados com geração de pequenos lagos (Assine, 2007). As rochas das formações Brejo

Santo e Missão Velha são bastante fossilíferas, sobretudo a última unidade, com abundantes

troncos silicificados de coníferas (Fig. 2.4, B), peixes, gastrópodes e coprólitos (Lima, 1978;

Souto et al., 2001). Além disso, por meio de estudos de dendrocronologia, sugere-se que os

sedimentos  da  Formação  Missão  Velha  tenham  sido  depositados  em  ambiente  típico  de

savana, com condições climáticas quentes e úmidas (Pires & Guerra-Sommer, 2011). Segundo

alguns autores (Coimbra  et al.,  2002) o contato entre as formações Missão Velha e Abaiara

(acima)  é  marcado  por  uma  discordância  regional,  sendo  esse,  o  motivador  da  baixa

diversidade  de  fósseis  na  última  unidade.  Somente  espécies  índices  de  palinomorfos  e

ostracodes são abundantes, sendo este último, responsável pela associação ao estágio Rio da

Serra correspondente ao Neocomiano (Coimbra et al., 2002).

Figura 2.4. Formação Missão Velha aflorante no Geopark Araripe localizado no município de Barbalha-CE. (A)

Estratificação acanalada tabular de origem fluvial. (B) Troncos silicificados de coníferas típicas da

Formação Missão Velha, que foram transportadas por meio fluvial.

2.1.1.3. Supersequência Rifte

Apesar de pouco caracterizada e, em muitos casos incluída na Formação Missão Velha
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(Arai, 2006), a Formação Abaiara compõe a terceira supersequência. Uma vez que representa

o período de rifteamento causado pela movimentação tectônica das bacias marginais, essa

sequência é constituída apenas por uma unidade litoestratigráfica. É marcada por processos

erosivos que erodiram os blocos estruturais mais altos, chegando à peneplanização do relevo

até o Aptiano. Segundo Frambrini  et al.  (2007), um segundo sistema lacustre se originou

nessa unidade (Formação Missão Velha sensu Assine, 2007), continuando a fase rifte da bacia.

Sua litologia é composta predominantemente por folhelhos, siltitos vermelhos, arenitos finos a

médio  intercalados  por  folhelhos  verdes  (Assine,  1992;  2007).  Ocorrem  também

conglomerados polimíticos com seixos de rochas metamórficas e magmáticas sendo evidência

de idade eocretacea, formados em um ambiente lacustre raso com recorrências de planícies

fluviais de canais entrelaçados (Assine, 2007).

2.1.1.4. Supersequência Pós-Rifte I

A quarta e penúltima fase é marcada pela subsidência flexural térmica separada por

discordâncias angulares. A fase é constituída pelo Grupo Santana, constituído pelas formações

Barbalha, Crato, Ipubi e Romualdo (Neumann & Assine, 2015; Assine  et al.,  2014). Com

exceção da Formação Barbalha, até recentemente, admitia-se a união das formações Crato,

Ipubi  e  Romualdo  como  parte  da  Formação  Santana (sensu Assine,  1992,  1994,  2007).

Todavia,  estudos  detalhados  das  unidades  do  Andar  Alagoas  passaram  a  considerar  a

existência de três unidades cronologicamente distintas (Neumann & Cabrera, 2002; Neumann

et al., 2002; Neumann & Assine, 2015; Assine  et al.,  2014), sendo a adotada no presente

trabalho.

Dois  ciclos  fluviais  granodecrescentes  são  incluídos  na  Formação  Barbalha.

Predominam arenitos,  folhelhos  e  níveis  de  conglomerados  atribuídos  a  terraços  fluviais

( Castro et al., 2006; Chagas et al., 2007; Assine et al., 2014; Fambrini et al., 2015; Scherer et

al., 2015). O primeiro ciclo fluvial é constituído de folhelhos betuminosos pretos. Lâminas

carbonáticas  formam  à  Camada  Batateira (sensu  Hashimoto  et  al.,  1987),  marcando  o

primeiro  evento  anóxico  da  bacia  (Cassedane,  1965;  Viana  et  al.,  1970;  Farina,  1974),

caracterizando um verdadeiro datum estratigráfico (Chagas et al., 2007). A Camada Batateira

se distuingue pela presença de grande quantidade de minerais sulfetados, por exemplo galena

(PbS), esfalerita (ZnS) e marcassita (FeS2), abundante matéria orgânica e, fósseis preservados

por piritizados (Assine, 2007). Sedimentos desse leito representam o primeiro sistema lacustre

pós-rifte  de grande extensão,  com níveis  de folhelho com elevado carbono orgânico total
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(COT)  chegando  a  25%  (Assine  et  al.,  2006).  Ostracodes,  conchostráceos,  lâminas  de

carbonato de origem microbiana, coprólitos, restos vegetais e peixes ocorrem preservados nos

leitos de folhelhos betuminoso, de ambiente não-marinho (Assine, 1992; Syrio & Rios-Netto,

2002;  Assine,  2007;  Assine  et  al.,  2014).  Por  meio  do  conteúdo  palinológico,  a  zona

palinológica  é  posicionada  na  Biozona  P-270,  correspondente  ao  Neo-Aptiano  (Lima  &

Perinotto, 1984; Hashimoto et al., 1987). Estudos posteriores confirmaram essa idade (Rios-

Netto et al., 2012) colocando-a na Idade Alagoas (Aptiana) (Coimbra et al., 2002).

As rochas  predominantes  do  segundo  ciclo  são  arenitos  grossos  e  conglomerados

fluviais em contato erosivo com a Formação Crato (Assine et al., 2006; Castro et al., 2006;

Chagas  et al.,  2007; Assine  et  al.,  2014;  Fambrini  et al.,  2015; Scherer  et al.,  2015).  As

paleocorrentes  da  Formação  Barbalha  se  dirigem  para  S-W  correlacionando-a  com  a

Formação Marizal da Bacia do Recôncavo-Tucano (Varejão et al.,  2016), sugerindo que o

sistema de lagos durante o Aptiano poderiam ser maior, sobretudo pela presença de litotipos

semelhantes nessas bacias (Assine, 1994; 2007). Essa característica é reforçada pela presença

da Serra do Tonã, uma unidade geomorfológica localizada ao norte da Bacia de Tucano e, que

apresenta uma sequência litológica muito similar ao Grupo Santana (Bueno, 1996; Varejão et

al., 2016). A possível existência de um lago intrabacinal, poderia ter área extensa estimada

aproximadamente em 18.000 km2 (Martill et al., 2007a)

A Formação Crato, porção mais basal do Grupo Santana, caracteriza-se pelas camadas

de calcários laminados intercalados por arenitos, lentes de evaporitos (gipsita) e, folhelhos

papiráceos  verdes,  calcíferos,  que  ocorrem  lateralmente  (Assine,  2007).  Característica

marcante dessa unidade é baixa quantidade de matéria orgânica e sedimentos terrígenos nas

sequências carbonáticas (Neumann et al., 2003; Heimhofer  et al., 2010). Os calcários dessa

unidade se originaram em um ambiente lacustre restrito (lago endorreico) onde a influência de

rios tributários era em geral inexpressiva e que variavam periodicamente por conta do clima

seco (Neumann & Cabrera, 2002). Estes períodos, eram controlados pela atividade tectônica

que  alteravam o  padrão  da  paleodrenagem e  os  conteúdos  sedimentares  transportados.  A

entrada  de  sedimentos  terrígenos  ocorria  em  períodos  de  clima  mais  úmido,  em  padrão

rítmico no empilhamento estratigráfico, com intercalações pelíticas e carbonáticas (Assine,

1992,  1994,  2007).  Da base  para  o  topo,  é  possível  constatar  momentos  de  transgressão

(expansão) e regressão (contração) do paleolago (Neumann & Cabrera, 2002; Neumann et al.,

2002; Silva et al., 2002).
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Neumann (1999) e Neumann & Cabrera (2000) reconheceram o caráter endorreico do

paleolago Crato identificando seis episódios de sedimentação pertencentes a sequência de 3ª

ordem (intervalos entre 106 a 107 Ma). Durante os períodos de highstand system tract (HST),

o paleolago teria sua dimensão aumentada, ultrapassando os limites da área de sedimentação

(Neumann & Cabrera, 2000). Todavia, interpretações baseadas na estratigrafia de sequências

em ambientes lacustres e de deposição mista (carbonática e siliciclástica) é problemática, uma

vez que fatores intrínsecos a taxas de deposição, controle climático e regime tectônico local

variam  significativamente  durante  a  deposição,  ao  contrário  da  posição  geográfica  dos

depósitos marinhos. Assim, considerando esses aspectos, os períodos de HST também podem

ser  considerados  como  equivalentes  aos  momentos  de  máxima  expansão  do  paleolago,

promovidos por períodos de maior umidade e aporte de águas meteóricas.

A presença  de  pseudomorfos  de  gipsita  lenticular,  anidrita  laminada  e  nodular,  e

estromatólitos  sugerem  um  ambiente  hipersalino,  possivelmente  associado  a  períodos

sazonais de estratificação e diminuição da coluna d'água (Assine, 2007; Martill et al., 2007b,

2008; Heimhofer et al., 2010; Warren et al., 2017). Durante os períodos de menor batimetria,

é  sugerido  que  o  aumento  do  gradiente  de  salinidade  (e  estratificação)  teria  aumentado

significativamente através da alta taxa de evaporação. Esse fenômeno teria sido responsável

pela mudança halóclina e chemóclina da coluna d’água, e organismos com baixa resistência

osmótica  não  teriam  sobrevivido  ao  ambiente  estressante.  Esse  fenômeno  poderia  ser

responsável pelos eventos de mortalidades em massa de peixes nessa unidade (Martill et al.,

2007a, 2008) e, a ausência de organismos necrófagos e heterótrofos no fundo do paleolago,

seriam  responsáveis  pela  manutenção  das  carcaças  intactas,  ergo,  pela  preservação

excepcional.

No  que  diz  respeito  à  origem  da  calcita,  alguns  autores  (Martill  et  al.,  2007a;

Heimhofer  et al., 2010)  sugerem que a precipitação de carbonato de cálcio ocorreu durante

eventos de  whiting (blooms  de picoplâncton) (Robbins & Blackwelder, 1992; Thompson  et

al., 1997). Tal fenômeno deve ter ocorrido em conjunto com microorganismos que habitavam

as esteiras microbianas no substrato do paleolago (Srivastava,  1996; Bardola,  2015; Dias-

Brito  & Tibana,  2015;  Fairchild  et  al.,  2015;  Catto  et  al.,  2016;  Warren  et  al.,  2017). A

presença  de  microesferas  com  suposta  divisão,  de  estruturas  grumosas  e  em  rede,  e

microfilamentos calcificados no calcário, sugerem origem biogênica, portanto, vestígios de

bactérias  calcificadas  com divisão binária  e  EPS (honeycombs)  fossilizados  (Catto  et  al.,
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2016; Osés, 2016; Osés  et al., 2016; Warren  et al., 2017). Adicionalmente, alguns autores

também sugerem que, pelo menos, 90% de todo o pacote carbonático tenha se originado por

atividade microbiana (Catto  et al., 2016), assumindo indiretamente que toda a unidade seja

um extenso e espesso estromatólito (Warren  et al., 2017). De fato, evidências de possíveis

estromatólitos  (Warren  et  al.,  2017)  suportam essa  interpretação,  sendo representadas  por

estruturas concêntricas e dômicas (Fig. 2.5, A-B) além da intercalação de lâminas claras e

escuras com quantidades variáveis de matéria orgânica, pirita e argilominerais (Fig, 2.5, C-D).

Todavia, essa interpretação pode ser considerada controversa, uma vez que esses autores não

rejeitam  a  hipótese  de  que  essas  feições  podem  se  trater  de  estruturas  de  sobrecarga,

promovidas  pela  compactação  do  sedimento  e  escape  de  fluidos,  ou  estruturas

penecontemporâneas (Silva et al., 2002; Neumann et al., 2002).

Figura 2.5. Microbialitos da Formação Crato.  (A) Estruturas concêntricas e (B) dômicas interpretadas como

estromatólitos.

Durante  o  Eocretáceo,  um  grande  evento  evaporítico  ocorreu  em  diversas  bacias

interiores  do  Brasil  (Hashimoto  et  al.,  1987;  Regali,  1989)  e,  na  Bacia  do  Araripe  esse

fenômeno se tornou mais notório com a deposição de camadas de gipsita (CaSO4.H2O) e

anidrita (CaSO4) na Formação Ipubi (Fig. 2.6, A) (Assine, 2007; Assine et al., 2014). Essas

camadas de evaporitos possuem ocorrência lateralmente descontínua e são restritas à Sub-

Bacia  do  Cariri,  na  porção  noroeste.  Nessa  região,  a  Formação  Ipubi  assenta

concordantemente sobre a Formação Crato e discordante, acima, com a Formação Romualdo

(Silva, 1986, 1988; Assine, 2007; Assine et al., 2014; Nascimento et al., 2016). Atribui-se a

esta  unidade deposição em ambiente transicional  predominantemente árido,  possivelmente
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representando sabkha (Rojas, 2009; Assine et al., 2014). Estudos posteriores (Nascimento et

al., 2016) sugeriram a ocorrência de diferentes tipos de ambientes de deposição na Formação

Ipubi,  sendo separados em três fácies:  (i)  Fácies  E,  com a precipitação dos sais  em uma

salmoura endorréica de águas rasas e de clima árido, onde os cristais evaporíticos nuclearam

no substrato ou ao longo da coluna d’água onde posteriormente afundaram; (ii) Fácies S e (iii)

e,  Fácies  Ml,  sendo  essas  duas  caracterizadas  por  ambiente  com  decantação  de  argilas

levemente carbonáticas, em águas alcalinas e calmas, que promoveram a formação de pelitos

com laminação milimétrica. As duas fácies se distinguem pela litologia, com a presença de

folhelho verde na fácies S e margas de cor amarelo-esverdeadas à amarronzadas na fácies Ml.

Analogamente  à  unidade  anterior,  a  Formação  Ipubi  é  constituída  por  calcários

margosos laminados, folhelhos betuminosos e, camadas de evaporitos (Assine, 2007; Assine

et  al.,  2014;  Nascimento  et  al.,  2016).  As camadas de evaporitos são predominantemente

gipsita (>95%), seguido por anidrita (máximo estimado em até ~30%) com raras ocorrências

de Celestita (SrSO4) (Lins, 2011; Nascimento et al., 2016). Por meio da análise das gipsitas e

halitas,  Silva (1986, 1988) sugeriu que as camadas espessas de evaporitos retratariam um

ambiente de paleocarste e a presença de diversos tipos de cristais sugere ser resultado de uma

dissolução extensa. Diversas topografias típicas de Carste foram identificadas por essa autora,

contudo a sucessiva deposição de sedimentos preencheram muitas dessas feições. De fato, é

possível observar em afloramentos, que a dissolução diagenética promoveu o preenchimento

por  sedimentos  siliciclásticos  nos  espaços  vazios  (Fig.  2.6,  B).  Como resultado disso,  os

minerais  da  Formação  Ipubi  representariam  dois  eventos  diagenéticos  distintos,  sendo  o

primeiro  eodiagenético  (sindeposicional),  e  o  segundo,  telodiagenético  representado  pela

recreistalização e exumação (Silva, 1986, 1988).

Estudos posteriores (Nascimento et al., 2016) confirmaram as interpretações anteriores

sobre  os  minerais  evaporíticos  (Silva,  1986,  1988),  reconhecendo  também  a  evolução

diagenética  da  unidade,  distinguindo-a  em  cinco  fases  distintas:  (i)  Sindeposicional,

relacionada  a  precipitação  da  gipsita  (características  cristalográficas);  (ii)

Penecontemporânea, associada aos aspectos hidrológicos e de cimentação (majoritariamente

silicosa); (iii) Eodiagenética, caracterizada pelas mudanças (químicas) pós-deposicionais; (iv)

Mesodiagenética, relacionada às mudanças mineralógicas pós-soterramento (desidratação da

gipsita transformando-a em anidrita); e por fim, (v)  Telodiagenética, associada às mudanças

físico-químicas com o retorno das condições mineralógicas similares às iniciais, ou seja, a
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diminuição  da  pressão  durante  a  exumação,  promoveu  a  dissolução  da  anidrita  e

recristalização da gipsita secundária (Nascimento et al., 2016).

Através  de  análises  por  difração  de  raios-X  (XRD),  Nascimento  et  al. (2016)

reconheceram a presença de diversos minerais  como calcita,  ortoclásio,  goetita  e quartzo.

Contudo, também foram encontrados os argilominerais (nontronita e saponita) diagnósticos de

atividade  hidrotermal.  Baseado  nisso,  esses  autores  consideram  que  a  ocorrência  de

cimentação  silicosa  na  Formação  Ipubi  e  nos  calcários  da  Formação  Crato,  devem  ser

produtos de fluidos hidrotermais ricos em sílica e ferro.

Figura 2.6. Formação Ipubi. (A) Exposição das rochas da Formação Ipubi na pedreira Mina da Pedra Branca no

município de Santana do Cariri-CE. (B) Possível feição de dissolução e preenchimento por pelitos.
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Apesar de proporem um modelo bastante convincente para a Formação Ipubi (Fig.

2.7),  essa  representação  não  se  enquadra  na  Formação  Crato.  Nessa  unidade,  diversas

características  excluem  uma  possível  influência  hidrotermal,  sendo  algumas  dessas

representadas pela:  (i)  baixa cimentação por sílica que não ocorre em toda a sucessão de

calcários  (Mabesoone, 1986; Rodrigues,  2015);  (ii)  rara presença de cristais  silicosos,  em

geral  restritas  a  algumas  facies  (Catto  et  al.,  2016);  (iii)  presença  de  argilominerais

envolvendo os grãos de calcita e que, significativamente, diminuem a porosidade (Heimhofer

et  al.,  2010);  e,  (iv)  ausência  de  fósseis  silicificados,  uma vez  que  nessa  unidade,  esses

materiais são encontrados piritizados ou incarbonizados (Osés, 2016). Todavia, até o presente

momento,  apenas  um espécime  de  fóssil,  um anuro,  foi  registrado  com bandas  XRD de

preservação  por  calcedônia  (SiO2)  (Moura  et  al.,  2006).  Assim,  de  acordo  com algumas

evidências  apresentadas,  é  possível  afirmar  que  esses  autores  desconsideram  uma  outra

possível origem para esses fluidos e, dos argilominerais ditos hidrotermais, sendo plausível

alteração de origem mesodiagenética.

Figura  2.7.  Modelo  paleogeográfico  para  a  Formação  Ipubi  com  a  ação  de  hidrotermalismo.  (1)  Horsts

(embasamento). (2) Arenitos de leques aluviais. (3) Conglomerados proximais dos leques aluviais.

(4) Folhelhos e margas de lagos de águas rasas e marginais. (5) Calcários laminados. (6) Evaporitos.

(7) Lago raso, endorréico e alcalino. (8) Migração de fluidos hidrotermais migrando das bordas das

falhas. Extraído de Nascimento et al. (2016).

Uma discordância  regional  separa  as  formações  Ipubi  e  Romualdo (Assine,  2007;

Assine et al., 2014; Nascimento et al., 2016). Nessa última unidade, predominam arenitos e

folhelhos  calcíferos  intercalados  por  margas  com  abundantes  concreções  fossilíferas  de
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calcário micrítico argiloso e, lâminas de arenitos finos com clastos de argila (Assine, 2007).

Ao  correlacionar  estratigraficamente  a  distribuição  das  concreções  (fossilíferas  e

afossilíferas), Fara et al. (2005) identifica duas fácies representando três associações distintas.

Diferentemente  das  unidades  anteriores  de  origem essencialmente  lacustre  endorreica,  as

rochas da Formação Romualdo registram evidências de ingressão marinha comum nas bacias

cretácicas nordestinas (Assine, 2007, Assine  et al., 2014), também com fácies tipicamente

deltaica,  lacustre,  fluvial  e  marinha  (Moura  &  Borghi,  2005).  Todavia,  as  hipóteses  da

proveniência da ingressão marinha ainda permanecem controversas (Arai, 2014, Assine et al.,

2014; Freitas, 2014; Arai, 2016; Assine et al., 2016; Varejão et al., 2016).

Ainda que o conteúdo fossilífero ou geológico não consiga determinar precisamente o

ambiente deposicional, evidências sedimentares e fósseis marinhos (e.g., equinoides) apontam

uma influência fortemente marinha que, poderia pertencer a um sistema costeiro (lagunar) ou

marinho  aberto  (Maisey,  1991;  Assine,  1994;  Martill,  1993;  Assine,  2007;  Martill  et  al.,

2007a).  Nas  camadas  mais  superiores,  níveis  de  folhelhos  escuros  possuem  abundante

concentração de concreções de carbonato de cálcio que em grande parte são fossilíferos (Fara

et al., 2005). Em geral, o conteúdo de vertebrados ocorre nessas camadas, com abundantes

ocorrências de peixes, pterossauros, dinossauros, crocodilos e tartarugas (Kellner, 2002). A

presença  de  evaporitos  em  outras  bacias  supostamente  correlatas,  tem  sido  usadas  para

corroborar para esta idade. Em direção ao topo, folhelhos, siltitos e arenitos com intercalações

argilosas sugerem um momento de regressão marinha e terrestrialização do ambiente (Assine,

2007).

Apesar  da  idade  do  Grupo  Santana  ser  controversa,  inclusive  com  ausência  de

datações  isotópicas  para  o  caso  da  Formação  Crato,  evidências  paleontológicas  de

palinomorfos (subzona palinomórfica P270) (Lima,  1978; Regali,  1989;  Rios-Netto  et  al.,

2012) e ostracodes (Coimbra et al., 2002) indicam Idade Alagoas (Albiano, ~110 Ma).

2.1.1.5. Supersequência Pós-Rifte II

A quinta e última supersequência é constituída pelas formações Araripina e Exu, que é

caracterizada por um comportamento sedimentar-estratigráfico bastante distinto durante todo

Cenomaniano (~100 a 94 Ma).  O soerguimento do bloco nordestino mais intenso a leste,

causou a reorganização do sentido das correntes e, os padrões de drenagem das paleocorrentes

mudaram para E-W, apresentando um mergulho em direção à Bacia da Parnaíba (Assine,

1994). Estratigraficamente, essa supersequência representa a regressão marinha e o retorno à
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condições continentais, onde a deposição de sedimentos fluviais passou a predominar.

Na Formação Araripina, ritmitos de arenito fino e lamitos com corpos lenticulares de

arenitos médios a grossos sugerem um ambiente deposicional de planície de leques aluviais

relacionada à fase de tectônica sindeposicional.  Essa unidade também é caracterizada por

diversas fases de fraturas que duraram até o momento da deposição da unidade superior e, de

menor  deformação.  A  Formação  Exu por  sua  vez,  é  caracterizada  por  arenitos  e

conglomerados granodecrescentes  atribuídos a  ambientes  transicionais,  que posteriormente

passam de fluvial  meandrante para planície de inundação e,  finalmente de sistema fluvial

entrelaçado  (Assine,  2007).  A  deposição  dos  sedimentos  em  ambas  as  unidades  foi

tentativamente datada através de palinomorfos da Formação Araripina, chegando-se a idade

Albiana-Cenomaniana (~113-93.9 Ma) (Coimbra et al., 2002). 

Enquanto a Formação Araripina só contém registros de palinomorfos (Assine, 1997), a

Formação  Exu  possui  ocorrência  de  um  fragmento  de  úmero  de  pterossauro  (do  clado

Lophocratia) e de algumas plantas de gênero indeterminado (Martill,  2008). Segundo esse

autor, o osso exibe algumas evidências de abrasão, substituição por óxido de ferro, além de ter

sido  encontrado  exposto  na  superfície.  Com relação  às  plantas,  essas,  foram encontradas

dentro de concreções de óxido de ferro também em afloramento. Apesar de se tratar de um

registro  importante,  a  autenticidade  desse  achado  é  bastante  controversa,  sobretudo  por

apresentar alguns aspectos estratigráficos e tafonômicos problemáticos e que requerem maior

escrutínio, sendo eles: (i) os fósseis foram encontrados em afloramentos com determinação

estratigráfica  imprecisa;  (ii)  a  superfície  encontra-se  com sucessivos  desmoronamentos  e

retrabalhamento  de  sedimentos;  (iii)  de  acordo  com  os  autores,  as  rochas  do  Membro

Romualdo fazem contato direto com a Formação Exu; e, (iv) fósseis apresentam evidências de

transporte e ação intempérica prolongada. Assim, de acordo com tais indicações é possível

sugerir  que o osso de pterossauro tenha sido produto da remobilização de sedimentos  da

Formação  Romualdo  e,  a  fragmentação  e  a  ação  do  intemperismo  sobretudo  cenozoico,

tenham dissociado e/ou fragmentado as concreções.
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2.2. A Bacia de Taubaté

Situada no sudeste do Brasil, a Bacia de Taubaté se encontra na porção NE-SW do

Estado de São Paulo, entre a Serra da Mantiqueira e a Serra do Mar, na região do Vale do

Paraíba (Fig. 2.8). A extensão da bacia é estimada em 150 a 173 km, com largura aproximada

de  15  à  20  Km,  cobrindo  uma  área  de  aproximadamente  2.400  Km2 (Ragonha,  1982;

Riccomini et al., 1996; Carvalho et al., 2011).

Figura 2.8. A Bacia de Taubaté. (A-B, D) Localização da Bacia de Taubaté. (C) Perfil litológico simplificado da

Formação Tremembé. Extraído e modificado de Prado et al. (2016b).

2.2.1. Características Tectono-Sedimentares

A Bacia de Taubaté integra o  Rifte Continental do Sudeste do Brasil (RCSB), que

forma um semigráben delimitado por sistemas de falhas normais escalonadas,  de formato

alongado  e,  que  se  estende  desde  Curitiba-PR até  São  João  da  Barra-RJ,  cobrindo  uma

distância de aproximadamente 940 Km (Riccomini, 1989).

Dentre as diversas bacias que integram o RCSB, a Bacia de Taubaté é a de maior

complexidade estrutural e possui estreita relação com as bacias adjacentes, i.e., as bacias de

Resende, Volta Redonda e São Paulo (Riccomini et al., 2004).
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Apesar  de  ainda  controverso,  alguns  autores  consideram  a  formação  do  RCSB

relacionado  a  diversos  eventos,  como  por  exemplo,  os  que  conduziram  a  separação  do

Gondwana, às anomalias térmicas, aos esforços relativos à convergência de placas no Pacífico

(far-field stresses), ou aos magmatismos Meso-Cenozoicos (Riccomini, 1989; Riccomini  et

al., 2004; Cogné et al., 2011, 2013; Gianni et al., 2015). De modo geral, o desenvolvimento

da Bacia de Taubaté (Fig. 2.9) esteve diretamente ligada à colisão entre a Placa de Nazca e

Sulamericana,  tendo  pulsos  de  desenvolvimentos  correspondentes  à  três  fases  (Peruviana,

Incaica e Quechua) orogênicas dos Andes (Cogné et al., 2011, 2013; Franco-Magalhaes et al.,

2014; Gianni et al., 2015).

Figura 2.9. Desenvolvimento da Bacia de Taubaté, litoestratigrafia e modelo de evolução proposto por Cogné et

al. (2011). Extraído e modificado de Gianni et al. (2015).
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Adicionalmente  a  essas  interpretações,  Gianni et  al. (2015)  compararam  o

desenvolvimento  tectônico  entre  as  bacias  de  foreland dos  Andes e  da  Bacia  de Taubaté

(transtensional). Uma vez que todas essas unidades sofreram influência das forças provindas

do fronte orogênico do Pacífico, esses autores sugerem uma classificação genérica para essas

unidades de acordo com a influência dessas forças em: Impactógenos Proximais (Bacias San

Jorge Gulf e Grupo Salta) e Distais (Bacia de Taubaté). 

Durante o intervalo do Cretáceo ao Eoceno, a Bacia de Taubaté se desenvolveu por

meio de esforços laterais  com direção NE-SW que,  de acordo com a formação e arranjo

estrutural  do  embasamento  cristalino,  causaram  os  diversos  falhamentos  transcorrentes  e

normais, este último de direção N-S (Riccomini et al., 2004; Cogné et al., 2013). 

Por  meio  de  dados  de  campo  (e.g.,  levantamentos  topográficos  e  perfurações  de

poços), trabalhos anteriores segmentaram essa bacia em seis sub-bacias separadas por quatro

alto  estruturais.  Todavia,  foi  através  da  análise  de  perfis  sísmicos,  que  Marques  (1990)

reconheceu diferentes depocentros, dividindo-a em seis sub-bacias (Sub-bacia Parateí, Jacareí,

Eugênio de Melo, Quiririm, Roseira e Lorena) separadas por três altos estruturais (Alto de

Caçapava, Capela Nossa Senhora do Socorro e Capela Santa Luzia). Trabalhos posteriores,

passaram a dividir a bacia em três sub-bacias e três altos estruturais; e posteriormente em três

sub-bacias e dois altos estruturais (Fernandes & Chang, 2001; 2003). 

Além de revisar os perfis analisados por Marques (1990), Cogné et al. (2013) também

realizaram trabalhos de campo, considerando assim, a divisão em seis sub-bacias e três altos

estruturais: Sub-Bacia de Eugênio de Melo, Quiririm, Roseira e Lorena, e Altos Estruturais

Caçapava, Pindamonhangaba e Santa Luzia (Fig. 2.10). Além dos perfis sísmicos, estudos de

traços de fissão de apatita (AFT) e de zircão (ZFT) nas porções aflorantes do embasamento,

revelaram  que  os  altos  estruturais  que  dividem  as  sub-bacias  já  se  encontravam

topograficamente mais elevados durante a compartimentação, durante o Paleógeno (Franco-

Magalhães et al., 2014).

Os perfis sísmicos (Fig. 2.10) realizados na Bacia de Taubaté, indicam que a cobertura

sedimentar  possui  espessura  de  até  850  m,  sendo  a  Sub-bacia  de  Roseira  a  de  maior

depocentro,  enquanto as sub-bacias  Eugênio de Melo e  Lorena apresentam profundidades

inexpressivas (Marques, 1990; Carvalho et al., 2011; Cogné et al., 2013).
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Figura 2.10. Compartimentação da Bacia de Taubaté de acordo com suas características estruturais, feita por

meio das análises dos perfis sísmicos. Com exceção das duas primeiras sub-bacias, que possuem

depocentros pouco expressivos, é possível observar as outras quatro unidades (Sub-Bacia de Eugênio

de Melo, Quiririm, Roseira e Lorena) além dos altos estruturais (Caçapava, Pindamonhangaba e

Santa Luzia). Extraído e modificado de Cogné et al. (2013).

Apesar de Padilha et al. (1991) não terem encontrado indícios de anomalias térmicas

através da aplicação da técnica gravitacional, magnetotelúrica e de fluxo termal, evidências de

hidrotermalismo se estendem desde a Bacia de São José do Itaboraí até a Bacia de São Paulo,

sugerindo que fluxos de soluções ricas em sílica foram transportadas por meio de intrusões

alcalinas e falhas rúpteis cenozoicas. Esses solutos silicosos cimentaram por opala os arenitos

e carbonatos da Formação Macacu e Itaboraí, assim como os arenitos e lamitos da Formação

Resende  nas  bacias  de  São  Paulo  e  Taubaté.  Todavia,  nessas  últimas,  a  cimentação  é

posteriormente a cimentação por caulinita (Sant'Anna & Riccomini, 2001).

A cobertura sedimentar da Bacia de Taubaté (Fig. 2.11), é formada basicamente por

sedimentos terrígenos, onde predominam arenitos, argilitos, conglomerados e folhelhos; todos

produtos do intemperismo e erosão das rochas cristalinas do embasamento. Subordinadamente

ocorrem lentes de carbonato que se intercalam com as camadas de argila e folhelhos, além de

ocorrer concreções de ferro e dolomita neste último. Estes sedimentos foram transportados
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por meio de sistemas fluviais entrelaçados, de leques aluviais e playa-lakes em um ambiente

estritamente continental (Riccomini, 1989; Brandt-Neto et al., 1991; Riccomini et al., 1991,

1996; Cogné et al., 2013).

Figura 2.11. Distribuição da cobertura sedimentar e o perfil litoestratigráfico das bacias de Resende, Taubaté e

Volta Redonda. Extraído e modificado de Cogné et al., 2013.

De acordo com as características litológicas, paleontológicas e estruturais, a sequência

sedimentar da Bacia de Taubaté é dividida em duas fases (sin-tectônica e neo-tectônica) que,

ao todo é composta por sete unidades. Ocorrida entre o Paleoceno ao Oligoceno, a primeira

sequência (sin-tectônica) é constituída pelas unidades A, B e Grupo Taubaté, composto pelas

formações Resende, Tremembé e São Paulo. Datada do Mio-Pleistoceno, a segunda fase (neo-

tectônica),  é  definida  pela  Formação  Pindamonhangaba  e  pelos  depósitos  aluviais

pleistocênicos  que  são  recobertos  pelos  sedimentos  aluviais  recentes  (Riccomini,  1989;

Marques, 1990; Riccomini et al., 1992; Riccomini et al., 1996; Cogné et al., 2013).

2.2.1.1. Fase Sin-tectônica

Inicialmente identificadas por Marques (1990),  as  Unidades  A e  B assentam-se no

embasamento cristalino e são detectáveis somente através de perfis sísmicos, uma vez que não

afloram em nenhuma porção da bacia e estão em profundidades que variam aproximadamente
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entre 200 a 700 metros. Segundo suas características físicas, Cogné et al. (2013) consideram

que essas duas unidades foram formadas em um sistema de leques aluviais que são visíveis

por perfis sísmicos, sendo constituídas basicamente por sedimentos lutáceos. Marques (1990)

também identificou  entre  as  unidades  A e  B,  a  presença  de  um suposto  sill  de  diabásio

separando essas duas unidades. Todavia, estudos posteriores não identificaram essas camadas

(Carvalho et al., 2011) e, ao reestudar os perfis sísmicos realizado por Marques (1990), Cogné

et al. (2013) reinterpretaram essa suposta intrusão ígnea como sedimentos pertencentes as

unidades A e B. Enquanto a unidade B ocorre em boa parte da bacia, a unidade A está restrita

à porção mais profunda (Marques, 1990; Cogné et al., 2013). Marques (1990) tentativamente

atribuiu uma idade cretao para esses sedimentos, porém, com base em estudos mais recentes

Cogné  et  al.  (2013)  consideram  que  a  deposição  desses  sedimentos  ocorreu  durante  os

primeiros  estágios  de  desenvolvimento  da  bacia,  portanto,  unidades  sin-sendimentares,

depositadas entre o Paleoceno e Eoceno.

A Formação Resende encontra-se acima da unidade B e foi depositada em um sistema

de leques aluviais no final do Eoceno. Essa unidade apresenta fácies de argilitos, dolomitos,

ritmitos de folhelhos e margas, e arenitos quartzosos de granulometria variável que chegam a

possuir níveis conglomeráticos (Riccomini et al., 1991; 1996; Vidal et al., 2004). Sant'Anna

& Riccomini (2001) reportaram a influência de hidrotermalismo na cimentação dos arenitos e

relacionados à falhas rúpteis que cortam o embasamento e as seções sedimentares cenozoicas.

Ainda  segundo esses  autores,  os  sedimentos  arenosos  foram inicialmente  cimentados  por

caulinita  e  seguidos  pela  opala  com  cristobalita  e  tridimita  (opala-CT)  que  as  recobriu,

preenchendo  a  porosidade  primária  dessas  rochas.  A cimentação  do  primeiro  mineral  é

evidenciada  através  da  ocorrência  de  vênulas,  que  correspondem  ao  padrão  de  fraturas

relacionados aos esforços compressivos que precederam a cimentação pela opala-CT. Além

disso, nos conglomerados da porção extremo oeste da bacia, é possível observar a presença de

barita de provável origem tectônica. A ocorrência desse mineral está diretamente associada à

opala, que apesar de terem cristalizados sob superfícies de grãos detríticos, esse evento foi

posterior (Sant'Anna & Riccomini, 2001).

Seguida da  anterior,  a  Formação Tremembé é  representada um sistema  playa-lake

onde  um ambiente  lacustre  dominou a  paisagem entre  as  orogenias  (serras  do  Mar  e  da

Mantiqueira) circundantes durante o final do Oligoceno ao início do Mioceno. Essa unidade é

interdigitada pelos sedimentos da Formação Resende e a litologia é composta basicamente por
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folhelhos  pirobetuminosos  papiráceos  e  argilas  montmorilonita  (Fig.  2.12).  Segundo

Riccomini  et al. (1996), as argilas sempre sotopostas aos folhelhos,  são representantes de

águas mais profundas e, portanto, relativas aos momentos de máxima expansão do paleolago.

Figura 2.12. A Formação Tremembé aflorante na Pedreira Santa Fé, na cidade de Tremembé-SP. (A) Exposição

das argilas verdes em contato erosivo com as areias do colúvio. (B) Contato concordante entre o

argilito verde e o folhelho cinza-avermelhado.
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Diferentemente  das  unidades  anteriores, os  sedimentos  da  Formação  Tremembé

apresentam algumas características que sugerem se tratar  de um ambiente com influência

principalmente  das  variações  climáticas  e  tectônicas,  como  por  exemplo,  evidências  de

deformações  penecontemporâneas  e  eventos  de  maior  aporte  de  sedimentos  (Suguio  &

Vespucci, 1985). Apesar de não ser apropriado para ambientes lacustres, Bergamaschi  et al.

(2010) aplicaram a estratigrafia de sequência aliada à quimioestratigrafia, onde identificaram

quatro ciclos trangressivos-regressivos de 5ª ordem. De fato, o paleolago Tremembé possuía

um caráter redutor e com evidências de períodos de expansão e retração sazonais (Torres-

Ribeiro & Borghi, 2007). Adicionalmente, nessa unidade, também são encontrados fósseis de

invertebrados, vertebrados e vegetais piritizados, corroborando com a hipótese de anoxia e

presença de esteiras microbianas presentes no fundo do paleolago (Prado et al., 2015). 

Uma vez que os folhelhos da Formação Tremembé são geradores de betume e gás, este

recurso  ainda  é  estudado  com  finalidade  econômica  por  diversos  grupos  de  pesquisa,

sobretudo os interessados na extração do  gas shale (Alem, 2015). Dentre estes estudos, o

exame da relação hidrogênio/carbono (H:C) feito por Loureiro & Cardoso (1987), apontou

para a predominância de compostos de grande peso molecular, como os homólogos ímpares

(n-C27)  que  são  relativos  à  biomassa  microbiana,  com  contribuição  inferior  de  plantas

terrestres (Loureiro & Cardoso, 1987, 1990; Torres-Ribeiro & Borghi, 2007; Chagas  et al.,

2009; Mendonça-Filho et al., 2010). Apesar de um pouco controverso, o teor de carbono em

todo o pacote de folhelho varia entre 4% a 14% (Loureiro & Cardoso, 1987; Marques, 1990;

Suguio, 2003). Todavia, alguns estudos apontam para um nível de Total de Carbono Orgânico

(TOC) próximo à 44% (Chagas et al., 2009; Mendonça-Filho et al., 2010). 

De acordo com sua  origem,  dois  tipos  de  hidrocarbonetos  são encontrados nesses

sedimentos  (Loureiro  &  Cardoso,  1987,  1990).  O  primeiro  provém  principalmente  da

decomposição  de  matéria  orgânica  por  organismos  procariotos  e  algas,  que  liberam

biomarcadores constituídos por estruturas alifáticas (i.e., sem anéis aromáticos). O segundo,

ocorre de forma subordinada,  sendo composta por hidrocarbonetos aromáticos policíclicos

(i.e.,  com  anéis  benzênicos)  associados  à  decomposição  de  matéria  orgânica  de  plantas

terrestres (Loureiro & Cardoso, 1987; Loureiro & Cardoso, 1990). Todavia, a formação deste

último, também sofre forte influência microbiana, sobretudo na aromatização e perda de seus

anéis,  que  geram os  derivados  tetracíclicos  e  pentacíclicos  (Loureiro  &  Cardoso,  1990).
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Especula-se que as plantas vasculares responsáveis pelo querogênio, seriam originárias dos

entornos  do  paleolago  que,  ao  serem  transportadas  para  o  corpo  d'água  teriam  sido

decompostas em um ambiente anóxico e com ajuda de micro-organismos (Veiga, 2009).

Com relação ao conteúdo paleontológico, a Bacia de Taubaté como um todo apresenta

uma  diversidade  de  fósseis  muito  grande,  que  inclui  plantas,  icnofósseis,  vertebrados  e

invertebrados (Bernardes-de-Oliveira  et  al.,  2002a,  2002b;  Ribeiro,  2010).  Os icnofósseis

desta  unidade  compreendem pistas  de  anelídeos,  pedotúbulos  (icnogênero  provocado  por

raízes de vegetais) e diversos coprólitos de peixes e tetrápodes. Deste último, destacam-se os

coprólitos atribuídos a crocodilos e aves (Castro et al., 1988a, 1988b; Carvalho & Fernandes,

1989). Por meio de análises comparativas entre fósseis de vertebrados (mamíferos) de outras

regiões, de estudos com palinomorfos e microfósseis, a idade da Formação Tremembé está

situada entre o Oligoceno Superior e Mioceno Inferior (entre ~28.1 Ma à ~15.97 Ma) (Paula-

Couto & Mezzalira, 1971; Lima et al., 1985). Diferentemente da Formação Tremembé, que

possui uma diversidade grande de organismos, outras formações da bacia apresentam uma

diversidade  compativamente  baixa.  Todavia,  a  Formação Pingamonhangaba  é  responsável

pelo registro de caules e impressões de plantas (Riccomini et al., 1991). 

A última unidade da fase sin-tectônica é constituída por sedimentos siliciclásticos da

Formação  São  Paulo,  formada  basicamente  por  arenitos  com  intercalações  de  lamitos

originados de um sistema fluvial meandrante. Apesar de também ter sido formada durante o

Oligoceno,  esta  unidade  está  limitada  somente  à  porção  sudoeste  da  Bacia  de  Taubaté,

estendendo-se até a Bacia de São Paulo (Riccomini et al., 1996).

2.2.1.2. Fase Neo-tectônica

Representada por um sistema fluvial meandrante e referente a porção central da Bacia

de Taubaté, a Formação Pindamonhangaba encontra-se acima das camadas oligocenas. Esta

unidade  é  constituída  basicamente  por  arenitos  argilosos,  areias  finas  e  médias,  siltitos  e

conglomerados. Apesar de não ser possível estabelecer uma idade precisa, uma vez que os

sedimentos por natureza não são susceptíveis à preservação de microfósseis, estima-se que a

deposição nesta unidade se iniciou durante o Neógeno. Presume-se que sua idade mínima seja

do  Pleistoceno,  com  suas  camadas  mais  antigas  sendo  recobertas  pelos  sedimentos

quaternários  sobrejacentes  e  relativas  à  próxima unidade,  que  sugere também o início de

período de maior calmaria tectônica (Riccomini et al., 1991).
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Por fim,  os  depósitos  quaternários  são representados por  sedimentos  siliciclásticos

depositados tanto no Pleistoceno como no Holoceno durante uma relativa calmaria tectônica,

marcada por processos erosivos subsequentes.
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3. MELANINA E MELANOSSOMOS: CARACTERÍSTICAS E O 

REGISTRO FÓSSIL

3.1. Origem e função das melaninas

Da mesma maneira que os integumentos (e.g. peles, penas e pêlos) surgiram como

meios  de  proteção,  a  pigmentação  muito  provavelmente  surgiu  com essa  mesma  função.

Todavia,  sua origem parece  ser  mais  antiga,  ocorrendo inicialmente  em organismos  mais

simples como bactérias e eucariotos unicelulares. Além disso, considera-se que os padrões de

coloração tenham surgido como uma exaptação durante o advento da melanização e com

função inicialmente  protetora  (Zhang  et  al.,  2014).  Este  evento  provavelmente  aconteceu

durante ou um pouco antes do Cambriano, que é caracterizado pela alta presença de oxigênio

livre (O2) produzidas pelas esteiras microbianas. Apesar desse elemento ser considerado como

um dos gatilhos da explosão do Cambriano (Zhang et al., 2014), em grandes concentrações,

ele torna-se tóxico, sobretudo através de espécies reativas de oxigênio (ROS). Desse modo, é

muito  provável  que  a  melanização  tenha  surgido  como  provável  fonte  de  proteção,

neutralização do ROS através de seus radicais livre e da grande quantidade de ligações duplas

(Decker & van Holde, 2010).

Além da função protetora, os pigmentos são responsáveis pelos padrões de coloração

do integumento, sobretudo de vertebrados (Hadley, 1972). Dentre todos, as aves são os que

exibem maior variedade de tons, proporcionadas basicamente por cinco classes de pigmentos,

os carotenóides, a esfenicina, melanina, porfirina e psittacofulvina (Thomas  et al., 2013). A

coloração de penas ocorre basicamente de duas formas; através da deposição dos pigmentos

em ultraestruturas denominadas melanossomos (para o caso da melanina), ou pelo arranjo

estrutural das camadas de β-queratina e/ou de melanossomos que também podem apresentar

uma estrutura interna oca (Eliason et al., 2013; McNamara, 2013).

3.2. Melaninas e melanossomos: síntese, características e propriedades

Apesar da melanina ter sido amplamente estudada, por sua grande diversidade, síntese,

composição química, distribuição em organismos, funções, entre outras; a estrutura química

desse biocromo ainda não foi bem caracterizada (Ito, 2003). De acordo com sua gênese e

constituição  química,  é  possível  dividí-las  em quatro  classes  básicas:  (i)  eumelanina,  (ii)

feomelanina, (iii) neuromelanina; e, (iv) piomelanina. Além de distinguirem na distribuição

38



nos organismos, também diferem-se em sua síntese. A piomelanina por exemplo, somente é

encontrada  em  organismos  procariotos,  sobretudo  a  bactéria  Pseudomonas  aeruginosa

(Yabuuchi  &  Ohyama,  1972;  Arai  et  al.,  1980).  Por  outro  lado,  a  distribuição  da

neuromelanina ocorre apenas no tecido encefálico de primatas superiores (Bush et al., 2006).

 De um modo geral, a síntese das melaninas é complexa e ocorre por diferentes vias,

que produzem tipos distintos desse pigmento (Césarini, 1996; Riley, 1997; Rocha & Moreira,

2007). Quimicamente, as eumelaninas possuem um peso molecular variável, sendo marcadas

por possuírem em sua estrutura molecular o polímero indolequinona (indole-5, 6-quinona)

(Fig. 3.1). Por outro lado, as feomelaninas possuem um peso molecular baixo, e por estarem

associadas ao elemento S, são caracterizadas por dímeros ou trímeros de quinona-imina. Além

disso, por serem compostos bastante estáveis, as melaninas são resistentes à síntese da lise

enzimática  provocada  pelos  micro-organismos  (Césarini,  1996;  Riley,  1997)  e  pela

degradação por leucócitos (Wasserman, 1965).

Riley (1997) notou que as melaninas com grandes níveis de indolequinona apresentam

uma aparência mais escura, uma vez que possuem grupos de carbonila em sua estrutura, cuja

característica marcante é em absorver fortemente a porção vermelha do espectro luminoso.

Além disso, as melaninas são foto-oxidativas, atuando no deslocamento de elétrons entre as

metades do polímero e, por consequência, produzindo radicais livres de semi-quinona. Esta

reação de redução de um ou dois elétrons, produz radicais super-oxidados (Riley, 1997).

Apesar de complexa, é possível resumir a síntese da melanina (Fig. 3.1), que se inicia

com o estímulo da radiação ultravioleta. Que causa a produção de foto-produtos que liberam

diversos  sinais  autócrinos  e  parácrinos,  que  por  sua  vez,  incitam  o  hormônio  pro-

opiomelanocortina (POMC) a estimular os melanócitos. A partir daí, ocorre a hidroxilação do

aminoácido  tirosina  pela  enzima  tirosinase.  Transformando-a  em  diihidroxifenilalanina

(DOPA).  A tirosinase  reage  novamente  com  a  DOPA,  oxidando  e  transformando-a  em

DOPAquinona.  Neste  momento,  ocorre  a  dismutação  da  DOPAquinona  que  produz  a

DOPAcisteína  e  o  DOPAcromo.  Quando  o  metabolismo  da  DOPAcisteína  ocorre,  a

feomelanina  é  produzida,  por  outro  lado,  a  geração  da  eumelanina  ocorre  quando  o

DOPAcromo sofre reações que resultam em duas vias distintas, mas que produzem um mesmo

biocromo.  Nestas  duas  vias,  a  enzima  DOPAcromo-tautomerase  (DCT)  causam  a

isomerização e oxidação do DOPAcromo, convertendo em 5,6-diidroxindol (DHI) e em ácido

5,6-diidroxindol-2-carboxílico  (DHICA).  Novamente,  a  tirosinase  e  a  DHICA-oxidase
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(TYRP-1)  catalisa  o  DHICA transformando-o  em ácido indole-2-carboxílico-quinona.  Por

outro  lado,  a  TRP-1,  catalisa  o  DHICA dando  origem  ao  polímero  indole-5,  6-quinona

(indolequinona). Como produto do ácido indole-2-carboxílico-quinona e da indolequinona,

tem-se  o  polímero  característico  da  eumelanina  (Césarini,  1996;  Riley,  1997;  Rocha  &

Moreira, 2007; Wasmeier, 2007).

Figura 3.1. Síntese e composição química dos tipos de melanina. Extraído e modificado de Ito (2003).

Diferente dos demais tipos de melanina, a neuromelanina é composta pela combinação

de dois tipos de melaninas, onde cerca de 75 a 80% de é constituído por eumelanina e 20 a

25% de feomelanina. Assim, por tratar-se de uma “quimera”, acredita-se que sua estrutura

seja  formada  por  um  núcleo  de  feomelanina  e  uma  superfície  predominantemente  de

eumelanina (Bush et al., 2011).

De um modo geral, a melanina possui um grande potencial quelante com os elementos

organometálicos,  que ocorre através  de suas  funções  aniônicas  que possuem relação com

grupos  funcionais  carboxilas  (-COOH)  e  hidroxilas  desprotonadas  (-OH-).  Os  tecidos

queratinosos de coloração escura, em geral, estão associados à grandes concentrações de Cu2+

e Zn2+,  sendo este último, o principal elemento. Além destes, os íons de metais S2-  e Ca2+
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também possuem grande afinidade sendo os quelatos que possuem maior atração e, por isso,

ocorrem com maior frequência em sua estrutura molecular (Horčičko et al., 1973; Césarini,

1996; Riley, 1997).

As  melaninas  ocorrem  embebidas  nos  integumentos  sob  a  forma  de  grânulos

(melanossomos), cujo o tamanho e forma varia de acordo com sua gênese e deposição do tipo

de melanina sintetizada (Raposo & Marks, 2007; Wasmeier et al., 2008).

Assim como a estrutura molecular da melanina não ser bem caracterizada, existem

poucas informações disponíveis sobre as ultraestruturas internas dos melanossomos (Akazaki

et al. 2014; Straker, 2016). Alguns estudos sugerem que a superfície dos melanossomos da íris

humana possuem ultraestruturas tridimensionais e irregulares, com dimensões de dezenas de

nanômetros.  Contudo,  outros  apresentam  evidências  de  que  a  eumelanina  dos  pré-

melanossomos são constituídas por fibras longitudinais em zigue-zague, com retículos que

ocorrem a cada 20 nm (Akazaki  et  al.,  2014).  Todavia,  uma vez que se considera que a

melanina preenche essas estruturas, é possível que algumas subestruturas com tamanhos entre

0.03 a 0.06 µm e identificadas no interior e na superfície dos melanossomos representem os

polímeros desse biocromo (Gorniak et al., 2014).

Uma vez  que os  melanossomos são responsáveis  pela  síntese  da  melanina,  e  esse

pigmento é sensível ao pH (Wakamatsu et al., 2017), o equilíbrio interior destas estruturas é

essencial para as atividades da tirosinase e, possivelmente, este potencial seja controlado pela

proteína de membrana P-proteína (Rocha & Moreira, 2007). De acordo com sua característica

morfológica e ao tipo de melanina armazenada, os melanossomos podem ser divididos em

dois grupos: (i) os eumelanossomos são organelas com formato de bastonete, responsáveis por

sintetizar  e  armazenar  a  eumelanina  e  conferem  a  coloração  azulada,  verde,  preto  e

iridescente; (ii) os feomelanossomos são esféricos ou subesféricos produzindo a feomelanina,

que  produz  coloração  acastanhada,  avermelhada  e  amarelada.  Apesar  de  sua  morfologia

variar, a dimensão dessas organelas é bastante regular, variando entre 0.2 a 2 µm (Wesmaier

et al., 2008). 

A biossíntese do melanossomo (Fig.  3.2),  ocorre  nos  melanócitos  que,  são células

dendríticas especializadas em produzir a melanina. Assim, a síntese dos melanossomos pode

ser  dividida  em  quatro  estágios,  sendo  os  dois  primeiros  marcados  pela  ausência  de

pigmentos. Inicialmente, o pré-melanossomo tem a função de produzir diversas estrias em seu

interior, caracterizando o estágio I, pelo qual o pré-melanossomo é composto basicamente
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pelas fibrilas protéicas intraluminais e pela presença das proteínas Pmel-17, que atuam como

uma estrutura fundamental na formação das fibrilas protéicas (estrias). Contudo, elas só se

completam no estágio II, caracterizado pelo início da síntese da melanina. No estágio III, a

enzima  tirosinase  originada  no  complexo  de  Golgi,  é  depositada  nos  melanossomos  em

conjunto com a proteína TRP1 e o DCT. Neste momento, a síntese e deposição da melanina

passa a causar o escurecimento e espessamento das membranas dessa organela.  Quando a

estrutura  encontra-se  totalmente  escurecida,  o  melanossomo  finalmente  está  formado,

caracterizando assim, o estágio IV (Dell'Angelica, 2003; Raposo & Marks, 2007; Wasmeier et

al.,  2008).  Após  formado,  os  melanossomos  são  excretados  pelos  melanócitos  para  a

membrana  plasmática  onde  são  transferidos  para  os  queratinócitos  por  meios  ainda

controversos,  que  pode  ocorrer  por  fusão  entre  membranas,  transferência  vesicular,  ou

fagocitose  (que  inclui  a  citofagocitose)  (Wasmeier  et  al.,  2008).  Este  movimento  ocorre

através  de  tubos  intracelulares,  que  se  estendem  dos  compartimentos  lisossômicos  dos

melanócitos (Haugarvoll et al., 2006). Um estudo de melanossomos da retina do peixe-zebra

(Dario rerio) sugere que a inibição da formação dos eumelanossomos também pode inibir o

transporte  dessas  estruturas,  interferindo  diretamente  no  formato  e  distribuição  dessas

estruturas (Burgoyne et al., 2015).

 Figura 3.2. Modelo da síntese dos melanossomos e dos lisossomos. Na porção superior, estão presentes seus

respectivos estágios e, na porção inferior (em letras), alguns dos elementos relacionados à formação.

Legenda:  (a)  Retículo endoplasmático;  (b)  Pmel-17;  (c)  Complexo de Golgi;  (d)  Tirosinase;  (e)

endossomo; e, (f) lissosomo. Extraído e modificado de Dell’Angelica (2003).

Embora  os  melanossomos  possuam  em  geral  uma  dimensão  média  de  ~1.1  µm,

estruturas  com  tamanhos  entre  2  a  5  µm  com  características  estruturais  e  químicas

semelhantes  às  primeiras,  são  consideradas  como  macromelanossomos.  Em  geral,  essas

estruturas estão relacionadas à doenças de pele, como o melanoma e os lentigos (Ohmuro et

al., 1993; Sethi et al., 2014), e apesar de serem bastante similares aos melanossomos comuns,
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sua  origem  é  controversa.  Possivelmente  essas  estruturas  se  originam  da  formação  de

vacúolos anormais dilatados pela acumulação de inúmeros corpos vesiculogloburales, onde os

melanossomos normais seriam incorporados e se degradariam (Nakagawa et al., 1984). 

Assim  como  a  melanina,  a  estrutura  química  dos  melanossomos  é  constituída  de

grandes  concentrações  de  Cu2+ e  Zn2+.  Quando comparados  entre  si,  estes  elementos  são

encontrados em proporções maiores nos melanossomos, e com quantidade que varia entre

duas  a  quatro  vezes  mais  de  Cu2+ e,  três  a  cinco  de  Zn2+.  Em  conjunto,  melanina  e

melanossomos, a concentração de Zn2+ chega a ser 10 vezes maior que de Cu2+ (Horčičko  et

al., 1973). O alto nível de Cu2+ está relacionado à enzina catalisadora o-difenila oxidase e, de

Zn2+ é considerada desconhecida, visto que este elemento não pertence à composição química

dos melanossomos. Sua existência é atribuída a possível função de troca de cátions durante a

melanogênese (Horčičko et al., 1973).

3.3. O registro fóssil da melanina e melanossomos

Com  o  avanço  da  tecnologia,  sobretudo  das  técnicas  de  microscopia  eletrônica,

diversos aspectos microestruturais de fósseis passaram a ser conhecidos e estudados sobre o

ponto de vista taxonômico e tafonômico (Schweitzer  et al.,  2008). Devido a este avanço,

fósseis  como dentes e  supostos tecidos  mole,  passaram a ser investigados utilizando essa

técnica,  rendendo  informações  significantes  e  desconhecidas  da  paleobiologia  de  animais

extintos (Schweitzer et al., 2008; Jackson et al., 2009; Feng et al., 2016). Contudo, o registro

de melanossomos fósseis é recente, e iniciado com o trabalho seminal de Vinther et al. (2008),

seguido por Vinther et al. (2010).

No início da década de 1980, cientistas alemães começaram a investigar a preservação

de  tecidos  moles  presentes  em  diversos  táxons.  Ao  estudar  os  fósseis  sideritizados  e

incarbonizados da Formação Messel na Alemanha, Wuttke (1983) identificou estruturas com

formatos esféricos e em bastonetes, com dimensões entre 0.3 a 1.5 µm, limitadas somente na

porção dos tecidos moles. Também foram identificados agrupamentos destas estruturas com

tamanhos  estimados  entre  5  a  10  µm de  diâmetro.  Diante  deste  cenário,  Wuttke  (1983)

concluiu  que  por  apresentarem  afinidades  morfológicas,  essas  estruturas  representariam

fósseis de bactérias decompositoras, que teriam precipitado a siderita em suas membranas,

consolidando-se  e  preservando  a  forma  original.  Surgiu  assim,  a  “hipótese  das  bactérias

autolitificadas” (HBA). Estudos posteriores deram suporte à HBA (Franzen, 1985; Liebig et

al., 1996), encontrando essas estruturas em fósseis de diversos depósitos e idades, como por
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exemplo, em penas e tecidos de aves (Davis & Briggs, 1995, 1998), dinossauros (Briggs et

al., 1997), répteis marinhos (Martill, 1987), peixes (Martill & Wilby, 1994), entre outros.

Por muito tempo prevaleceu esta hipótese, até que Vinther et al., (2008) compararam

ultraestruturas de penas atuais e fósseis, além de pesquisas sobre olho de uma ave fóssil da

Formação Für do Eoceno da Dinamarca Como resultado,  esses autores reinterpretaram as

estruturas de bastonetes como melanossomos fossilizados, e estudando outros fósseis, Glass

et al. (2012, 2013) examinaram estruturas esféricas em sacos de tinta de cefalópodes fósseis.

A  comparação  com  exemplares  atuais,  e  através  de  análises  geoquímicas,  permitiram

identificar a melanina, reconhecendo essas estruturas como eumelanossomos fósseis (Glass et

al.,  2012,  2013).  Após  essa  nova  evidência,  diversos  grupos  de  pesquisa  passaram  a

reinterpretar o tecido mole de alguns organismos, além de identificá-los em outros que ainda

eram desconhecidos.  E  por  meio  das  análises  estatísticas  dos  tamanhos  e  formas  dessas

estruturas,  os  padrões  de  coloração  de  animais  extintos  começaram ser  inferidos  (Dance,

2016) em dinossauros não-avianos e avianos (Clarke et al., 2010; Li et al., 2010; Vinther et

al.,  2010; Zhang  et al.,  2010; Carney  et al.,  2012; Li et al.,  2012; Manning  et al.,  2013;

Lindgren  et  al.,  2015a,  2015b;  Vinther  et  al.,  2016;  Peteya  et  al.,  2017),  tartarugas,

mosassauros e ichtyossauros (Lindgren  et al., 2014), serpentes (McNamara  et al., 2016b) e

insetos (McNamara, 2013). Outros trabalhos foram mais além, sugerindo através da presença

dos melanossomos, os aspectos relacionados a fisiologia (Li et al., 2014; Peteya et al., 2014) e

acuidade visual de peixes do Paleozoico e Mesozoico (Lindgren  et al., 2012; Tanaka et al.,

2014; Clements et al., 2016; Gabbott et al., 2016). 

Apesar  de  haver  grande  semelhança  morfológica,  o  tamanho  dos  melanossomos

sobrepõe as de algumas bactérias cocoides e baciliformes (Williams et al., 1990), por isso,

alguns pesquisadores passaram a contestar  as identificações dessas estruturas (McNamara,

2013; Edwards  et al., 2014; Moyer  et al., 2014; Lindgren  et al., 2015a; Schweitzer  et al.,

2015; Iniesto  et  al.,  2016;  Lindgren,  2016).  Para esses pesquisadores,  somente através de

estudos  geoquímicos  que  é  possível  interpretar  tais  estruturas,  estabelecendo  assim,  a

“hipótese dos melanossomo-micróbios” (HMM) ou “hipótese dos micróbios ubíquos” (HMU)

(Moyer  et  al.,  2014).  A partir  daí,  diversos  estudos  passaram  a  se  dedicar  também  na

caracterização química e na identificação de biomarcadores de melanina em conjunto com

análises de microscopia (Barden  et al., 2011; Wogelius et al., 2011; Lindgren  et al., 2012;

Field et al., 2013; Glass et al., 2013; Manning et al., 2013; Simpson et al., 2013; Vitek et al.,
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2013; Barden et al., 2015; Colleary et al., 2015; Egerton et al., 2015; Lindgren et al., 2015a,

2015b; Clements  et al., 2016; Edwards et al., 2016; Gabbott  et al., 2016; McNamara et al.,

2016a; Pan et al., 2016; Gren et al., 2017; Peteya et al., 2017). Além disso, experimentos de

maturação passaram a ser realizados com o intuito de verificar o comportamento de penas e

suas  ultraestruturas,  sob  as  diversas  condições  diagenéticas,  como  pressão  e  temperatura

(McNamara  et al.,  2013; Colleary  et al.,  2015; Moyer  et al.,  2016). Com exceção de um

estudo com resultado indeterminado (Barden et al., 2015), todos esses trabalhos identificaram

a presença de supostas moléculas de queratina e melanina, mesmo quando os melanossomos

não estavam presentes (preservação por molde externo).

Como é possível observar, o registro fóssil de melanossomos é recente, os avanços na

área tem demonstrado cada vez mais que a preservação dessas estruturas são mais comuns em

comparação  com  os  de  micro-organismos  procariotos  (Vinther,  2015a).  Por  outro  lado,

evidências  de  bactérias  fósseis  indicam  que  sua  preservação  exige  circunstâncias

excepcionais, como gradiente geoquímico e mudança diagenéticas branda (Vinther, 2015b).
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4. MATERIAIS E MÉTODOS

4.1. Material Examinado e Procedência

As amostras de penas fósseis estudadas são oriundas das formações Crato (Bacia de

Araripe) e Tremembé (Bacia Taubaté),  e  todas as referidas a  seguir,  estão depositadas na

Coleção Paleontológica do IGc-USP sob o acrônimo ‘2E’ (vertebrados fósseis):

1. Três amostras da Bacia do Araripe (Formação Crato):

i. Amostras GP/2E-7853, GP/2E-7854, GP/2E-8771;

2. Três amostras da Bacia de Taubaté (Formação Tremembé):

i. Amostras GP/2E-8125, GP/2E-8126 e GP/2E-8127.

4.2. Taxonomia

Análises taxonômicas foram realizadas com intuito de identificar os fósseis estudados

e  auxiliar  na tafonomia  física  e  molecular.  Detalhes  sobre a  taxonomia  encontram-se em

Prado et al. (2016a, 2016b, Apêndices A e B).

4.3. Petrografia (matriz de GP/2E-8771 e GP/2E-7853)

Uma vez que GP/2E-7853 e GP/8771 estão contidas em matrizes representativas de

duas fácies (cinza e bege, respectivamente), duas lâminas delgadas (30 µm) destas amostras

foram confeccionadas para a caracterização e comparação, corroborando dados geoquímicos

adquiridos  anteriormente.  Procurou-se  descrever  o  arcabouço,  textura,  cimentação  e

mineralogia da matriz em que dois fósseis estão preservados. Ambas as lâminas não foram

recobertas  por  lamínulas  e  as  análises  petrográficas  foram  realizadas  no  Laboratório  de

Petrologia Sedimentar do IGc-USP, utilizando um microscópio óptico Carl Zeiss Axioplan

acoplado com câmeras CCD Sony XC e software Leica Qwin.

4.4. Paleometria: Análises Geoquímicas e de Microscopia Eletrônica de Varredura

Atualmente,  a  aplicação  de  técnicas geoquímicas  e  microscopia  eletrônica  de

varredura  (MEV) tem se  tornado  cada  vez  mais  comuns  nos  estudos  paleontológicos.  O

emprego  das  análises  empregadas  estão  baseadas  nas  técnicas  não  destrutivas  que

caracterizam  os  estudos  de  Paleometria  (Riquelme  et  al.,  2009;  Delgado  et  al.,  2014).

Informações paleobiológicas importantes, como por exemplo, as interações entre organismos

(Jackson et al., 2009), detalhes sobre as microestruturas de dentes e suas relações com hábitos

alimentares (Feng  et al., 2016), além de outros objetivos de pesquisa, muitas vezes só são
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obtidos por meio dessas técnicas. 

O emprego de técnicas analíticas é fundamental, pois são ferramentas essenciais no

estudo dos  processos  de  preservação,  sobretudo de  fósseis  excepcionalmente  conservados

(Briggs  &  Summons,  2014).  Como  resultado,  a  realização  desses  procedimentos  pode

proporcionar  melhor  conhecimento  sobre  o  paleoambiente  e  paleobiologia  de  organismos

extintos (Schweitzer et al., 2008). 

Uma vez que muitas destas análises são longas e caras, apenas três amostras foram

selecionadas,  sendo  duas  da  Formação  Crato  (GP/2E-8771  e  GP/2E-7853),  e  uma,  da

Formação Tremembé (GP/2E-8125).

4.4.1. Microscopia Eletrônica de Varredura Ambiental (MEV) e Espectroscopia de Energia 

Dispersiva (EDS)

As três amostras foram analisadas e mapeadas por essas duas técnicas enfocando as

porções da matriz e do fóssil e suas composições elementares (Anexo A, Tab. 10.1; Anexo B,

Fig. 10.1), e sem nenhum tipo de tratamento. Foram colocadas em um bloco de alumínio

especial para amostras fósseis e projetado pelos técnicos do laboratório de MEV, utilizando o

equipamento ESEM FEI Quanta 650 FEG com baixo vácuo, voltagens variadas (entre 5 a 10

kV) e distância de trabalho entre 7.9 a 10 mm. Os elementos foram identificados usando o

EDS. Todas as análises foram realizadas no Laboratório Nacional de Nanpotecnologia do

Centro  Nacional  de Pesquisa  em Energia e  Materiais  (LNNano-CNPEM) (Projetos  SEM-

18363 e SEM-20098).

4.4.2. Fluorescência de Raios-X de Luz Síncrotron (SR-µXRF)

Agregado  aos  procedimentos  não  destrutivos,  a  Fluorescência  de  Raios-X (XRF)

permite  a  obtenção  dos  dados  elementares  presentes  nas  amostras,  bem  como  sua

concentração e  distribuição (Bergmann  et  al.,  2010, 2012).  Apesar  de algumas diferenças

sutis, as medidas de XRF são obtidas basicamente sob o mesmo princípio, a excitação de

elétrons pela ionização e captação de radiação (fótons) por um detector oblíquo à amostra.

Enquanto o equipamento de XRF de bancada (µXRF) realiza medidas pontuais de frações de

uma amostra, a Fluorescência de Raios-X de Luz Síncrotron (SR-µXRF) permite realizar um

mapeamento  elementar,  possibilitando  observar  as  distribuições  e  concentrações  dos

elementos de interesse. Além disso, por sua propriedade física, o SR-µXRF é mais sensível a

quantidades  mais  baixas  (elementos  traço),  que por vezes,  são imperceptíveis  pelo µXRF
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(Bergmann et al., 2012).

Sua  aplicação  na  paleontologia  está  relacionada  essencialmente  ao  estudo  da

fossildiagênese (Gueriau & Bertrand, 2015), e com relação ao estudo de pigmentos fósseis, na

verificação dos elementos químicos in situ. O SRS-µXRF também serve para a identificação

de alguns metais,  como o Ca2+,  Co2+,  Cu2+,  Fe2+,  Mn2+ e,  o Zn2+  (Wogelius  et  al.,  2011;

Edwards  et al., 2016). A melanina, sobretudo a eumelanina, possui grande afinidade iônica

com esses metais, e alguns complexos organometálicos podem possuir esses íons (Wogelius

et al., 2011). Wogelius  et al. (2011) sugerem que através da presença desses elementos, é

possível observar a distribuição da melanina — ainda que sob a forma de traços — mesmo

quando  melanossomos  não  estão  preservados  fisicamente  (i.e.,  preservação  por  molde

externo).

As análises foram feitas com o feixe branco com filtros de Ferro 3 e Ferro 6, com

colimador de 1 mm, distância das amostras do detector de 5 mm, e com corrente e tempo

morto, variáveis. O mapeamento foi realizado no modo Flyscan, onde uma área de 508.4 mm2

(GP/2E-8771) e 200.2 mm2 (GP/2E-7853) utilizando respectivamente 70 e 40 µm de passo.

Os mapas foram posteriormente tratados utilizando os softwares  QXAS e  Origin; os menos

representativos foram desconsiderados.

4.4.3. Espectroscopia Raman (RS)

A Espectroscopia  Raman (RS) é  baseada  na  dispersão  não-elástica  dos  compostos

moleculares, através da emissão de um feixe de laser monocromático, que libera um fóton que

transfere  energia  e  momentum para  a  amostra.  O  detector  do  instrumento  identifica  os

diversos  tipos  de  movimentos  entre  os  átomos  (e.g.,  simétrico  ou  assimétrico),

disponibilizando assim, um espectro cujo deslocamento das bandas, corresponde às ligações

moleculares  (Lobo  et  al.,  2005;  Faria  & Lopes,  2007;  Schweitzer  et  al., 2008;  Schwartz,

2011). Além das propriedades químicas das amostras, observa-se que o comprimento de onda

do feixe  também influência  na  forma  como as  moléculas  interagem.  Diferentemente  dos

óxidos,  hidróxidos  e  sulfetos  de  ferro,  os  compostos  carbonosos,  em geral  (incluindo  os

pigmentos melanina e carotenoides), apresentam espectros em comprimentos de onda maior

que 1000 nm (Pócsik et al., 1998; Ferrari & Robertson, 2000, 2001; Lobo et al., 2005; Faria

& Lopes, 2007).

Todas  as  medidas  foram  realizadas  com  os  equipamentos  micro-Raman  InVia

Renishaw com um sensor CCD acoplado e com duas linhas de laser (785 nm e 633 nm). Para
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alcançar os parâmetros mais desejados, foram realizados diversos testes utilizando variáveis

diferentes.  Os espectros  foram obtidos  utilizando o software  WIRE e  tratados  através  do

programa  Origin  8.0.  Para  efeito  comparativo,  foram  utilizados  padrões  obtidos

experimentalmente (e.g., melanina in vivo (sintetizados por Archeas), grafite, carvão, óxidos

de ferro e calcita), extraídos do banco de dados online RRUFF Project (<rruff.info>; RRUFF,

2014)  e,  de  dados  da  literatura.  Além  dos  espectros,  foi  realizado  mapeamento  de

aproximadamente  1  mm²  com  o  intuito  de  obter  informação  sobre  a  distribuição  dos

compostos na amostra (Anexo B, Fig. 10.2).  Os equipamentos utilizados encontram-se no

Instituto de Química da Universidade de São Paulo (IQ-USP) e Laboratório Nacional de Luz

Síncrotron do Centro Nacional de Pesquisa em Energia e Materiais (LNLS-CNPEM), sendo

este último, ligado ao Núcleo de Astrobiologia do Intituto de Astronomia Geofísica e Ciências

Atmosféricas da Universidade de São Paulo (IAG-USP) (Projeto FAPESP 12/18936-0).

4.5. Identificação e Medidas de Ultraestruturas

As identificações basearam-se nas informações disponíveis na literatura, onde foram

consideradas  a  morfologia  das  ultraestruturas  e  sua  ocorrência  na  amostra.  Para  fins  de

comparação e análise estatística descritiva (Anexo C), foram realizadas medidas da dimensão

das  ultraestruturas  de  forma  arbitrária  (i.e.,  sem  tamanhos  e  formas  pré-definidas),

determinando as duas dimensões (comprimento x largura). As medidas foram feitas utilizando

o software  ImageJ (<https://imagej.nih.gov/ij/>), medindo sempre a partir do eixo de maior

tamanho (i.e.,  comprimento),  seguido de  uma seção perpendicular  e  de  menor  eixo  (i.e.,

largura). Após aferidas, foi aplicado e gerado gráficos de regressão linear e, os tamanhos das

estruturas foram comparadas por meio do coeficiente de correlação (Capítulo 6, Anexos C e

D)  utilizando  o  banco  de  dados  de  melanossomos  de  Li  et  al. (2012).  Todo  tratamento

estatístico e  geração dos  gráficos  foram feitos  utilizando os  softwares  LibreOffice  Calc e

Origin 8.0.
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5. RESULTADOS

5.1. Taxonomia e Tafonomia Física

Os aspectos relativos à taxonomia e tafonomia física das amostras estudadas foram

publicadas (Prado et al., 2016a, 2016b) e encontram-se nos Apêndices A e B.

5.2. Petrografia (matriz das amostras da Formação Crato)

De um modo geral, as seções delgadas das matrizes de GP/2E-8771 e GP/2E-7853

apresentam texturas similares entre si, com algumas diferenças locais e sutis (Fig. 5.1, A-D) e

seguem  as  mesmas  características  já  descritas  por  outros  autores  (Mabesoone,  1986;

Neumann  et al., 2003; Martill  et al., 2007, 2008; Heimhofer  et al., 2010; Rodrigues, 2015;

Catto et al., 2016; Warren et al., 2017). 

As  matrizes  são  suportadas  por  grãos  angulares  e  subangulares  de  calcita

microcristalina (>90%), com baixa ocorrência de microfósseis (<5%) e ausência de  pellets,

bioturbação,  oólitos  e  intraclastos.  Contam  com  cimentação  de  argilominerais  e  calcita

criptocristalina  (Heimhofer  et  al.,  2010;  Folk,  1980),  com  raros  microporos  e  fraturas

preenchidas por espato (Fig. 5.1, C e D).

Em ambas  as  amostras,  intercalações  de  lâminas  claras  e  escuras  descontínuas  e

ocasionalmente  anastomosadas,  ocorrem  seguindo  o  plano  de  acamamento.  Enquanto  as

primeiras são constituídas por cristais de calcita espática, a composição da segunda varia entre

as amostras. Em GP/2E-8771 as laminações são de coloração acastanhada com presença de

argilominerais  e  matéria  orgânica,  e  em  GP/2E-7853,  a  coloração  é  avermelhada  (ou

alaranjada) e formadas por filmes de óxido hidróxido de ferro (Fig. 5.1, A-D). 

A presença de minerais de pirita e óxidos-hidróxidos de ferro disseminados, podem

ocorrer  de  forma isoladas  (euédricas)  ou  agrupadas  (em frambóides)  (Fig.  5.1,  E-F)  e,  o

conteúdo fóssil é constituído somente por ostracodes. Esses fósseis em geral, estão fortemente

compactados, e o tecido interno é preenchido por micrita, óxidos de ferro ou calcita espática.

As valvas, por sua vez, estão substituídas por óxido de ferro (Fig. 5.2, A-F).
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Figura 5.1.  Lâminas delgadas das matrizes das penas fósseis da Formação Crato.  (A) Amostra GP/2E-7853

apresentando intercalação de lâminas avermelhadas e claras, com ocorrência de alguns microfósseis

(setas  vermelhas).  (B)  Figura  (A)  com  nicóis  cruzados.  (C)  A amostra  GP/2E-8771,  também

apresenta intercalações com ocorrências de ostracodes (setas vermelhas) e microfraturas (seta azul).

(D)  Figura  (C)  nicóis  cruzados.  (E)  Amostra  GP/2E-8771 apresentando calcita  espática  e  pirita

(cores  pretas).  (F)  com  nicóis  cruzados.  Pontos  pretos  arredondados  em  (A-D),  representam

contaminação por sujeira durante a confecção das lâminas. Escalas: (A e B) 1 mm; (C-F) 100 µm.
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Figura 5.2. Microfósseis das amostras GP/2E-8771 (A-B) e GP/2E-7853 (C-F). (A) e (B) Ostracode com tecido

interno preenchido por calcita e a valva por óxido de ferro. (C) e (D) Ostracode com a porção interna

preenchida  por  calcita  e  concentração  de  óxido  de  ferro  (seta  vermelha).  (E)  e  (F)  Ostracode

apresentando preenchimento por óxido de ferro na região da valva. (A, C e E) sem e (B, D e F) com

nicóis cruzados.  Pontos escuros e  redondos em (A) e (B) representam contaminação por sujeira

durante a confecção das lâminas. Escalas: (A-E) 200 µm; (F) 100 µm.
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5.3. Microscopia Eletrônica de Varredura Ambiental (MEV)

5.3.1. Amostras da Formação Crato (GP/2E-8771 e GP/2E-7853)

Na  amostra  GP/2E-8771,  foram  identificadas  duas  estruturas  com  características

bastante diferentes. Como já observado pela petrografia, a matriz é constituída por cristais que

sob o MEV, possuem uma estrutura cristalina romboédrica e poliédrica, com uma superfície

plana, arestas bem definidas e dimensão média de 1.656 µm ± 214 (área de 3.124.512 µm2).

Frequentemente são encontradas próximas à região do fóssil (Fig. 5.3, A). Já em GP/2E-7853,

as micrografias da matriz da pluma são semelhantes a matriz da amostra anterior, contudo, a

superfície  dos  romboedros  exibe  uma  textura  irregular,  arestas  arredondadas  e  dimensão

média estimada em 4.767µm ± 594 (área de 23.165.669 µm2) (Fig. 5.3, D). Partículas amorfas

de dimensões nanométricas e semelhantes a pequenos flocos, também ocorrem envolvendo as

estruturas e preenchendo espaços vazios.

Em GP/2E-8771,  observa-se  corpúsculos  com formato  de  bastonete  ocorrendo  de

forma restrita à porção da pena, onde está aparentemente organizado seguindo o sentido das

barbas  (Fig.  5.3,  B).  Estas  estruturas  possuem  formatos  e  tamanho  regulares,  superfície

ligeiramente irregular, dimensão média estimada em 1.389 µm ± 276 de comprimento por 277

µm ± 48 de largura e, densidade de aproximadamente ~75 bastonetes/25 µm2. Diversos desses

corpúsculos  estão  quebrados  em  dois  ou  mais  raramente,  em  três,  sem  preferência  de

orientação  podendo  ocorrer  tanto  nas  pontas  quanto  na  porção  mediana.  Alguns  desses

bastonetes, estão imersos em uma estrutura amorfa de tamanho variado (Fig. 5.3, C). 

Na região das barbas de GP/2E-7853, pode-se observar apenas sulcos cujo substrato é

constituído  por  estruturas  similares  às  da  matriz  (Fig.  5.3,  E).  Também  estão  presentes

corpúsculos esféricos com superfície irregular e estruturalmente sólidos distribuídos de forma

aleatória, com diâmetro médio estimado de 1.853 µm ± 465 (perímetro de 5.820 µm ± 0.45) e

esfericidade de 91.2% (Fig. 5.3, F). Embora esferas encontradas nos moldes também estejam

presentes na matriz,  mas com densidade muito baixa (~2 esferas/25 µm2),  a diferença na

frequência entre os bastonetes (GP/2E-8771) e essas estruturas, é estimada em 97.3%.
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Figura 5.3. Amostras GP/2E-8771 (A – C) e GP/2E-7853 (D – F). (A) Porção da pena com cristais da matriz

(setas) que ocorrem ao lado dos bastonetes. (B) Estruturas em formato de bastonete com algumas

ocorrências de quebra (seta). (C) Bastonetes ligados e com associação de estruturas amorfas (setas).

(D) Matriz  de GP/2E-7853 composta por micrita (estruturas em flocos) e romboedros de calcita

(setas).  (E)  Barba  da  pena  representada  por  um sulco  preenchido  com cristais  da  matriz  e  por

microesferas (F). Escalas: (A) 4 µm; (B) 2 µm; (C) 1 µm; (D) 10 µm; (E) 20 µm; e (F) 3 µm.
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5.3.2. Amostra da Formação Tremembé (GP/2E-8125)

MEV da matriz desta amostra exibe elementos com hábito placoide, microesferas e

estruturas amorfas com textura grumosa. As primeiras são ubíquas, mas com dimensões e

morfologias  bastante  variadas  (Fig.  5.4,  A).  O  diâmetro  médio  das  microesferas  é  de

aproximadamente 2.787 µm ± 273 (perímetro de 4.379 µm ± 858), esfericidade média de

94.2% e, densidade máxima de 4 esferas/25 µm2. O seu interior é oco, podendo estar intacto

ou fragmentado, com superfície lisa (Fig. 5.4, B) e sua espessura é tentativamente estimada

em 0.11 µm. As estruturas com textura grumosa não possuem regularidade de dimensão e

envolvendo algumas microesferas. 

 No  fóssil,  é  possível  encontrar  corpúsculos  com  morfologia  de  bastonetes  com

superfície ligeiramente irregular, tamanho médio estimado em 1.646 µm ± 236 por 275 µm ±

32 (área de ~451.924 µm2 ± 81.151), mostrando organização e, densidade estimada em ~94

indivíduos/25 µm2. Também é possível encontrá-las divididas em dois ou mais fragmentos

(Fig.  5.4,  C-F). Essa divisão,  ou quebra,  também ocorre sem orientação ou preferência,  e

outros  corpúsculos  apresentam apenas  sulcos  superficiais  ou porções  comprimidas.  Assim

como em GP/2E-8771, as estruturas em formato de bastonetes ocorrem restritas à região do

fóssil, em grandes concentrações. A distribuição desses bastonetes é restrita à região da pena,

onde ocorrem de forma ampla, apresentando orientação que segue os sentidos das barbas.

Ocasionalmente,  alguns  bastonetes  apresentam-se  embebidos  ou  ligados  entre  si  por  uma

estrutura amorfa (Fig. 5.4, D).

Evidências de outros corpúsculos como bactérias, esporos e pólen atuais, estão sempre

localizados acima da superfície  do fóssil  e,  elementos com forma semelhante à “teias  de

aranha”,  são interpretadas como hifas de fungos atuais  (Fig.  5.4,  F).  Quando expostas ao

vácuo do MEV, essas estruturas encolhem ou murcham  (Fig. 5.4, E-F). Essa característica

reforça a interpretação de sua real natureza, indicando que são pobremente mineralizadas e,

portanto, de origem atual. Conforme todas essas evidências, é possível considerar que estas

estruturas são produtos da contaminação por fungos causados pela exposição aérea durante o

armazenamento, ou em campo.
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Figura 5.4.  Micrografias  da amostra GP/2E-8125. (A)  Matriz  apresentando minerais placoides  e (B) textura

grumosa com presença de  microesferas  de superfície  intacta  (setas  brancas)  e  fragmentada  com

interior oco (setas vermelhas). (C) Estruturas com formato de bastonetes. (D) Bastonetes imersos em

estruturas amorfas (setas). (E) Presença de contaminantes (setas), com ocorrência de filamentos de

bactérias cocoides (seta superior esquerda) e esporomorfos de fungo. (F) estruturas em “teias de

aranha” e esporomorfo (seta). Escalas: (A, D-F) 5 µm; (B) 10 µm; (C) 2 µm.
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5.4. Espectroscopia de Energia Dispersiva (EDS)

5.4.1. Amostras da Formação Crato (GP/E2-8771 e GP/2E-7853)

Os  espectros  de  EDS  de  GP/2E-8771  permitem  observar  as  características  dos

elementos entre  a matriz e  o fóssil  (Fig.  5.5; Tab. 10.1,  Anexo A).  Em ambas as regiões

ocorrem valores significativos (>15%) de C, O e Ca, e concentrações baixas de Mg (<1%).

Adicionalmente, os elementos Fe e S também ocorrem com valores consideráveis na pena

(>1%), enquanto que o Na é representado por quantidades baixas.

Figura 5.5. Espectros EDS da amostra GP/2E-8771. (A) Espectro da matriz e (B) da porção do fóssil. Escalas:

(A) 20 µm; (B) 10 µm.

De forma similar, os espectros de EDS da amostra GP/2E-7853 apresentam em ambas

as regiões, concentrações de C, O, Ca com valores significativos (>2%), enquanto o Al, Si, S,

Fe  apresentam  quantidades  mais  baixas  (<1%)  (Fig.  5.6;  Tab.  10.1,  Anexo  A).  Em

contrapartida, o Mg ocorre somente na matriz em proporções insignificantes (<1%) e restritos

à porção da pena. Concentrações de Ca, Fe e Si ocorrem com maior intensidades no fóssil, ao

passo que o Al, Cu, S e Zn apresentam valores pouco expressivos.
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Figura 5.6. Espectros EDS da amostra GP/2E-7853. (A) Espectros da matriz e (B) das microesferas presentes na

porção das fóssil (barbas). Escalas: (A) 10 µm; (B) 1 µm.

5.4.2. Amostra da Formação Tremembé (GP/2E-8125)

Os espectros da porção da matriz apresentam elementos típicos de minerais do grupo

dos filossilicatos, com predominância dos elementos C, O, Al, Si, Mg, Fe e K, enquanto que

na porção da pena estão presentes os elementos C, O e Fe. Na região dos melanossomos, os

elementos mais abundantes são o C, O, Al, Si, Ca e Fe (Fig. 5.7, A e B; Tab. 10.1, Anexo A).

O mapeamento da porção da matriz e do fóssil permitiu observar que a distribuição

dos elementos ocorrem de forma bem definida (Fig. 5.7, C). É possível observar que o C está

restrito à porção da pena enquanto os elementos Al, Mg, O, Si e K estão distribuídos somente

na  matriz.  Por  outro  lado,  o  mapeamento  da  porção  dos  melanossomos  evidenciou

distribuição mais aleatória dos elementos por toda a região analisada (Fig. 10.1, Anexo B).

Todavia, é possível perceber que o C está mais concentrado na porção dos melanossomos

enquanto que o Al, Mg, O e Si estão mais espalhados nas estruturas amorfas associadas.
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Figura 5.7. Espectros e mapeamento elementar de EDS da amostra GP/2E-8125. (A) Espectro da matriz e (B) do

fóssil.  (C)  Mapa elementar  da  região  onde a  matriz  faz  contato  com a  pena,  a  primeira  figura

corresponde à composição entre os elementos mais intensos (C, Si, Mg, Al e O) de acordo com as

suas distribuições, representadas pelas cores. Escalas: (A) e (B) 30 µm; (C) 500 µm.
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5.5. Espectroscopia Raman (RS)

5.5.1. Amostra GP/2E-7853 (Formação Crato)

Espectros  da  matriz  mostram  picos  em  156-282-713-1087  cm-1,  onde  os

deslocamentos 156 e 1087 cm-1 apresentaram maior intensidade. Por outro lado, a região do

fóssil exibe picos em diferentes posições de deslocamento, sendo localizados em 244-298-

395-475-546 cm-1. Dentre esses, os posicionados em 298 e 395 cm-1 são os mais intensos.

Comparativamente,  as bandas da matriz mostram similaridades com as do mineral padrão

calcita,  cujo os picos são localizados em 154-281-711-1085 cm-1 e os diagnósticos são os

localizados em 281 e 1085 cm-1. Quanto à região do fóssil, espectros mostram correlação com

os óxidos hidróxidos de ferro mais comuns dessa unidade geológica, cujos picos ocorrem em

223-242-293-410-495-611 cm-1 (hematita)  e 252-306-394-489-555-688-1008 cm-1 (goetita).

Enquanto os mais intensos da hematita, são encontrados em 293-410-611 cm-1, os da goetita

localizam-se em 306-394-555 cm-1, apresentando correlação com os picos do fóssil (Fig. 5.9).

Figura 5.9. Espectros Raman da Amostra GP/2E-7853. Espectro tratado (Smooth e Substract baseline)
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5.5.2. GP/2E-8125 (Formação Tremembé)

A matriz dessa amostra não exibe nenhum espectro, contudo, é possível observar que

ela se distingue da pena, que apresenta pico intenso em 1586 cm-1 com um ombro em 1372

cm-1 (Fig. 5.10). Comparado aos picos dos compostos carbonosos (carvão ativo e do grafite),

que apresentam bandas típicas das bandas D e G (espectros ~1300 a 1600 cm-1) (Lobo et al.,

2005), esse fóssil também exibe um espectro semelhante. Esse padrão sugere que no fóssil

podem estar presentes ligações de C=N, C=O e N=N, CH3 e C-NO2. Conforme a espessura e

posição do pico, esse espectro apresenta semelhança com da melanina, portanto, é possível

estimar nessa amostra esses picos se tratem dos compostos NH2 e NO2, que por sua vez, são

indicativos de biogenicidade e possível associação com a melanina, ou matriz de queratina.

Figura 5.10. Espectros Raman da Amostra GP/2E-8125. Espetro sem tratamento.

5.6. Micro-Fluorescência de Raios-X de Luz Síncrotron (SR-µXRF)

5.6.1. Amostras da Formação Crato (GP/2E-8771 e GP/2E-7853)

Por ser uma técnica elementar mais sensível, a análise de SR-µXRF se distingue do
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EDS na  identificação  e  distribuição  de  elementos  pesados  e  quantidades  traços  como os

metais Cu, Mn, Zn e o metal pesado Pb.

Em GP/2E-7853 exibe distribuição de elementos na porção da pena, enquanto que na

matriz há grande concentração de Ca como esperado (Fig. 5.12). No fóssil, estão presentes o

Cu, Fe e Zn, onde o ferro ocorre mais intensamente,  seguido do Cu e do Zn. Também é

possível observar que esses elementos estão presentes nos pontos alaranjados na matriz, que

diferente da pena, também apresenta o Pb nessas regiões.

Figura 5.12. Mapeamento da amostra GP/2E-7853. Escala: 5 mm.

Contrastando com a amostra anterior, em GP/2E-8771 (Fig. 5.11), a distribuição dos

elementos químicos ocorre principalmente na matriz que, exibe densa concentração de Ca.

Nos coprólitos próximos à pena, onde Fe e Mn ocorrem com quantidades significativas e ao

redor da pena é possível observar que existe sutil distribuição de Fe e Zn, mas sua presença na

pena é pouco provável. Possivelmente esses elementos estão concentrados na região raspada,

representada pela parte esbranquiçada da primeira figura.
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Figura  5.11.  Mapeamento  de  SR-µXRF  da  amostra  GP/2E-8771.  Cores  falsas  indicam  a  distribuição  dos

elementos. Escala: 5 mm.

5.6.2. Amostra da Formação Tremembé (GP/2E-8125)

Apesar de o SR-µXRF não ser sensível o bastante para identificar o C e, assim como o

espectro do P é comprometido pela borda de excitação similar a outro elemento, é possível

observar no mapa que não há distribuição diferencial entre matriz e fóssil dos elementos Ca,

Cu e Zn (Fig. 5.13). Isso indica que o fóssil  não possui quantidades significativas desses

elementos, nem mesmo em quantidade traço (o suficiente para identificação), corroborando

para a interpretação de que se encontra preservado incarbonizado.

Figura 5.13. Mapeamento de SR-µXRF da amostra GP/2E-8125 cores falsas indicam baixa concentração dos

elementos no fóssil e na matriz. Escala: 1 mm.
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6. DISCUSSÃO

6.1. Paleontologia Sistemática e Tafonomia Física

Os aspectos referentes a esses itens, foram abordados por Prado et al. (2016a, 2016b)

e estão localizados em Apêndices A e B.

6.2. Análise das ultraestruturas

6.2.1. Ultraestruturas das amostras da Formação Crato (GP/2E-8771 e GP/2E-7853)

As ultraestruturas cúbicas identificadas por MEV na matriz dessas amostras, possuem

características  mineralógicas  semelhantes  aos  cristais  de  carbonato  de  cálcio.  Esta

interpretação  é  corroborada  pela  petrografia  (e.g.,  textura,  cimentação,  estruturas)  e

geoquímica (composição química rica em C, Ca e O), que correspondem à calcita (Flügel,

2004). E uma vez que a matriz é dominada por cristais desse mineral (>95%),  é possível

classificar  a  matriz  das  amostras  como  mudstones (Dunham,  1962) e,  mais  precisamente,

como laminitos (Terra  et al., 2010). A presença de laminações claras e escuras com matéria

orgânica e eventuais minerais terrígenos, sugerem a presença de esteiras microbianas, tais

como descritas em outros trabalhos (Dias Brito & Tibana, 2015; Fairchild et al., 2015; Catto

et al., 2016; Osés et al., 2016; Warren et al., 2017). Esta observação também é corroborada

pela presença  de  cristais  euédricos  e  subédricos  (com  arestas  arredondadas),  que  nessa

unidade,  são  indicativos  de  uma  precipitação  mediada  por  picoplânctons  e  bactérias

(Heimhofer et al., 2010; Catto et al., 2016; Warren et al., 2017).

Quanto às microesferas, de acordo com a análise de microscopia e geoquímica, apesar

de  apresentarem  um  “arranjo  cristalino”  bastante  similar  aos  dos  cristais  de  piritas

framboidais, estas, estão fortemente correlacionadas com o mineral goetita. Essa semelhança

com os frambóides permite considerar que o mineral precursor do óxido, um sulfeto de ferro,

precipitou por meio da atividade de bactérias redutoras de sulfato (BRS) (Osés et al., 2016). A

superfície irregular destas microesferas sugere agregados de pirita pelo acúmulo de cristais

criptocristalinos (<1 µm), cuja formação ocorreu pela baixa quantidade de sulfato disponível

para redução do sulfeto (Canfield & Raiswell, 1991). Esse fator inibiu tanto o crescimento de

cristais euédricos quanto à formação de frambóides, permitindo que microcristais pudessem

nuclear e se acumularem, formando assim, agregados esféricos de superfície irregular. Por

outro lado, Osés et al. (2016) descrevem que o esgotamento de boa parte da fonte de sulfato
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oriundo  da  matéria  orgânica  favoreceu  a  precipitação  de  microframbóides  de  pirita,  que

replicaram os  tecidos  moles  dos  insetos.  Todavia,  essa interpretação para  as  microesferas

presentes nessas penas aparenta ser pouco provável, pois o aspecto superficial e sua dimensão

média (>1 µm) não estão em total acordo com as características descritas por esses autores.

Com relação aos bastonetes encontrados em três dimensões, sua morfologia e limitada

ocorrência  no  fóssil,  indicam seu  caráter  biogênico.  Uma vez  que  o  paleolago  Crato  era

recoberto, em parte, por esteiras microbianas, a presença dessas estruturas seria facilmente

explicada  como  bactérias  baciliformes  fossilizadas  (Wuttke,  1983;  Liebig  et  al.,  1996).

Contudo, estas estruturas também poderiam representar eumelanossomos, visto que também

possuem características destes biocromos como por exemplo, forma, tamanho e distribuição

(Vinther, 2015a, 2015b). Uma vez que melanossomos também já foram descritos em uma

pena de contorno da mesma unidade (Vinther et al., 2008) e, de acordo com as características

observadas,  como  textura,  distribuição  restrita,  alta  densidade,  organização  e  tamanhos

regulares, pode-se admitir que esses bastonetes sejam eumelanossomos fósseis.

Se adotarmos a hipótese alternativa, que representariam bactérias, seria esperado que

essas estruturas fossem encontradas disseminadas ao longo de toda a matriz além da região do

fóssil, tal como ocorre nos análogos modernos (Westall & Rincé, 1994; Défarge et al., 1996;

Iniesto  et  al.,  2013,  2015a,  2015b,  2016).  Além  disso,  seria  possível  observar  algumas

características  típicas  desses  micro-organismos,  como:  (i)  crescimento  desordenado  e

arbitrário (i.e., ocupando o espaço disponível); (ii) o tamanho das células muito variado e com

densidade por µm2 baixa; (iii) estariam presentes numa mesma região, mais de um morfotipo

(e.g.,  como cocoides,  filamentos  e bacilos);  (iv)  evidências de glicocálix preservado (e.g.,

substâncias  extracelulares  poliméricas  (EPS) ou  honeycombs);  (v)  haveriam evidências  de

fissão  binária,  que  ocorre  sempre  na  porção  central  da  célula  (pelo  septum),  de  forma

perpendicular ao eixo de maior comprimento e com bordas arredondadas; e, (vi) evidências de

flagelos  e  pilus (fimbriae),  estruturas  que  permitem as  bactérias  se  aderirem ao substrato

(Westall  & Rincé,  1994).  A ausência dessas  características nos  bastonetes  incarbonizados,

permite considerar improvável essa hipótese.

Supostas bactérias fósseis foram recentemente noticiadas na matriz de carbonato da

Formação Crato (Catto et al., 2016; Warren et al., 2017). A precipitação de cristais de calcita

nas membranas celulares, que formariam um invólucro ao redor desses micro-organismos,

provavelmente seria responsável pela preservação (Wilby et al., 1996; Briggs, 2003; Lith et
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al., 2003; Spadafora et al., 2010). Levando em conta suas características, como morfologia,

distribuição  e  dimensão,  existem  diferenças  marcantes  com  os  bastonetes.  As  bactérias

registradas na Formação Crato possuem formato esférico ou helicoidal (filamentosa), e sua

superfície é lisa e regular. Esses micro-organismos estão sempre bastante dispersos na matriz

carbonática e seu tamanho é bastante variado, com aproximadamente 6 a 18 µm (contra 1.43

a 1.6 µm dos bastonetes/esferas). Além disso, elas exibem evidências de diversas células com

fissão binária, tanto na forma tridimensional (corpúsculos) como em moldes externo (Catto et

al., 2016: Fig. 7). As diferenças entre os micróbios, bastonetes e esferas reforçam ainda mais a

improbabilidade dessa hipótese.

6.2.2. Ultraestruturas da amostra da Formação Tremembé (GP/2E-8125)

As estruturas placoides encontradas por toda a matriz possuem formas e elementos

químicos  típicos  dos  argilominerais.  De  fato,  os  folhelhos  da  Formação  Tremembé  são

constituídos  predominantemente  pelos  argilominerais  do  grupo  da  caulinita  e  esmectita

(Brandt Netto et al., 1991; Riccomini et al., 1996). Por apresentarem uma forma semelhante

aos “pés de alface”, conforme Riccomini et al. (1996), pode-se considerar que essas estruturas

sejam representantes  das  montmorillonitas.  A análise  por  EDS suporta  essa interpretação,

indicando que a matriz é rica em elementos típicos destes minerais, tais como o Al, Si e Mg.

Com relação às texturas grumosas e as microesferas, apesar de não ter sido possível

realizar  análises  por  EDS,  sua  interpretação  é  baseada  na  morfologia.  Contudo,  sua  real

natureza permanece especulativa. Por apresentar um aspecto bastante similar aos EPS, supõe-

se  que  a  primeira  estrutura  deva  representar  vestígios  de  preservação  dessas  substâncias

(Westall & Rincé, 1994). Por outro lado, as microesferas identificadas em associação com

esses  EPS  são  interpretadas  como  evidências  de  bactérias  fósseis,  cuja  membrana  foi

substituída  ou  recoberta  pela  precipitação  de  minerais  silicosos,  transformando-as  em

lepisferas de sílica (Alleon et al., 2016).

Quanto aos bastonetes, de maneira similar a amostra GP/2E-8771, esses corpúsculos

encontram-se preservados em três dimensões e possivelmente representem eumelanossomos

fósseis.  Diferentemente  das  bactérias,  essas  estruturas  possuem características  típicas  dos

melanossomos, o que permitem interpretá-las como tal, como por exemplo: (i) densidade alta;

(ii) dimensão e morfologia regulares; (iii) ocorrência restrita; (iv) organização que obedece o

sentido  das  barbas;  (v)  superfície  ligeiramente  irregular;  e,  (vi)  preservação como corpos

sólidos (Vinther, 2015a, 2015b). 
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6.3. Fossildiagênese das penas fósseis

6.3.1. Penas fósseis GP/2E-8771 e GP/2E-8125

A predominância  de  C  e  O  nessas  duas  penas,  indica  que  esses  fósseis  foram

preservados  por  querogenização,  que  promoveu  a  perda  dos  elementos  voláteis  e  a

concentração de carbono. Contudo, a razão O:C (0.78:1 em GP/2E-8771; 0.65:1 e 0.56:1 em

GP/2E-8125) sugere duas hipóteses para a presença do oxigênio: (i) os efeitos da diagênese

nessas  penas  não  foram  acentuados;  ou,  (ii)  houve  um  evento  de  oxigenação  posterior

(exposição). 

A presença de Ca, Cu, Fe, Mn, S e Zn nas duas penas indica origem endógena para

esses elementos, uma vez que a β-queratina e a melanina podem incorporá-los (Riley, 1996)

portanto,  biomarcadores  desses  pigmentos  (Wogelius  et  al.,  2011;  Manning  et  al.,  2013;

Simpson et al., 2013; Egerton et al., 2015; Edwards et al., 2016). Por outro lado, a presença

desses  elementos  também  poderia  ter  ocorrido  por  meio  da  fixação  microbiana,  que  os

incorporou pela  atividade metabólica.  De fato,  os mapas de SR-µXRF indicam que,  com

exceção do Ca que é ubíquo na matriz de GP/2E-8771, Cu, Fe, Mn e Zn são amplamente

distribuídos.  Esse  padrão  de  organização,  sugere  que,  alguns  desses  elementos  foram

imobilizados pela ação microbiana sobre a matéria orgânica. A ausência de S nos mapas, deve

refletir dispersão irregular e baixa concentração, os quais superam os limites de detecção dos

equipamentos.

A alta  afinidade  dos  argilominerais  em se  ligarem à  matéria  orgânica  favorece  a

preservação de moléculas  orgânicas  (Wilson & Butterfield,  2014;  McMahon  et  al.,  2016;

Neimark  et  al.,  2016a,  2016b).  Em GP/2E-8125,  a  presença  preponderante de  Al e  Si,  e

subordinada (<1%) de Mg, S, K, Ti e P, sugere que os filossilicatos da matriz tenham se

ligado à pena em decomposição.  E o  baixo nível  de permeabilidade do folhelho (Torres-

Ribeiro & Borghi, 2007) deve ter inibido a migração de fluidos, íons e micro-organismos

(McCoy et al., 2015a, 2015b), contribuindo ainda mais para a preservação da melanina.

As análises de Raman em GP/2E-8125, indicam a presença das bandas D e G típicas

dos carbonos desordenados (Lobo et al., 2005). Caso essa amostra tivesse sofrido os efeitos

de uma diagênese mais pronunciada, o espectro possivelmente apresentaria bandas típicas dos

carbonos  ordenados  (Lobo  et  al.,  2005).  Por  outro  lado,  os  picos  identificados  também

apresentam similaridades com os espectros da melanina (Huang et al., 2004; Galván & Jorge,

2015) e, as bandas dos compostos metila (CH3
-), grupo nitro (NO2) e moléculas grupo amina
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(NH2), sugerindo a preservação dos compostos orgânicos originais.

As micrografias das duas penas exibem eumelanossomos frequentemente “quebrados”

ou “amassados”, sugerindo eventos causados por mudanças diagenéticas como temperatura e

pressão (McNamara et al., 2013; Colleary et al., 2015). 

O processo de fossilização de melanossomos permanece controverso (Moyer  et al.,

2014; Lindgren  et al., 2015a;  Schweitzer  et al., 2015; Moyer  et al., 2016), porém, alguns

autores sugerem que a preservação dessas estruturas é semelhante aos das bactérias, ou seja,

através da precipitação de minerais nas membranas das organelas  (Lindgren  et al., 2015b;

Vinther, 2015a, 2015b). Assim, é possível imaginar uma via preservacional, onde o aumento

da temperatura e pressão foram responsáveis pelo alto empacotamento dos melanossomos.

Por sua vez, esses mesmos fatores teriam causado o “vazamento” de pequenas quantidades de

melanina para a matriz, fazendo que os melanossomos encolhessem até 20% do seu tamanho

original (McNamara et al., 2013; Colleary et al., 2015). Com o passar do tempo, o conteúdo

interno teria sido concentrado, tornando essas organelas estruturas rígidas e sólidas que, sob o

efeito  contínuo  da  pressão  e  temperatura,  promoveram  os  fraturamentos  e  alterações

morfológicas.  Assim,  pode-se  também  sugerir  que  a  presença  dos  elementos  químicos

identificados na porção da pena, sejam originados da melanina que escoou para a região da

matriz de β-queratina e podem ser considerados como indicadores da presença de melanina

fossilizada.

Deste modo, combinando a presença de bastonetes, baixa maturação diagenética e a

existência  desses  elementos  (C,  Ca,  O,  Fe,  Al  e  Si  preponderantes  e,  Mg,  S,  K,  Ti  e  P

subordinados) e compostos identificados por EDS, SR-µXRF e RS, é possível sugerir que

ambas as penas possuem vestígios de melanina, visto que o grau de diagênese é um fator

decisivo  para  a  preservação  desse  biocromo  (Glass  et  al.,  2012,  2013),  bem  como  dos

melanossomos (McNamara et al., 2013; Colleary et al., 2015). Todavia, uma vez que a pena

da Formação Crato é mais antiga, a alteração geoquímica nessa amostra foi relativamente

mais acentuada.

6.3.2. Preservação da matriz de queratina em GP/2E-8771 e GP/2E-8125

Dentre as feições presentes nessas amostras,  as estruturas amorfas isoladas e com

alguns  melanossomos  incorporados,  possivelmente  representam  resquícios  das  fibras  de

queratina  que  não  foram  completamente  degradadas.  Apesar  de  rara,  a  preservação  da

queratina  pode ocorrer  (Pan  et  al.,  2016),  sobretudo porque essas  proteínas  são bastante
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resistentes  a  mudanças  diagenéticas  (Moyer  et  al.,  2016).  Em  geral,  a  degradação  é

promovida  por  bactérias que  sintetizam  enzimas  proteases  (queratinase),  cuja  ação

queratinolítica  pode deteriorar completamente em poucos dias (Goldstein  et al., 2004). Em

contrapartida,  esses  micro-organismos  não  são  capazes  de  degradar  as  regiões  altamente

melanizadas,  uma  vez  que  a  melanina  e  os  melanossomos  possuem  propriedades

antimicrobianas (Riley,  1997; Mackintosh, 2001). Além disso, esse biocromo possui forte

propriedade quelante com as funções aniônicas dos grupos funcionais carboxila (-COOH) e

hidroxila (OH-), que conferem maior resistência à ação enzimática (Riley, 1997; Shawkey &

Hill, 2004; Goldstein et al., 2004).

A presença de melanossomos nessas penas, foi o principal responsável pela inibição

da ação de bactérias na degradação da matriz de queratina. Uma vez que atingiram as porções

melanizadas, este processo cessou e, por meio da ação antimicrobiana da melanina e dos

melanossomos, esses micro-organismos acabaram sendo decompostos. Em contraste com os

análogos atuais, cujos melanossomos são mais dispersos na matriz de queratina (Eliason et

al., 2016), foi a deterioração dessas proteínas na eodiagênese que promoveu a concentração

dessas estruturas em agrupamentos altamente compactados, permitindo que a forma original

da pena fosse mantida.

6.3.3. Pena fóssil GP/2E-7853 (Formação Crato)

De acordo  com as  micrografias,  a  amostra  GP/2E-7853  não  possui  evidências  de

melanossomos ou de possível matriz de queratina, indicando que essa pena foi totalmente

degradada, preservando-se apenas por impressão. Esse tipo de processo, eodiagenético, cujo

molde ocorre a partir da mineralização da matriz, precede a degradação da pena. O processo

de moldagem deve ter se iniciado brevemente após a incorporação na esteira microbiana, que

envolvida pelo EPS que a replicou sua morfologia (Inesto et al., 2016), e portanto, mantendo

sua forma original durante a mineralização.

As análises geoquímicas e por MEV sugerem que o substrato do molde é composto

por  goetita  de  hábito  botrioidal  (microesferas)  e  criptocristalina.  Juntos,  esses  minerais

formam uma  fina  película  que  recobre  os  cristais  romboédricos  da  matriz,  conferindo  a

coloração alaranjada da pena. Uma vez que a β-queratina pode incorporar o S e N em sua

estrutura molecular (Pan et al., 2016), a decomposição na zona de redução de sulfato (ZRS)

possivelmente  liberou  esses  íons  para  o  meio,  favorecendo  a  precipitação  da  pirita

eodiagenética na superfície do molde. Contudo, é possível que a quantidade de S liberado não
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tenha sido suficiente para promover a nucleação das microesferas em grandes quantidades,

favorecendo assim, a precipitação de filmes de pirita criptocristalina. A origem eodiagenética

da pirita, também é reforçada pelas concentrações pontuais de Fe observadas no mapa de SR-

µXRF, com marcante similaridade com a goetita da pena. Esses pequenos pontos sugerem que

a pirita precipitou preferencialmente nas regiões onde a matéria orgânica serviu como fonte de

sulfato (SO4
2-)  para ser reduzido. Isso também explica porque esses minerais  ocorrem em

maior concentração na região da pena, em comparação com a matriz. E com relação a essas

microesferas, apesar dos tamanhos e morfologias semelhantes aos feomelanossomos, essas

estruturas  se  distribuem amplamente  por  toda a  amostra,  o  que  contrasta  com a  natureza

restrita dessas organelas (Vinther, 2015a). 

A ausência  de  melanossomos  em GP/2E-7853  pode  representar  dois  cenários:  (i)

foram perdidos durante o processo de fossilização; ou, (ii) originalmente eram ausentes nessa

pena.  Visto que essas estruturas  foram identificadas em GP/2E-8771,  em uma outra  pena

fóssil da mesma unidade (Vinther  et al., 2008), a perda durante o processo de fossilização

torna-se muito improvável e difícil de justificar. A ausência original é a alternativa que melhor

explica esse fenômeno.

Uma possível hipótese alternativa, seria a preservação diferencial nas fácies cinza e

bege desses calcários (Osés, 2016). De fato, é possível observar que a amostra GP/2E-8771

está incarbonizada, enquanto GP/2E-7853 se preservou por impressão e piritização. Portanto,

essa diferença preservacional deveria refletir as condições ambientais (e.g., saturação de íons,

pH, pK, Eh, anoxia, etc.) que ocorreram nessas fácies. Todavia, visto que essa hipótese ainda

não foi testada em outras penas fósseis, essa interpretação permanece especulativa. Apesar de

serem raras, a Bacia do Araripe possui registro suficiente desses fósseis preservados nas duas

fácies, permitindo a realização de novos estudos.

6.4. Modelo de preservação

De acordo com as evidências  apresentadas aqui,  é possível  sugerir  um modelo de

preservação das penas e dos melanossomos (Fig. 6.1). Contudo, é importante notar que o

soterramento das penas GP/2E-8771 e GP/2E-8125 deve ter  ocorrido em um intervalo de

tempo muito curto,  não ultrapassado algumas semanas.  Por outro lado,  a permanência na

interface  água-sedimento/Zona  de  redução  de  sulfato  (ZRS)  de  GP/2E-7853  foi  mais

prolongada, permitindo que a pena fosse completamente decomposta e substituída por pirita.
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Figura  6.1.  Modelo  de  preservação  baseado  nas  amostras  GP/2E-8771 e  GP/2E-7853.  A preservação  pode

ocorrer em duas vias, considerando o intervalo de tempo de soterramento, quantidade de oxigênio

disponível e degradação da matriz de queratina. Em ambas, a preservação ocorre pela degradação da

matriz de β-queratina e perda de elementos voláteis (grupos funcionais). A via da esquerda exibe a

preservação de penas não-melanizadas, que sofrem maior degradação e exposição à zona de redução

de sulfato (ZRS). A permanência na ZRS permite que a pirita se precipite formando agregados que

posteriormente são oxidados e, transformados em goetita (pseudomorfos de pirita). Na via da direita,

a pena melanizada sofre soterramento rápido e a degradação da queratina é incompleta, permitindo

que os melanossomos se concentrem. Durante a diagênese, os melanossomos passam a sofrer os

efeitos da pressão e temperatura, que os fazem quebrar ou amassar, e os carboniza.

6.5. Implicações Paleoambientais

6.5.1. A coloração das penas

A morfologia  dos  eumelanossomos  identificados  em  GP/2E-8771  e  GP/2E-8125,

permite  sugerir  que  essas  penas  originalmente  eram escuras  ou  apresentavam um padrão
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levemente escuro. De fato, ao compararmos os tamanhos dessas estruturas com o banco de

dados de Li et al. (2012), a cor mais provável – ainda que a correlação seja baixa (8771 com

0.27 e 8125 com -0.03) – cuja correspondência mais próxima, é a da cor cinza (Fig. 6.2;

Anexo D). Por outro lado, a ausência original de melanossomos em GP/2E-7853, sugere dois

possíveis cenários: (i) essa pena devia ser composta por outros tipos de biocromos, que são

susceptíveis  à  degradação (e.g.,  carotenoides  e  pteridinas);  ou,  (ii)  que  essa  estrutura  era

despigmentada (de coloração clara, como branco ou creme).

Figura 6.2.  Análise de correlação entre cor  e  dimensões dos melanossomos de GP/2E-8771 e GP/2E-8125.

Pontos dentro da elipse indica a afinidade do tamanho dos melanossomos das amostras com os do

banco de dados de Li et al. (2012) (todos dados: n = 18), que sugere a possível cor da pena em vida.

Embora  os  carotenoides  e  as  pteridinas  sejam  bastante  propensos  a  degradação,

vestígios desses pigmentos foram publicados em uma serpente do Mioceno de  Libros,  da

Espanha (McNamara  et al., 2016b). Contudo, as evidências desses biocromos se limitam à

derme do animal que preservou por fosfatização as camadas da pele (i.e., epiderme, stratum

spongiosum, stratum compactum e a membrana basal). Essa preservação excepcional permitiu

identificar os cromatóforos e, em particular, os xantóforos, os quais estavam preenchidos por
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grânulos de carotenoides e pteridinas.

Como é possível observar,  as condições que permitiram preservar esses biocromos

diferem radicalmente das da pena GP/2E-7853. Por esse motivo, a ideia que esses pigmentos

estavam presentes nessa pena, não faz sentido diante das evidências disponíveis e, portanto,

uma hipótese improvável. A ausência de pigmentos permite sugerir um padrão de coloração

semelhante  ao  das  aves  modernas  que  habitam  as  regiões  desérticas  ou  litorâneas,  cuja

plumagem é composta predominantemente de cores claras (branca e/ou cinza claro) (Tickell,

2003). Além disso, por se tratar de uma pluma, a posição dessa pena no corpo do animal

favoreceu esse aspecto acrômico, uma vez que as penas de cobertura poderiam recobri-las

(Lucas & Stettenheim, 1972). A única espécie de dinossauro aviano da Formação Crato, o

euenantiornithine Cratoavis cearensis (Carvalho et al., 2015a, 2015b) aparentemente também

possui algumas penas com uma preservação similar. Por outro lado, outras penas, sobretudo

as da cabeça, são mais escuras, possivelmente constituídas por melanossomos, que indicaria

um padrão de coloração acinzentada ou rubra.  A validade dessa interpretação depende da

realização de análises geoquímicas e de microscopia, com a identificação das microestruturas

e dos biomarcadores desses biocromos.

6.5.2. A Regra de Gloger: Ambiente e coloração

Ainda que a melanização seja produto de processos fisiológicos, ela também pode ser

relacionada  às  condições  ambientais,  como temperatura  e  umidade  (Grande  et  al.,  2004;

Shawkey & Hill, 2004). A ligação entre a coloração e o ambiente é deduzida pela Regra de

Gloger, que prevê que os tegumentos dos vertebrados endotérmicos, em geral, tendem a ser

altamente pigmentados nas regiões mais próximas ao Equador (Gloger, 1833). Esse conceito

tem sido observado em diversos táxons de aves  e mamíferos (Kamillar & Bradley,  2011;

Roulin et al., 2011; Roulin & Randin, 2015). Alguns autores pressupõem que em certos casos,

essa regra pode também ser aplicada em invertebrados, como insetos e moluscos (Rapoport,

1969). 

A essência  da  Regra  de  Gloger,  reside  na  ideia  de  que  nas  regiões  tropicais,  os

integumentos altamente melanizados servem como indicadores de uma boa saúde, sendo um

fator que atua diretamente na seleção sexual (Burtt Jr & Ichida, 2004, Shawkey & Hill, 2004;

Shawkey et al., 2009). Adicionalmente, a melanização também é uma propriedade de defesa,

sendo relacionada a coloração críptica (Gluckman & Cardoso, 2010) e proteção, pois oferece

mais resistência aos danos causados pela degradação por parasitas, abrasão e radiação solar
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(Bonser, 1995, Bonser & Dawson, 1999; Goldstein et al., 2004; Gunderson et al., 2008; Ross

et al.,  2015). Essa regra também prediz que os morfotipos de penas mais extravagantes e

coloridas,  em geral,  são  mais  frequentes  em regiões  onde  a  variação de  temperatura  e  a

diversidade  de espécies  é  maior  (Stevens,  1989;  Pérez-Tris et  al., 2002).  Logo,  aves  que

habitam  regiões  áridas,  possuem  penas  com  morfotipo  mais  simples  e  com  padrões  de

coloração geralmente claros  (e.g.,  marrom) e  com tons  foscos (Willoughby,  1969;  Hill  &

McGraw, 2006). 

Existem diversas razões para existência desta relação entre ambiente e coloração (e.g.,

sinalização e proteção), mas a que constitui forte pressão seletiva é a diversidade de parasitas

(Burtt  Jr  &  Ichida,  2004;  McGraw  et  al.,  2005).  De  fato,  é  possível  observar  que  em

ambientes úmidos, a atividade queratinolítica é alta, contrastando com as regiões áridas (Burtt

Jr & Ichida, 2004, Shawkey & Hill, 2004). Em condições mais tropicais, os efeitos abrasivos

aumentam enquanto a  resistência  diminui  (Taylor  et  al.,  2004) e,  as condições  climáticas

severas podem até mesmo despigmentar algumas porções da pena (Ross et al., 2015).

Com exceção  de  mutações  (e.g.,  albinismo,  leucismo ou  flavismo)  e  pronunciado

dimorfismo  sexual,  as  aves  atuais  que  habitam  regiões  áridas  e  semiáridas,  geralmente

possuem plumagens opacas com tons amarronzados (Willoughby, 1969). Grande parte das

aves marinhas modernas têm uma plumagem monocromática, como por exemplo, as gaivotas

(Laridae) e os pinguins (Sphenecidae) (Cowan, 1972; Cairns, 1986). Nessas aves, as cores

escuras ocorrem nas regiões dorsais, e as claras na porção ventral, onde refletem as condições

ambientais como a intensa exposição à radiação solar (Cairns, 1986).

6.5.3. A Regra de Gloger e as formações Crato e Tremembé

O período Cretáceo é marcado por clima quente (Föllmi, 2012), no nordeste do Brasil,

as  condições  semiáridas  prevaleceram durante  boa  parte  do  tempo  de  deposição  cretacea

(Rios-Netto & Regali, 2007). Contrastando com o período Cretáceo, o Paleógeno é marcado

por um evento de resfriamento global que se iniciou após o Máximo Termal do Paleoceno–

Eoceno (Zachos et al., 2001; Pagani et al., 2005). Na região sudeste, em especial na Bacia de

Taubaté, durante este intervalo de tempo, passou do clima tropical semiúmido para tropical

semiárido (Riccomini et al., 1996). Conforme proposto pela Regra de Gloger, espera-se que

então,  a carga de parasitas plumicolas estivesse baixa e a plumagem tenha tido tons mais

foscos e claros nestes fósseis que viveram durante a deposição nas duas unidades.

Embora contem um rico registro paleoentomológico (Martill et al., 2007a), evidências
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de  parasitas  plumicolas  permanecem controversos.  Enquanto  a  Formação  Tremembé  não

registrou até agora espécies de ácaros ou piolhos (Martins Neto, 2005), na Formação Crato há

registro de um único espécime, o ácaro  Pararainbowia martilli (Dunlop, 2007). Segundo a

Regra de Harrison, quando um gênero possui ampla distribuição, o tamanho do parasita é

proporcional  ao  tamanho  dos  hospedeiros.  Assim,  devido  ao  seu  tamanho  (~18,1  mm),

desproporcional aos parasitas plumicolas modernos (Johnson et al., 2005), é possível que P.

martilli parasitasse somente os animais maiores, tais como sugeridos para as pulgas gigantes

da China (Huang et al., 2012).

Em especial a Formação Crato,  Martill & Davis (1998, 2001) relataram a ocorrência

de microesferas amplamente distribuídas em uma rêmige (pena da asa) dessa mesma unidade,

sugerindo que essas estruturas representariam ovos de parasitas plumicolas. Contudo, estudos

posteriores  questionaram  essa  interpretação  propondo  como  explicação  alternativa,  que

corresponderiam a ovos de ostracodes (Proctor, 2003). Esta contestação também é suportada

pela diferença significativa no padrão de distribuição dos parasitas de penas penáceas atuais

(Stefan  et  al.,  2015).  Os  melanossomos  nas  penas  GP/2E-8771  e  GP/2E-8125  possuem

características que sugerem estreita relação com os padrões levemente escuros de coloração,

enquanto  GP/2E-7853  não  apresenta  nenhuma  evidência  de  pigmentação,  refletindo  um

possível padrão claro. Deste modo, a atual ausência de parasitas plumicolas nas duas unidades

deve significar a baixa diversidade desses organismos, como esperado pela Regra de Gloger.

6.6. Formação Crato e Tremembé: Comparações e Analogias

As duas  formações  são de origem lacustre,  onde viviam organismos abundantes  e

diversificados  que,  geralmente  se  conservaram em condições  excepcionais.  Diferenças  de

deposição, clima e cronologia, causaram algumas diferenças sedimentares e de fósseis.

Na Formação Crato,  a  presença  de minerais  de  origem evaporítica  (Martill  et  al.,

2007b) e o conteúdo palinomorfos e de plantas, indicam condições semiáridas prevalecentes

durante boa parte do tempo (Neumann  et al., 2003; Rios Netto & Regali, 2007). Por outro

lado, a Formação Tremembé caracteriza-se pela alternância de clima tropical semiúmido e

tropical semiárido (Riccomini et al., 1996; Torres-Ribeiro & Borghi, 2007).

Com  relação  à  natureza  dos  sedimentos,  na Formação  Crato  predominam-se

carbonatos  precipitados  por  eventos  de  Whitings e  bioinduzidos  por  esteiras  microbianas

(Heimhofer et al., 2010; Catto et al., 2016; Warren et al., 2017). Por outro lado, os sedimentos

siliciclásticos da Formação Tremembé, são produtos da decomposição de rochas cristalinas
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nos arredores do paleolago (Brandt-Neto et al., 1991; Riccomini et al., 1996).

A profundidade  e  extensão  dos  dois  paleolagos  variou  de  acordo  com  o  regime

climático. Os períodos de expansão e retração marcam os momentos mais úmidos, onde o

aporte sedimentar e de água meteórica eram maiores que a taxa de evaporação (Neumann &

Cabrera, 2002. Torres-Ribeiro & Borghi, 2007). Durante essa fase, a introdução da matéria

orgânica alóctone (carcaças de animais e plantas terrestres) causou diminuição no nível de

oxigênio, que  passou  a  ser  sequestrado  pelos  organismos  decompositores  heterotróficos

durante seu metabolismo. 

A Formação Crato não possui evidências de icnofósseis e bioturbação, indicando um

fundo anóxico  e  calmo.  A Formação Tremembé  exibe  diversos  icnogêneros  (Carvalho &

Fernandes,  1989)  sugerindo  ocasional  oxigenação  da  coluna  d’água  e  a  possibilidade  de

alguns animais se alimentarem de esteiras microbianas. 

Com o  aumento  da  evaporação  em épocas  menos  úmidas,  em ambos  os  lagos,  a

profundidade  diminuiu  enquanto  a  salinidade  aumentou,  permitindo  a  ocorrência  da

precipitação de lâminas de halita (Formação Crato) e carbonato (Formação Tremembé), além

das mortalidades catastróficas pelo aumento de salinidade (Riccomini et al., 1996; Martill et

al., 20017a; Torres-Ribeiro & Borghi, 2007; Warren et al., 2017).

No  que  diz  respeito  ao  conteúdo  fossilífero  e  fossildiagênese,  as  duas  unidades

apresentam  uma  diversa  e  abundante  biota  (Bernardes-de-Oliveira  et  al.,  2002a,  2002b;

Martill et al., 2007a) cuja preservação é tão extraordinária, que permite caracterizá-las como

Konsentrat e Konservat-Lagerstätten (Martill et al., 2007a; Prado et al., 2015).

Embora a presença de restos de organismos estritamente terrestres indicam transportes,

estes devem ter sido esporádicos, de pequena duração e com fluxo predominantemente de

baixa energia. De fato, o alto grau de articulação de plantas (Duarte & Mandarim-de-Lacerda,

1992; Mohr et al., 2015) e animais (Malabarba, 2000; Simões et al., 2015), indica transporte

de  curta  distância  e  em  baixa  energia.  Por  outro  lado,  a  ocorrência  de  alguns  animais

desarticulados, sobretudo insetos, indicam que alguns organismos permaneceram flutuando

por um período prolongado de tempo, antes de serem finalmente soterrados ou aprisionados

em  esteiras  microbianas  (Prado  et  al.,  2016;  Osés et  al.,  2016;  Warren  et  al.,  2017).

Curiosamente, organismos  foram  preservados  piritizados  (posteriormente  oxidados)  e

querogenizados  nas  duas  unidades,  sugerindo  uma  fossilização  mediada  pelas bactérias

redutoras de sulfato e por um soterramento rápido (Prado et al., 2015; Osés et al., 2016).
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O fim da deposição dos sedimentos lacustres ocorreu de forma diferenciada nas duas

unidades. Enquanto que na Formação Crato ela é marcada pela mudança para um ambiente de

sabkha da  Formação  Ipubi  (Nascimento  et  al.,  2016);  na  Formação  Tremembé,  houve

mudança  para  um  sistema  fluvial  da  Formação  São  Paulo  e  dos  depósitos  Neógenos

(Riccomini et al., 2004).
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7. CONCLUSÃO

Na presente dissertação foram abordados os aspectos paleobiológicos e tafonômicos

de penas fósseis das bacias do Araripe (Cretáceo, NE, Brasil) e Taubaté (Paleógeno, SE), com

o intuito de compreender: (i) como ocorrem no registro geológico; (ii) que animais poderiam

possuir essas estruturas; (iii) os processos físico-químicos que promoveram sua preservação;

(iv) as possíveis implicações paleobiológicas. Para atender esses objetivos, foram aplicadas

análises de sistemática e taxonomia,  tafonomia física e molecular, e aplicação de técnicas

geoquímicas  e  de  microscopia.  Deste  modo,  os resultados  obtidos  no  presente  trabalho

permitiram reconhecer, pela primeira vez os processos de preservação de penas fósseis das

bacias do Araripe e de Taubaté.

Como é possível perceber no Capítulo 2 e 6 (item 6.7), a evolução tectônica das bacias

do  Araripe  e  Taubaté  está  diretamente  associada  aos  eventos  tectônicos  ocorridos  no

Mesozoico e Cenozoico,  cujo resultado foi a fragmentação do Gondwana e formação dos

Andes (Marques  et  al.,  2014;  Gianni  et  al.,  2015).  Nas duas unidades,  essa atividade foi

responsável por reativar as zonas de cisalhamento pré-cambrianas, que na Bacia do Araripe se

iniciou no final do Jurássico (Matos, 1992, 1999) e na Bacia de Taubaté no final do Paleoceno

(Cogné et al., 2013) (Capítulo 2 e 6, item 6.7).

Com o auxílio dos modelos evolutivos (Prum & Brush, 2002), morfológicos de penas

fósseis e atuais (Lucas & Stettenheim, 1972; Sick, 1984; Proctor & Lynch, 1994; Xu & Guo,

2009),  foi  possível  classificar  estes  espécimes  como:  (i)  GP/2E-7853  e  GP/2E-7854  –

semiplúmas; (ii) GP/2E-8771 e GP/2E-8125 – penas de contorno; (iii) GP/2E-8126 e GP/2E-

8127 – penas simétricas (supostamente rectrizes) (Apêndices A e B). Enquanto na Formação

Tremembé essas estruturas pertenciam indubitavelmente a dinossauros avianos, na Formação

Crato  essa  atribuição  é  mais  controversa,  uma vez  que essas  penas  também ocorrem em

dinossauros não avianos (Xing et al., 2016a, 216b). Portanto, a atribuição no nível de família

não é possível, contudo, para os exemplares de idade cretacea reconhece-se que seja mais

cuidadoso atribuí-las ao clado Coelurosauria e Maniraptoriforme, e Neornithes, para os de

idade Paleógena. Este tipo de atribuição permite ao menos classificá-las ao nível de Divisão,

Subdivisão e de Subclasse respectivamente (Prado et al., 2016a, 2016b; Apêndices A e B).

Conforme visto em Prado et al. (2016a; 2016b; Apêndices A e B), de um modo geral,

78



o transporte eólico é o responsável pela ocorrência de penas no registro geológico, uma vez

que esse agente é capaz de deslocar essas estruturas por grandes distâncias (Martill & Davis,

2001). Todavia, outras hipóteses também foram sugeridas, como por exemplo, pela predação

de aves aquáticas por peixes de grande porte, cuja perda da pena também pode ter ocorrido

por  meio  da  “liberação  de  susto”  (Prado  et  al.,  2016a).  De  qualquer  modo,  após  serem

depositadas rapidamente no fundo anóxico dos paleolagos Crato e Tremembé, a preservação

ocorreu num ambiente redutor e com auxílio de esteiras microbianas presentes no substrato

(Torres-Ribeiro & Borghi, 2007; Catto et al., 2016; Warren et al., 2017).

No Capítulo 6, pode-se verificar que nas duas unidades a preservação ocorreu em duas

vias distintas e, em concordância com a hipótese proposta para peixes da Formação Crato

(Osés,  2016):  (i)  pelo  soterramento  rápido;  (ii)  pela  permanência  prolongada nas  esteiras

microbianas. Na primeira via, o isolamento súbito do meio foi o responsável por impedir a

completa degradação da matriz de queratina e a concentração de carbono por meio da perda

dos grupos funcionais carboxila (-COOH), hidroxila (OH-) e amina (NH2). Em contrapartida,

na segunda via, a preservação ocorreu em meio da atividade de micro-organismos presentes

nas esteiras microbianas, que degradaram por completo a queratina, permitindo a formação de

moldes externos e, a precipitação de filmes e esferas de sulfetos de ferro. 

Portanto, de acordo com essa hipótese, é possível considerar que as amostras GP/2E-

8771,  GP/2E-7854 e GP/2E-8125 sofreram rápido soterramento,  uma vez que apresentam

preservação por querogenização, e são encontrados melanossomos em desses dois espécimes

(GP/2E-8771 e GP/2E-8125). Por outro lado, de acordo com o estado de preservação, é muito

provável que GP/2E-7853, GP/2E-8126 e GP/2E-8127 tenham tido um tempo de permanência

maior na zona redutora de sulfato (Capítulos 5 e 6).

Além dessas duas variáveis, foi possível verificar que o grau de melanização também

influenciou a degradação da matriz de queratina dessas penas, uma vez que os melanossomos

e a melanina possuem propriedades antimicrobianas (Mackintosh, 2001). O alcance da porção

melanizada em GP/2E-8771 e GP/2E-8125, promoveu a degradação de bactérias, resultando

em  uma  decomposição  incompleta  e  subsequente  concentração  de  melanossomos.  Já  a

ausência de melanização em GP/2E-7853, permitiu que houvesse uma completa deterioração

da pena (Capítulo 6, item 6.3).

Com relação ao conteúdo ultraestrutural, nos fósseis do calcário da Formação Crato

predominam  cristais  de  calcita  micrométricos  (>5  µm)  e  em  flocos  (micrita).  Enquanto
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eumelanossomos (~1.43 a 1.6 µm) estão presentes na amostra GP/2E-8771, em GP/2E-7853

essas estruturas estão ausentes, sendo constituídas por estruturas esféricas (com Ø 1.78 µm ±

0.45) que preenchem o molde externo. Em GP/2E-8125, além da similaridade ultraestrutural

com as penas do Crato (microesferas com  Ø  1.4  µm e eumelanossomos com tamanho de

~1.65  µm),  é  possível  identificar  estruturas  cuja  textura  é  grumosa  (Capítulo  5  e  6).  A

associação desses últimos com as microesferas, sugerem que esses elementos representem

evidências de esteiras microbianas, sendo indícios de bactérias e EPS fossilizados (Torres-

Ribeiro & Borghi, 2007).

A presença de eumelanossomos em GP/2E-8771 e GP/2E-8125, sugere um padrão de

coloração  escuro.  De  fato,  essa  interpretação  é  levemente  suportada  pela  análise  do

coeficiente de correlação, onde as dimensões dos melanossomos foram comparadas com as

estruturas do banco de dados de Li et al. (2012), que indicaram associação com a cor cinza.

Esse  padrão  de  coloração,  a  baixa  evidência  de  parasitas  e  as  condições  climáticas

predominantemente semi-árida,/tropical-semiuárida ratificam a predição feita pela  Regra de

Gloger.  Além disso,  sugere que os dinossauros avianos e  não-avianos das  duas unidades,

possivelmente  possuíam  colorações  similares  às  encontradas  em  aves  marinhas  ou  da

Caatinga, cuja diversidade de cores é baixa, por vezes restritas às cores preta, branca, cinza e

marrom.

O presente  trabalho revela  o grande potencial  que o estudo da pigmentação fóssil

possui  na  reconstrução  de  organismos  extintos,  permitindo  reconhecer  aspectos

paleoambientais  pouco  conhecidos.  Por  outro  lado,  esse  estudo  também levanta  algumas

perguntas  referentes  a:  (i)  como  os  padrões  de  coloração  impactavam  as  relações

intraespecífica e  interespecíficas;  (ii)  qual  relação entre  parasitas  e  pigmentação;  (iii)  que

mecanismo evolutivo promoveu esse padrão de coloração; (iv) relação entre a diversidade de

penas e de dinossauros; (v) maior entendimento dos processos de preservação. O presente

trabalho enaltece a importância que o estudo de pigmentação fóssil possui nas reconstruções

paleoambientais,  revelando  ser  possível  a  aplicação em outros  organismos  que  apesar  de

serem bem estudados, informações sobre o padrão de coloração e as relações paleobiológicas

ainda são desconhecidas, como é o caso dos pterossauros e lagartos.
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1%  (peso)  estão  em  negrito.  Legenda:  M1,  M2  e  M3  –  Medidas

(espectros).

10.2.  ANEXO  B  –  Figura  10.1.  Mapeamento  EDS  da  amostra  8125  da  porção  dos

melanossomos e Figura 10.2. Mapeamento Raman da amostra 7853. (A)

Composto desconhecido. (B) Calcita. (C) Composição das cores falsas de

A e B.
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de dados de Li et al. (2112).
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10.1. Anexo A

Tabela 10.1. EDS das amostras analisadas. Todos os valores maiores que 1%  (peso) estão em negrito. Legenda: M1, M2 e M3 – Medidas (espectros).

Elementos

GP/2E-8771 GP/2E-7853 GP/2E-8125

Matriz Fóssil
Matriz Fóssil (esfera)

Matriz
Fóssil

M1 M2 M3 M1 M2 M3 Pena Melanossomos

C 16.8 49.68 26.85 28.85 23.92 20.28 20 20.73 16.37 57.99 58.03

O 52.75 38.50 63.48 62.14 62.61 67.60 66.78 67.12 48.56 37.89 32.53

Na - 0.44 - - - - - - 0.28 - -

Mg 0.63 0.89 0.38 0.39 0.42 - - - 1.47 0.17 0.39

Al - - - 0.10 0.21 0.25 0.29 0.22 5.52 0.52 1.27

Si - - - 0.23 0.39 1.58 1.66 1.59 14.7 0.78 3.63

P - - - - - - - - 0.41 - 0.14

S - 1.33 - - 0.03 0.11 - 0.11 - - 0.46

K - - - - - - - - 1.25 - 0.16

Ca 29.83 6.58 9.22 8.01 12.13 2.07 2.20 2.47 0.70 - 1.06

Ti - - - - - - - - - - 0.13

Fe - 2.58 0.08 0.29 0.20 7.38 8.36 7.11 10.73 2.64 2.06

Cu - - - - - 0.30 0.31 0.27 - - -

Zn - - - - - 0.43 0.41 0.38 - - 0.16

Total 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100
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10.2. Anexo B

Figura 10.1. Mapeamento EDS da amostra 8125 da porção dos melanossomos.

Figura 10.2. Mapeamento Raman da amostra 7853. (A) Composto desconhecido. (B) Calcita. (C) Composição
das cores falsas de A e B.
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10.3. Anexo C

Tabela 10.2. Medidas dos melanossomos utilizadas para correlações e estatística descritiva.

Tabela 10.3. Correlação entre as medidas dos melanossomos e as amostras estudadas

117

CC (Melan.) 8125 8771

Black 0,13 -0,11

Brown 0,16 -0,32

Grey -0,03 0,27

Iridescent -0,08 0,36

Penguin -0,24 -0,01
8125 - -0,35

8771 -0,35 -

#Measures

Amostras-Tamanho/Diâmetro (nm)

Black Brown Grey Iridescent Penguin 8125 8771
Tamanho Diâmetro Tamanho Diâmetro Tamanho Diâmetro Tamanho Diâmetro Tamanho Diâmetro Tamanho Diâmetro Tamanho Diâmetro

1 1.003 244.2 492 304 1.597 795.098 1.325 218.882 915 411.286 1.574 439.146 1.382 391.106
2 1.031 363.167 434 181.697 1.668 326.390 1.740 296.136 761 458.125 1.426 369.334 1.619 380.465
3 1.130 316.765 323 226.072 1.202 293 1.253 248.9 832 507.833 1.677 429.312 1.163 268.653
4 872 260.2 715 362.534 1.681 574.653 1.688 262.8 931 314.833 1.386 425.502 1.421 365.197

5 779 265.120 650 175.9 1.008 375.78 941 215.530 1.037 354.917 1.691 443.042 1.148 261.744

6 1.002 238.658 527 301.2 1.707 516.160 1.080 140.751 842 468.714 1.792 467.712 1.360 395.760

7 696 233.336 435 381.072 966 280.125 628 134.105 956 326.632 1.808 506.240 1.342 352.946

8 915 254.8 924 414.084 1.214 343.333 1.222 265.3 1.036 371 1.689 408.738 978 245.478

9 1.008 226.000 938 243.333 1.333 360.25 1.222 266.3 893 351.778 2.058 547.428 1.050 234.150
10 993 303.739 235 223.167 1.105 612.667 1.174 215.256 1.047 319 1.765 439.485 1.063 356.105
11 956 236.3 318 227.274 1.657 574.726 1.063 234.046 1.006 285.4 1.541 439.185 1.532 451.940

12 1.234 334.130 603 448.381 1.676 572.847 1.073 202.798 807 517.965 1.712 380.064 1.318 322.910

13 970 218.005 888 340.583 1.687 580.347 662 100.894 841 507.412 1.377 360.774 1.095 275.940

14 1.042 216.667 322 223.2 989 217.2 1.127 268.642 870 534.233 1.843 488.395 1.247 226.954

15 1.032 283.375 455 233.1 663 378.100 1.088 146.557 758 529.895 1.430 320.320 1.105 268.515

16 897 353.264 352 221.477 1.022 222.34 843 200.596 1.207 378.214 1.150 280.600 1.138 279.948
17 934 254.3 413 348.553 951 218.053 1.243 317.833 1.029 399 1.324 390.580 1.902 515.442
18 1.174 361.511 435 277.019 963 327.743 1.098 199.034 801 543.625 1.664 465.920 1.066 220.662

Média 982 285.672 526 278.253 1.283 435.752 1.137 206.504 920 365.091 1.606 422.321 1.274 322.995

SD 125 54.240 211 111.251 335 196.747 276 59.627 117 184.185 218 63.436 231 80.970

CV 12,7% 19,0% 40,2% 40,0% 26,1% 45,2% 24,3% 28,9% 12,7% 50,4% 13,5% 15,0% 18,1% 25,1%

Mediana 998 283.375 445 260.176 1.208 447.130 1.113 209.027 904 411.286 1.671 434.229 1.205 301.429



10.4. Anexo D

Figura 10.3. Gráficos de correlação de tamanho e diâmetro entre os melanossomos de GP/2E-8771 e GP/2E-

8125 com os presentes no banco de dados de Li et al. (2112).
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