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Resumo 

 

SILVA, J.B. Reconstituição paleoambiental de ambientes marinhos nas regiões sudeste e sul 

brasileiras (SP, RS) baseada em análises microfaunísticas e geoquímicas de sedimentos. 

2012. Tese (Doutorado) – Instituto de Geociências, Universidade de São Paulo, São Paulo. 

 

 O presente trabalho é um estudo de reconstituição paleoambiental da Baixada 

Litorânea do Mosaico da Juréia-Itatins (MJI) e da região marinnha do Cone do Rio Grande 

(CRG), talude superior defronte ao Estado do Rio Grande do Sul, inferido a partir da análise 

de associações de foraminíferos bentônicos, durante os últimos 19.000 anos. Foram também 

realizadas análises geoquímica da razão Mg/Ca de Globigerinoides ruber (white, stricto 

sensu), bem como tafonômicas e morfométricas de testas bentônicas, com o intuito de refinar 

as interpretações paleoambientais, principalmente as obtidas na região do CRG. A 

Transgressão Santos (~21.227-20.448 a ~5.558-4.558 anos cal A.P.) foi detectada somente no 

período de 9.400 a 8.385 anos cal A.P. na região costeira do MJI, devido à presença de 

sedimentos continentais na porção superior do testemunho S03. Durante este intervalo de 

tempo, as análises microfaunísticas e tafonômicas permitiram reconhecer quatro fases 

conspícuas de incursões de águas marinhas (9.400-9.338; 9.072-8.894; 8.656-8.641 e 8.594-

8.500 anos cal A.P.) intercaladas por quatro fases de proeminente contribuição continental 

(9.338-9.072; 8.500-8.385; 8.806-8.672 e 8.625-8.594 anos cal A.P.) na paleolaguna do MJI. 

Durante as incursões de águas marinhas, observou-se aumento da diversidade de espécies 

calcárias, com a predominância de Pararotalia cananeiaensis, Ammonia spp. e Elphidium 

spp. Nos dois períodos de maior aporte continental em que foram encontradas testas de 

foraminíferos bentônicos, a diversidade diminuiu drasticamente, e houve o concomitante 

predomínio do gênero Blysmaphaaera. Após 8.385 anos cal A.P. as associações de 

foraminíferos bentônicos desapareceram dos sedimentos da paleolaguna, que passou a 

apresentar características cada vez mais continentais. Na região do CRG, as análises 

microfaunísticas bentônicas e tafonômicas permitiram o reconhecimento de cinco fases com 

características paleoambientais distintas. A primeira fase (19.000 a 18.600 anos cal A.P.) 

caracterizou-se por uma maior taxa de sedimentação, e pela presença de testas ricas em 

sulfeto e monossulfeto de ferro. A segunda (entre 18.600 e 17.000 anos cal A.P.) teve como 

principal característica o aumento do grau de oxigenação do meio, indicado pela presença de 

espécies epifaunais típicas de ambientes mais oxigenados, tais como Quinqueloculina spp., 

Pyrgo spp. e Eponides repandus, e pelo aumento do índice Benthic Foraminiferal Oxygen 



Index (BFOI). A terceira fase (17.000 a 16.000 anos cal A.P.) se caracterizou pela diminuição 

da energia de fundo do meio, o que propiciou maior acúmulo de matéria orgânica nos 

sedimentos e baixos teores de oxigênio no meio bentônico, tal como indicado pelos maiores 

valores do índice Benthic Foraminifera High Productivity (BFHP). Essas primeiras três fases 

corresponderam ao período Heinrich Stadial 1 (HS1). A quarta fase (16.000 e 14.700 anos cal 

A.P.) foi configurada pela transição entre o HS1 e a Reversão Fria Antártica (Antarctic Cold 

Reversal – ACR), e foi marcada por modificações significativas no nível da oxigenação do 

meio, especialmente em ~15.000 anos cal A.P., e provável aumento da temperatura das águas 

de fundo do CRG, conforme indicado pela presença de Bulimina marginata, Uvigerina 

peregrina e Quinqueloculina spp. A quinta e última fase (14.700 e 14.000 anos cal A.P.) 

correspondeu ao início do ACR, com diminuição do hidrodinamismo e da oxigenação do 

meio e aumento do acúmulo de matéria orgânica nos sedimentos, como demonstrado pelo 

menor grau de desgaste das testas e pelos índices BFHP e BFOI. Já a análise geoquímica da 

razão Mg/Ca em testas de G. ruber indicou que as paleotemperaturas superficiais marinhas 

(Mg/Ca SST) tenderam a aumentar de 19.000 anos cal A.P. ao Presente. Os valores de 

paleossalinidades superficiais marinhas (SSS) dessa região inferidas pelos valores de δ18Oivc-

sw, não apresentaram padrão definido de 19.000 a ~8.500 anos cal A.P. A partir dessa idade, 

elas tiveram leve tendência à diminuição até o Presente. As variações secundárias dos valores 

de Mg/Ca SST e de δ18Oivc-sw parecem ter sido influenciadas principalmente pelas alterações 

da circulação oceânica atlântica e por fenômenos atmosferico-climáticos associados a Última 

Deglaciação. No Holoceno, estes fatores se tornaram secundários, e os valores de Mg/Ca SST 

e de δ18Oivc-sw passaram a ser influenciados pelas variações climatico-atmosféricas do 

hemisfério sul, especialmente as que se deram na região antártica. Também foram 

influenciadas por aumento da temperatura global, pluviosidade sobre a América do Sul, 

oscilações secundárias do paleonível relativo do mar durante a Transgressão Santos, variações 

da pluma de águas menos salinas do Rio de La Plata e por ocorrência de fenômenos tais como 

a Oscilação Atlântica Multidecadal e o El-Niño – Oscilação Sul. 

 

Palavras-chave: Reconstituição Paleoambiental, foraminíferos, Quaternário, Heinrich Stadial 

1, Última Deglaciação, Nível do Mar. 

 

 

 

 



Abstract 

 

SILVA, J.B. Reconstituição paleoambiental de ambientes marinhos nas regiões sudeste e sul 

brasileiras (SP, RS) baseada em análises microfaunísticas e geoquímicas de sedimentos. 

2012. Tese (Doutorado) – Instituto de Geociências, Universidade de São Paulo, São Paulo. 

 

 This thesis is a study of the paleoenvironmental reconstruction of the Juréia-Itatins 

Mosaic coastal lowlands (JIM) and the marine region of Rio Grande Cone (CRG), upper 

slope in front of Rio Grande do Sul State, inferred from analyses of benthic foraminiferal 

assemblages during the last 19.000 years. Geochemical analyses of Globigerinoides ruber 

(white, stricto sensu) along with taphonomical and morphometric analyses of benthic tests 

were also performed in order to refine the paleoenvironmental interpretations, especially those 

obtained at CRG. The Santos Transgression (~21,227-20,448 to ~5,558-4,558 cal yr B.P.) was 

detected only during the period from 9,400 to 8,385 cal yr B.P. in the coastal lowlands of JIM, 

due to the presence of continental sediments in the upper portion of the S03 core. During this 

time interval the microfaunistic and taphonomical analyses allowed the recognition of four 

phases of conspicuous marine waters incursions (9,400-9,338; 9,072-8,894; 8,656-8,641 and 

8,594-8,500 cal yr B.P.) interspersed by four phases of prominent continental contribution 

(9,338-9,072; 8,500-8,385; 8,806-8,672 and 8,625-8,594 cal yr B.P.) in the paleolagoon of 

JIM. During the marine waters incursions, there was an increase of diversity of calcareous 

species, with the predominance of Pararotalia cananeiaensis, Ammonia spp. and Elphidium 

spp. In the two periods of higher continental inflow in which benthic foraminiferal tests were 

found the diversity decreased drastically, and there was a concomitant predominance of 

Blysmaphaaera genus. After 8,385 cal yr B.P. the benthic foraminiferal assemblages 

disappeared of paleolagoon sediments, which began to show increased continental features. In 

the CRG’s region, the benthic microfaunistic and taphonomical analyses allowed the 

recognition of five phases with distinct paleoenvironmental characteristics. The first phase 

(19,000 to 18,600 cal yr B.P.) was characterized by a higher sedimentation rate, and the 

presence of tests containing iron sulphide and monossulphide. The second (between 18,600 

and 17,000 cal yr B.P.) had as main characteristic the increase of the oxygenation grade of the 

environment, evidenced by both the presence of epifaunal species typical of more oxygenated 

environments, such as Quinqueloculina spp., Pyrgo spp. and Eponides repandus, and by the 

Benthic Foraminiferal Oxygen Index (BFOI). The third phase (17,000 to 16,000 cal yr B.P.) 

was characterized by the decrease of bottom hydrodynamic energy, which provided higher 



organic matter accumulation in the sediments and the low levels of oxygen in the benthic 

environment, as indicated by the higher values of Benthic Foraminifera High Productivity 

(BFHP) index. These first three phases corresponded to the Heinrich Stadial 1 (HS1) period. 

The fourth phase (16,000 to 14,700 cal yr B.P.) was configured by the transition between the 

HS1 and the Antarctic Cold Reversal (ACR). It was marked by significant changes in the 

environment oxygen level especially at ~15,000 cal yr B.P. and by the correspondent increase 

of bottom water temperature in the CRG, as indicated by the presence of Bulimina marginata, 

Uvigerina peregrina and Quinqueloculina spp. The fifth and last phase (14,700 to 14,000 cal 

yr B.P.) corresponded to the beginning of ACR, with decrease of hydrodynamics and 

oxygenation grade of the environment and increase of organic matter accumulation in the 

sediments, as demonstrated by both the lower degree of tests wear and by the BFOI and 

BFHP indexes. The geochemistry analysis of Mg/Ca ratio in G. ruber tests indicated that the 

paleo-sea surface temperatures (Mg/Ca SST) tended to increase from 19,000 cal yr B.P. to the 

Present. Meanwhile the paleo-sea surface salinities (SSS) inferred by the values of δ18Oivc-sw, 

did not had a defined pattern from 19.000 to ~8,500 cal yr B.P. Since then they have 

registered a slight tendency to decrease. The secondary variations of Mg/Ca SST and δ18Oivc-

sw values appear to have been influenced primarily by the variations of Atlantic Ocean 

circulation and by the atmospheric-climatic phenomena associated with the Last Deglaciation. 

In the Holocene however these paleoclimatic factors became secondary, and the Mg/Ca SST 

and δ18Oivc-sw values became influenced by climatic-atmospheric variations of the southern 

hemisphere, especially those that occurred over the Antarctic region. They were also 

influenced by the increase in global temperature, the rainfall regimen over South America, the 

secondary oscillations of the plume of less saline waters from La Plata River, and by the 

occurrence of phenomena such as the Atlantic Multidecadal Oscillation and the El-Niño-

Southern Oscilation. 

 

Keywords: Paleoenvironmental reconstruction, foraminifera, Quaternary, Heinrich Stadial 1, 

Last Deglaciation, sea level. 
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TSM: Temperatura Superficial Marinha. 
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YD: Younger Dryas. 

ZCAS: Zona de Convergência do Atlântico Sul. 

ZCIT: Zona de Convergência Intertropical. 
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CAPÍTULO 1: Introdução 

 

 Nas últimas décadas, os estudos sobre mudanças paleoambientais quaternárias vêm 

adquirindo atenção cada vez maior da comunidade científica. A crescente preocupação com as 

variações climáticas terrestres, e com suas consequências para esta e para futuras gerações, 

tem levado cientistas a analisarem uma série de modelos climáticos de diferentes 

complexidades e de proxies paleoambientais que englobam desde fatores históricos, 

geoquímicos, geológicos e geofísicos até organismos sensíveis às modificações investigadas. 

 Esses estudos tentam distinguir os padrões de alterações ambientais passadas, 

estabelecer as interações entre essas alterações e as antigas civilizações, reconhecer e 

caracterizar os seus fatores controladores e a resposta dos sistemas climáticos a esses fatores 

controladores, para prever e, se necessário, prevenir as futuras transformações ambientais 

terrestres (e.g., Suguio e Martin, 1978a; Tomazelli e Villwock 1996; Arz et al., 1999; Manabe 

e Stoufer, 2000; Kaminski et al., 2002; Ybert et al., 2003; Duleba et al., 2005; Angulo et al., 

2006; Weldeab et al., 2006; Jaeschke et al., 2007; Martins et al., 2007; Mangini et al., 2010; 

Stanford et al., 2011). 

 Dentre os proxies paleoambientais utilizados para se estabelecer mudanças climáticas 

pretéritas, foraminíferos são excelentes bioindicadores sobre variações paleoceanográficas, 

devido à facilidade de coleta, baixo custo de análise, ampla distribuição geográfica e 

batimétrica, por serem majoritariamente estenobióticos (i.e., sensíveis às variações do 

ambiente em que vivem), e por possuírem baixa capacidade de locomoção e terem 

características ecológicas, biológicas e taxonômicas bem conhecidas (Boltovskoy e Wright, 

1976; Boltovskoy et al., 1991; Loeblich e Tappan, 1988). 

 Esses microorganismos marinhos, quando analisados em conjunto com outros 

importantes fatores abióticos (e.g., geoquímicos, geofísicos, isotópicos, sedimentológicos) 

relacionados ao mesmo indicador paleoambiental (por exemplo, um testemunho), tornam 

possível a identificação de mudanças paleoceanográficas e paleoambientais ocorridas na 

interface sedimento-água e nos sedimentos marinhos (foraminíferos bentônicos), bem como 

na coluna da água (foraminíferos planctônicos) de determinada região oceânica. 

 Nos últimos 19.000 anos cal A.P., o clima global passou por intensas transformações 

enquanto a Última Deglaciação (~19.000 a ~10.000 anos cal A.P.) dava lugar ao Holoceno 

(~11.700 anos cal A.P. ao Presente). 

 As mudanças paleoambientais que ocorreram durante a Última Deglaciação foram 

quase simultâneas nos dois hemisférios, e apresentaram flutuações de temperatura que 



2 
 

tiveram comportamentos opostos na Groelândia e na Antártica (EPICA, 2006). Esse 

comportamento contrastante das temperaturas nas altas latitudes dos hemisférios norte e sul é 

denominado Termal Bipolar Seesaw (Stocker e Johnsen, 2003; EPICA, 2006; Barker et al., 

2009), ou Gangorra Bipolar em Português. Esse conceito argumenta que a oscilação do 

regime da Circulação Termohalina Atlântica, também denominada Célula de Revolvimento 

Meridional do Atlântico (em inglês, AMOC – Atlantic Meridional Termohaline Circulation) 

(Rahmstorf, 2003; Delworth et al., 2008; Campos et al., 2012) afeta a distribuição de calor 

entre o Atlântico Norte e o Atlântico Sul, o que influencia o clima nas altas latitudes globais. 

E que, além disso, a capacidade do Oceano Austral em reter calor proporciona à região 

antártica a aptidão de apresentar mudanças de temperatura mais graduais que aquelas do 

hemisfério norte (Stocker e Johnsen, 2003; EPICA, 2006; Barker et al., 2009). 

 Seguindo-se à Última Deglaciação, o Holoceno teve início já em 11.700 anos cal A.P., 

mas foi em ~10.000 que a transição climática entre esses dois períodos se completou (Barker 

et al., 2009). Esta época geológica é comumente dividida em Holoceno Inferior (11.500-

~8.200 anos cal A.P.); Holoceno Médio (~8.200-~4.200 anos cal A.P.) e Holoceno Tardio 

(~4.200 anos cal A.P. ao Presente) (Barron e Anderson, 2011; Tabela International 

Estratigráfica 2013). 

 Apesar de representar um estágio interglacial, com aparentemente menores amplitudes 

paleoclimáticas que aquelas que ocorreram no período anterior, o Holoceno é um período 

geológico cujo clima foi altamente variável, alterando-se entre seco, úmido, frio e quente 

(Mayweski et al., 2004; Wanner et al., 2011). A despeito das mais baixas amplitudes de 

temperatura, houve amplas modificações nos registros de precipitação durante esse período 

(Dansgaard et al., 1989; Mayewski et al., 2004; Wanner et al., 2008). 

 Essa intensa variabilidade climática possuiu múltiplos controles responsáveis. Dentre 

eles, as mudanças na insolação relacionadas tanto às variações orbitais terrestres quanto à 

variabilidade solar parecem exercer papel principal nas modificações paleoclimáticas globais 

dos últimos 11.700 anos cal A.P. (Mayweski et al., 2004; Wanner et al., 2011). Ainda, o ciclo 

hidrológico que rege a distribuição do calor latente encontrado na atmosfera contribuiu 

largamente para as modificações climáticas holocênicas (Mayweski et al., 2004).  

 O comportamento oceânico durante esses últimos 19.000 anos cal A.P. foi 

transgressivo (e.g., Corrêa, 1996; Fleming et al., 1998; Lambeck e Chappell, 2001). Essa 

transgressão foi denominada Transgressão Santos na costa sudeste brasileira; Sistema 

Laguna/Barreira IV na costa sul brasileira, e Transgressão Flandriana na região da Bélgica 
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(Suguio e Martin, 1978a). Ela atingiu seu máximo, entre ~5.100 e ~5.700 anos cal A.P. na 

região marginal atlântica brasileira (Angulo et al., 2006). 

 Apesar da numerosa literatura sobre o comportamento paleoambiental e 

paleoceanográfico que abrange o período do Quaternário, especialmente entre ~20.000 anos e 

o Presente no hemisfério norte, nas regiões tropicais e nas altas latitudes (e.g., Blunier et al., 

1997; Mackensen et al., 2001; EPICA, 2006; Weldeab et al., 2006; Jaeschke et al., 2007; 

Unkel et al., 2008; Putnam et al., 2010; Stanford et al., 2011), ainda existem lacunas de 

conhecimento, especialmente na região do Atlântico sudoeste subtropical, devido à escassez 

de dados, aos diferentes métodos, interpretações e proxies utilizados nessas pesquisas (Sallun 

et al., 2012). 

 A utilização de proxies paleoambientais tais como foraminíferos, dados geoquímicos e 

isotópicos de suas testas, obtidos de testemunhos, e as comparações desses proxies com 

indicadores geoquímicos e sedimentares desses mesmos testemunhos e com dados 

paleoclimáticos existentes na literatura, nos permitem tentar sanar algumas dessas lacunas, 

por meio de inferências acerca do comportamento oceanográfico e paleoclimático das regiões 

de coleta dos testemunhos analisados. 
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CAPÍTULO 2: Contextos climatológico, marinho e de proxies paleoambientais: estudos 

prévios 

 

 

2.1.    Evolução paleoambiental dos últimos 19.000 anos cal A.P. 

 

 Durante a Última Deglaciação, amplas geleiras que recobriam as altas latitudes do 

Hemisfério Norte começaram a derreter devido a modificações na insolação de verão 

setentrional e lançaram grandes quantidades de água doce no Oceano Atlântico Norte (Barker 

et al., 2009; Stanford et al., 2011). Esses pulsos de degelo geraram intensa dessalinização 

nessa região atlântica (Bond et al., 1992; Maslin et al., 1995) e, já em torno de 19.000 anos 

cal A.P., começaram a causar enfraquecimento da Água Profunda do Atlântico Norte (APAN) 

e, por conseguinte, da Célula de Revolvimento Meridional do Atlântico (AMOC, Fig.1) 

(Stanford et al., 2011). 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figura 1: Célula de Revolvimento Meridional do Atlântico (AMOC). Em vermelho, o transporte de águas 
quentes em direção ao norte. Em azul, o transporte de águas frias em direção ao sul. Retirado de 
www.aoml.nooa.gov. 
 

 Nos 4.300 anos seguintes, entre 19.000 e ~14.700 anos cal A.P., esses pulsos de 

degelo mantiveram a APAN enfraquecida (Stanford et al., 2011) e, com isso, modificaram 

toda a circulação atlântica. Esse período paleoclimático, conhecido como Heinrich Stadial 1 
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(HS1), apresentou evolução complexa (Bard et al., 2000; Stanford et al., 2011) em que não 

apenas a circulação atlântica se alterou, mas também todo o clima global sofreu modificações. 

 O enfraquecimento cada vez maior da AMOC, com início já em ~19.000 anos cal A.P. 

(Stanford et al., 2011), foi acompanhado pelo aquecimento da margem norte da Corrente 

Circumpolar Antártica (CCA) (Lamy et al., 2007). A margem norte da CCA também deve ter 

se avigorado e se deslocado mais para sul, muito provavelmente devido à migração para sul e 

ao fortalecimento dos Ventos de Oeste (Rind et al., 2001; Lamy et al., 2007; Barker et al., 

2009). Concomitantemente, Shemesh et al. (2002) descreveram diminuição do manto de gelo 

e aumento da produtividade primária oceânica no setor Atlântico do Oceano Austral, ao sul da 

atual Frente Polar; e Pahnke et al. (2008) propuseram aumento da intensidade de formação da 

Água Intermediária Antártica (AIA) no Pacífico sudeste e no Atlântico sudoeste que, segundo 

esses autores, passou a atingir regiões mais ao norte no Oceano Atlântico. 

 Ainda no setor atlântico do Oceano Austral, ocorreu aumento da ressurgência das 

águas profundas circumpolares, associada à ventilação das águas intermediárias e profundas 

do Atlântico Sul, ao aumento do ρCO2 atmosférico, à intensidade da produtividade primária 

marinha, aos parâmetros físico-químicos da AIA e da Água Modal do Atlântico Sul (AMAS), 

e ao posicionamento, mais ao sul, dos Ventos de Oeste (Pahnke e Zahn, 2005; Anderson et 

al., 2009; Skinner et al., 2010). 

 A produtividade marinha primária aumentou não apenas o Oceano Austral, mas 

também em regiões do Atlântico Tropical, em áreas que migraram de suas posições anteriores 

(Mackensen et al., 2001; Shemesh et al., 2002; Toledo et al., 2007a). No NE do Brasil e no 

Atlântico tropical leste, aumentos nas temperaturas e salinidades das águas oceânicas 

superficiais foram detectados por Arz et al. (1999), Rühlemann et al. (2004) e Weldeab et al. 

(2006), entre outros. Segundo esses autores, esse padrão indica ter havido menor transporte 

inter-hemisférico das massas de água durante o HS1. 

 Os Ventos Alíseos de NE (Alíseos NE) se fortaleciam, enquanto os Ventos Alíseos de 

SE (Alíseos SE) se enfraqueciam, o que ocasionou o deslocamento, cada vez mais para sul, da 

Zona de Convergência Intertropical (ZCIT) (Cruz Jr. et al., 2006; Jaeschke et al., 2007). O 

posicionamento mais ao sul da ZCIT causou aumento da convecção na Bacia Amazônica, 

avigorando a Monção de Verão da América do Sul (MVAS) e a Zona de Convergência da 

América do Sul (ZCAS). Ainda, fez com que a ZCAS se deslocasse mais para sul (Cruz Jr. et 

al., 2006; Jaeschke et al., 2007; Chiessi et al., 2009). 

 A reorganização dos padrões dos sistemas atmosféricos sobre a América do Sul teria 

causado aumento da precipitação nas regiões brasileiras sob influência desses sistemas 
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climatológicos como, por exemplo, o NE brasileiro e a área brasileira da bacia do Rio de La 

Plata (Cruz Jr. et al., 2006; Behling et al., 2007; Jaeschke et al., 2007; Chiessi et al., 2009). 

Arz et al. (1999) detectaram  fortalecimento da Corrente do Brasil (CB) e enfraquecimento da 

Corrente Norte do Brasil (CNB), que foram atribuídos à mudança no padrão dos Ventos 

Alíseos. 

 Há ~17.500 anos cal A.P., a AMOC alcançou o estado de quase-colapso, estado este 

em que se manteve pelos 800 anos seguintes, entre ~17.500 e 16.700 anos cal A.P. (Stanford 

et al., 2011). Segundo Bard et al. (2000), foi há 17.500 e há 16.000 anos cal A.P. que 

ocorreram os pulsos de degelo mais acentuados no Oceano Atlântico Norte. Nessa mesma 

época, Shemesh et al. (2002) encontraram a menor extensão do manto de gelo no mar 

antártico em 17.000 anos cal A.P., quando, segundo esses mesmos autores, a quantidade de 

CO2 lançada à atmosfera passou a aumentar no setor atlântico sudeste do Oceano Austral. 

McCulloch et al. (2000) encontraram aquecimento no Chile em torno de 17.500 a 17.100 anos 

cal A.P., e Weldeab et al. (2006) detectaram aumento de 2,5°C na temperatura em conjunto 

com aumento da salinidade na margem nordeste brasileira a partir de 17.500 anos cal A.P. 

Chiessi et al. (2009) encontraram aumento do δ18O de G. ruber na margem sul brasileira até 

~17.700 anos cal A.P. 

 No final do HS1 a reestruturação completa da AMOC em torno de 15.000 anos cal 

A.P. (McManus et al., 2004; Stanford et al., 2011) foi vinculada ao aquecimento do 

hemisfério sul, ao deslocamento para norte da ZCIT, ao fortalecimento dos Alíseos SE, ao 

enfraquecimento dos Alíseos NE (Jaeschke et al., 2007; Chiessi et al., 2009), e ao 

fortalecimento da Passagem das Agulhas, que ocorrera em torno de 15.000 anos cal A.P. 

(Chiessi et al., 2008). Esses fatores, em conjunto, permitiram a recuperação da APAN e 

modificaram as condições de densidade dessa massa de água e da AIA (Rickaby e Elderfield, 

2005; Chiessi et al., 2008), revigorando a AMOC. 

 Já na transição entre o HS1 e o período paleoclimático conhecido como Reversão Fria 

Antártica (em inglês, ACR – Antarctic Cold Reversal) no hemisfério sul, e Bølling-Allerød, 

(B-A) no hemisfério norte, em torno de 14.600 anos cal A.P., (Stenni et al., 2001; Kohler et 

al., 2011; Stanford et al., 2011) houve resfriamento (aquecimento) climático no hemisfério sul 

(hemisfério norte), devido a migração para norte da Frente Subtropical (FST) e concomitante 

expansão para norte das águas frias do Oceano Austral (Putnam et al., 2010). 

 O período conhecido como ACR durou entre, aproximadamente, 14.600 anos cal A.P. 

e 12.500 anos cal A.P. (Blunier et al., 1997; Stenni et al., 2001; Liu et al., 2009). Alguns 

autores propõem que as modificações de temperatura na transição entre o HS1 e o ACR (B-
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A), em ambos os hemisférios, teriam sido ocasionadas pelo aumento do CO2 atmosférico (Liu 

et al., 2009). Outros indicam que, durante o ACR, houve diminuição da quantidade de CO2 

lançado à atmosfera na região da Antártica (Ahn et al., 2004). Alguns atribuem essa transição 

climática ao pulso de degelo denominado Meltwater Pulse 1A (mwp-1A), que teria ocorrido 

na região da Antártica em ~14.600 anos cal A.P. (Weaver et al., 2003;  Rickaby e Elderfield, 

2005; Liu et al., 2009). Outros, entretanto, indicam que o mwp-1A teria ocorrido em torno de 

14.200 anos cal A.P. e que, portanto, não teria causado o início do ACR (B-A), mas sim o 

término do B-A no hemisfério norte (Fairbanks, 1989; Stanford et al., 2006; Leventer et al., 

2006). 

 Durante este período, parece ter havido diminuição da temperatura e salinidade das 

águas superficiais atlânticas no NE e SE brasileiros, indicando maior transporte inter-

hemisférico das massas de água (Arz et al., 1999; Weldeab et al., 2006); migração para norte 

da ZCIT, da ZCAS, fortalecimento dos Alíseos SE e enfraquecimento dos Alíseos NE 

(Peterson e Haug, 2006; Chiessi et al., 2009); modificação no gradiente de salinidade 

(densidade) entre a AIA e a APAN (Rickaby e Elderfield, 2005) e diminuição da produção da 

AIA no Pacífico sudeste e Atlântico sudoeste (Pahnke et al., 2008). 

 Durante a fase seguinte, denominada Younger Dryas (YD), entre aproximadamente 

12.500 e 11.500 anos cal A.P. (Boyle e Keigwin, 1997; Came et al., 2003), a temperatura 

voltou a aumentar na região da Antártica (EPICA, 2004). Paralelamente, no hemisfério norte, 

padrão semelhante ao encontrado durante o HS1 ocorreu, com o derretimento de geleiras que 

dessalinizaram as águas do Atlântico Norte e ocasionaram um segundo enfraquecimento da 

AMOC e, consequentemente, menor transporte inter-hemisférico das massas de água 

atlânticas (Boyle e Keigwin, 1997; Came et al., 2003). Lea et al. (2003) sugeriram haver 

vínculo entre essas modificações e nova migração para sul da ZCIT, tal qual descrito 

anteriormente para o período do HS1. 

 No SE do Brasil, Came et al. (2003) detectaram maior influência de águas 

intermediárias do Atlântico Sul em detrimento da APAN. A precipitação no SE e no NE do 

Brasil deve ter permanecido mais intensa quando comparada à da época anterior (Behling et 

al., 2007; Jaeschke et al., 2007). E, no SE e NE brasileiros e no Atlântico tropical, houve 

acúmulo de calor e salinidade nas águas superficiais atlânticas (Arz et al., 1999; Rühlemann 

et al., 2004; Weldeab et al., 2006). 

 Durante a Oscilação Pré-Boreal, entre 11.400 e 11.270 anos cal A.P., o hemisfério 

norte sofreu pequeno resfriamento, que pode estar relacionado a uma descarga massiva do 

lago glacial Agassiz (Fisher et al., 2002; Kobashi et al., 2008). Na região antártica, essa época 
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equivale ao início da deglaciação da porção leste do continente antártico que, de acordo com 

Leventer et al. (2006), durou entre 11.500 e 10.500 anos cal A.P. De acordo com esses 

autores e com Liu e Milliman (2004), essa também foi a fase do pulso de degelo denominado 

Meltwater pulse 1-B. 

 Na Antártica, um Ótimo Climático Holocênico foi encontrado entre 11.500 e 9.000 

anos cal A.P. (Masson et al., 2000). Esses autores indicaram que a causa desse ótimo 

climático provavelmente inclui a redução do transporte de calor inter-hemisférico devido ao 

enfraquecimento da AMOC durante o final da deglaciação no hemisfério norte. Ljung e 

Björck (2007) indicaram que durante o ótimo climático na Antártica houve retração do mar de 

gelo e, concomitantemente, reposicionamento para sul dos Ventos de Oeste, aquecendo o 

Atlântico Sul superficial. 

 No NE do Brasil, Arz et al. (1999) encontraram valores de δ18O que, segundo esses 

autores, indicam aumento da temperatura e da salinidade superficiais atlânticas até ~11.000 

anos cal A. P., e valores mais leves de δ18O em torno de 10.000 anos cal A.P. Weldeab et al. 

(2006) descreveram pico de pequeno aumento de temperatura superficial oceânica no NE do 

Brasil entre ~10.800 e ~10.300 anos cal A.P. Eles também indicaram que a salinidade 

superficial atlântica apresentou pico positivo nessa época, apesar de continuar diminuída em 

relação aos períodos anteriores. Já Carlson et al. (2008) detectaram diminuição de 

temperatura e leve aumento da salinidade na margem brasileira entre ~12.000 e ~9.700 anos 

cal A.P. Chiessi et al. (2008) detectaram diminuição da temperatura e da salinidade da região 

da termoclina permanente da margem sul brasileira entre ~11.000 e 10.300 anos cal A.P. 

 Unkel et al. (2008) encontraram clima mais quente e mais seco em torno de 10.600 

anos cal A.P., concomitante ao Ótimo Climático Antártico, no sul da América do Sul. Houve 

elevação considerável do CO2 lançado na atmosfera na Antártica entre ~12.000 e ~11.000 

anos cal A.P., que passou a manter valores mais elevados a partir de então. 

 De Oliveira (1992) e Ledru et al. (1996) descreveram alterações climáticas que 

migraram de mais úmidas a mais secas na região sudeste brasileira há 10.000 14C anos A.P. 

(entre 11.404 e 11.249 anos cal A.P.). Garcia et al. (2004) indicaram clima mais frio e mais 

úmido na faixa florestal da região costeira do estado de São Paulo entre 9.700 e 8.200 14C 

anos A.P. (entre ~11.175 e 9.900 anos cal A.P.) e clima mais quente entre 8.200 e 5.400 14C 

anos A. P. (9.900 e 6.000 anos cal A.P.). Coelho et al. (2002) indicaram clima mais úmido 

entre 6.300 e 4.650 anos A.P. na região de Guaratiba, RJ, e redução dessa umidade entre 

4.650 e 1.350 anos A.P. Já Behling et al. (2004) descobriram clima mais quente e seco entre 
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11.528 e 10.876 anos cal A.P. na região de São Francisco, RS. Esses autores descreveram 

condições mais úmidas a partir de 5.170 anos cal A.P. para esta região. 

 Cordeiro et al. (2008) encontraram duas fases secas no Holoceno da região de Carajás: 

a primeira entre 11.800 e 4.750 anos cal A.P., e a segunda entre 1.300 e 70 anos cal A.P. Já 

Stríkis et al. (2011) expuseram aumento da precipitação no estado de Minas Gerais 

centralizados há 9.200, 8.200, 7.400, 7.000, 6.600, 5.200, 4.000, 3.200, 2.700, 2.300, 2.200 e 

1.900 anos A.P., com duração de ~300 anos durante os Holocenos Inferior e Médio, e de ~100 

anos durante o Holoceno Superior. Segundo esses autores, esses eventos de precipitação 

ocorreram em antifase com a Monção Asiática. 

  Thornalley et al. (2009) detectaram dessalinização da termoclina nas altas latitudes do 

Atlântico Norte entre 9.000 e 8.000 anos cal A.P., vinculadas ao evento paleoclimático 8.2ka 

ocorrido na porção mais setentrional do hemisfério norte (Teller et al., 2002; Rohling e 

Pälike, 2005; Alley e Ágústsdóttir, 2005). Ljung e Biörck (2007) indicaram que houve 

mudança climática em torno de 8.600 anos cal A.P., com aumento da umidade devido ao 

reavanço do gelo antártico e reposicionamento para norte dos Ventos de Oeste, após o ótimo 

climático no polo sul. Na região costeira do SE do Brasil houve modificação climática em 

~8.400 anos cal A.P. vinculada à transgressão marinha (Sallun et al., 2012). A Monção de 

Verão da América do Sul se intensificou no Brasil entre 8.300 e ~8.200 anos cal A.P. (Cheng 

et al., 2009). Masson et al. (2000) encontraram clima mais frio na Antártica a partir do final 

do ótimo climático antártico, com mínimo em ~8.000 anos cal A.P. Já Cremer et al. (2007) 

encontraram melhora climática na costa leste da Antártica entre 8.600 e 8.200 anos cal A.P. 

que, segundo esses autores, pode estar vinculado ao evento 8.2ka. 

 A partir do Holoceno Médio (~8.200 a ~4.200), a AMOC não apresentou mais 

oscilações de força significativas (e.g., Keigwin e Boyle, 2000; Schulz et al., 2007; 

Thornalley et al., 2009). A transgressão marinha na costa do Rio Grande do Sul se tornou 

mais rápida (~1,9 cm/yr entre 8.000 e 6.500 anos cal A.P.) (Dillenburg e Hesp, 2009). A 

plataforma continental sul-brasileira não estava mais exposta entre 7.700 e 6.900 anos cal 

A.P. (Angulo et al., 2006). Os padrões climáticos foram se tornando cada vez mais 

semelhantes aos atuais, até os atingirem. 

 

2.2.    Paleoníveis Marinhos dos últimos 19.000 anos: a Transgressão Santos 

 

 A Transgressão Santos (ou Transgressão Flandriana) teve início ainda durante o 

Último Máximo Glacial (UMG), entre 21.227 e 20.488 anos cal A.P.(equivalentes há 
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aproximadamente 17.500 14C anos A.P.) (Suguio e Martin, 1978a; Villwock et al., 1986). De 

acordo com Corrêa (1996), há aproximadamente 19.000 anos cal A.P., o nível do mar se 

encontrava ~130m abaixo do nível atual. Ainda de acordo com Corrêa (1996), durante a 

Transgressão Santos houve três episódios de estabilização do nível do mar: a primeira entre -

60 e -70 m (há 11.000 14C anos A.P., equivalentes a ~12.600-11.400 anos cal A.P.); a segunda 

entre -32 e -45m (há 9.000 14C anos A.P., equivalentes a ~10.200-9.400 anos cal A.P.); e a 

terceira entre -20 e -25m (há 8.000 14C anos A.P., equivalentes a 9.000-8.600 anos cal A.P.) 

(Corrêa, 1996). 

 Essa transgressão durou até, aproximadamente, ~5.100–5.700 anos cal A.P. (Suguio e 

Martin, 1978a; Angulo et al., 2006), quando o nível do mar atingiu entre ~2 e ~5m acima do 

nível atual do mar ao longo da costa brasileira (Dominguez et al., 1990; Angulo et al., 1999, 

2006). Muitos são os trabalhos sobre o comportamento do nível relativo do mar ao longo da 

costa brasileira para o período dessa transgressão compreendido entre ~7.800 anos cal A.P. e 

o Presente (e.g., Suguio e Tessler, 1984; Suguio et al., 1985, 2001; Villwock et al. 1986; 

Dominguez et al., 1990; Angulo e Suguio, 1995; Martin et al., 1996, 1998, 2003; Tomazelli e 

Villwock 1996; Angulo et al., 1999, 2006; Tomazelli et al., 2000; Ybert et al., 2003; Caldas 

et al., 2006), mas poucos trabalhos versam sobre a fase compreendida entre o início do 

Holoceno (~11.700 anos cal A.P.) e 7.800 anos cal A.P. 

 Na costa sul brasileira, a Transgressão Santos equivale ao Sistema de Lagunas-

Barreiras Holocênicas, conhecidas por Sistema de Ilhas-Barreira/Lagunas IV, de Villwock et 

al. (1986) e Tomazelli e Villwock (1996). Suguio e Martin (1978a) propuseram que essa 

transgressão equivaleria à época entre o terceiro e o sexto estágios evolutivos geológicos da 

região do Mosaico da Juréia-Itatins, na região costeira sudeste brasileira. 

 De acordo com Dominguez (2011), a plataforma continental leste brasileira começou a 

ser inundada entre 10.000 e 9.000 anos cal A.P., após o período paleoclimático denominado 

Younger Dryas. Ainda de acordo com esse autor, em alguns locais da plataforma e da zona 

costeira leste brasileiras formaram-se bacias hidrográficas durante a fase de paleonível 

marinho mais baixo que o atual, o que rebaixou topograficamente essas regiões que, durante a 

Transgressão Santos, foram inundadas formando temporariamente baías. 

 Dominguez (2011) ainda argumentou que existem evidências da presença de estuários 

nos vales incisos escavados na plataforma leste brasileira que se estenderiam desde a quebra 

da plataforma/talude continental até a zona costeira atual, em ~8.000 anos cal A.P. Esse autor 

indicou que a geomorfologia costeira dessa época era diferenciada da atual, recortada por 

inúmeros estuários e baías, especialmente na porção inferior dos vales dos principais rios que 
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Curva de variação do nível do mar para o Rio Grande do Sul, baseado em Corrêa (1990)
Curva de variação do nível do mar holocênica do sul do Brasil, baseado em tubos de
vermetídeos (Ângulo e Lessa, 1997)
Posições e idades estimadas de terraços submersos da plataforma continental de São Paulo,
baseados em Conti (2004)
Datação radiocarbônica de beachrock na plataforma interna do Paraná, baseada em Veiga (2005)

Datação radiocarbônica de testas de foraminíferos da costa nordeste de São Paulo, baseada em Klein (2005)

Datações radiocarbônicas de matéria orgânica da costa e plataforma interna do Paraná,
baseadas em Veiga (2005) e Souza (2005)

deságuam atualmente na zona costeira. Sallun et al. (2012) indicaram que já em torno de 

9.400 anos cal A.P., a região da baixada litorânea da Juréia havia sido alcançada por águas 

marinhas e formava ambiente lagunar com contribuições marinhas e continentais. 

 Corrêa (1996) apresentou uma curva de paleoníveis marinhos para a região costeira do 

Rio Grande do Sul que engloba uns últimos 32.000 anos A.P., que mais tarde foi compilada a 

outros indicadores de paleoníveis marinhos por Mahiques et al. (2010) (Fig. 2). 

 

 

 

 

 
 

 
 

 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figura 2: Compilação das curvas de paleoníveis marinhos disponíveis com dados isolados dos últimos 40.000 
anos das regiões plataformal e costeira sudeste brasileiras. Retirado de Mahiques et al. (2010).  
 

 

 A curva mais completa da Transgressão Santos foi construída para o estado da Bahía 

(Dominguez et al., 1981). No final da década de 70, Martin et al. (1979/1980) publicaram a 

curva que se tornou referência para os estudos sobre paleoníveis marinhos da costa brasileira 

(Fig. 3). Esta curva, e as demais mais detalhadas existentes para esses paleoníveis marinhos, 

abrangem apenas os últimos 7.000 anos (~6.900-7.700 anos cal A.P.), e ainda são fortemente 

debatidas por diversos autores (Angulo et al., 2006).  
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Figura 3: Modelo de variação do nível médio do mar nos últimos 8ka cal. A.P. Modificado de Martin et al. 
(2003) e Suguio et al. (2005). 
 
 
 

2.3.    Foraminíferos: proxies paleoambientais marinhos 

 

 Foramíníferos são microorganismos protozoários rizópodes que surgiram de um 

ancestral comum, denominado Cercozoa (Pawlowski et al., 2003). Eles pertencem ao Reino 

Protista, Filo Granuloreticulosa, Classe Foraminífera (Sen Gupta, 1999). Dividem-se em 

espécies bentônicas, que vivem sobre (espécies epifaunais) e/ou sob (espécies infaunais) o 

assoalho oceânico, e em espécies planctônicas, que vivem na coluna de água oceânica 

(Duleba et al., 2005). 

 Espécies bentônicas surgiram em torno de 550 milhões de anos (Langer, 1999) e se 

irradiaram adaptativamente, passando a habitar todas as zonas climáticas, em todos os 

ambientes estuarinos, lagunares e marinhos, e em todas as profundidades subaquáticas 

(Debenay et al., 1996). Já as formas planctônicas se originaram a partir das bentônicas, há 

aproximadamente 190 milhões de anos, tornando-se mais abundantes durante o Cretáceo 

(Hart et al., 2003; Duleba et al., 2005). Elas são exclusivamente marinhas, e necessitam de 

águas limpas e de profundidades suficientes para realizarem suas migrações verticais 

ontogenéticas (Duleba et al., 2005) (Fig. 4). 
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Figura 4: Espécies de foraminíferos bentônicos e planctônicos encontrados na margem continental brasileira. A: 
Ammonia tepida (espécie bentônica) B: Globigerinoides ruber (espécie planctônica). 
 
 Foraminíferos são importante componente da microfauna oceânica, e um dos 

indicadores mais utilizados de mudanças paleoceanográficas, devido à sua alta sensibilidade 

às mudanças ambientais, grande biodiversidade e alto potencial de fossilização (Murray, 

1991; Boltovskoy et al., 1996; De e Gupta, 2010). Sua distribuição é controlada por diversos 

fatores ambientais, tais como tipo de subtrato, energia hidrodinâmica do meio, temperatura e 

salinidade das águas nas quais ou sob as quais vivem, profundidade da camada de mistura, 

concentração de nutrientes na coluna de água e no assoalho oceânico, quantidade e qualidade 

de matéria orgânica na superfície e no substrato oceânicos e grau de oxigenação do meio (e.g., 

Boersma, 1998; Sen Gupta, 1999; Murray, 2001). 

 Dentre as variáveis que influenciam a distribuição e ocorrência dos foraminíferos 

bentônicos, duas desempenham importante papel no seu padrão de distribuição em regiões 

oceânicas: o fluxo de matéria orgânica (alimento) para o assoalho oceânico e as concentrações 

de oxigênio nas águas de fundo e intersticiais (Sen Gupta et al., 1996; Den Dulk et al., 2000; 

Smart, 2008). As alterações das associações de foraminíferos bentônicos ligadas a esses 

fatores estão, por sua vez, relacionadas às características das massas de água que se 

movimentam pelo assoalho oceânico (Murgese e De Deckker, 2007; Smart et al., 2010; Kosh 

e Friedrish, 2012). 

 Estudos isotópicos (δ18O, δ13C) e geoquímicos (Mg/Ca, Sr/Ca) em testas de 

foraminíferos planctônicos e bentônicos também fornecem dados acerca das variações das 

propriedades físico-químicas (temperatura, salinidade, concentração de oxigênio e carbono 

nas águas marinhas, paleoprodutividade) das águas oceânicas superficiais, intermediárias e de 

fundo (e.g.,Cléroux et al., 2008; Sato et al., 2008; Basak et al., 2009; Regenberg et al., 2009). 

  Além disso, estudos tafonômicos das associações bentônicas e/ou planctônicas 

permitem estabelecer criteriosamente se essas associações são condizentes com suas 

contrapartes pretéritas e, portanto, se as análises paleoecológicas obtidas por meio dessas 

associações são confiáveis (Berkeley et al., 2009). 

B A 
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CAPÍTULO 3: Objetivos 

 

3.1.    Objetivos gerais 

 

 Esse trabalho tem por objetivo detectar mudanças paleoambientais, com ênfase em 

variações do nível do mar e modificações do comportamento oceânico, a partir de 

caracterizações das associações de foraminíferos bentônicos e de análise geoquímica da razão 

Mg/Ca em testas da espécie planctônica Globigerinoides ruber (white) stricto sensu de duas 

áreas: a primeira situada na região costeira do Estado de São Paulo (Mosaico da Juréia-Itatins) 

e a segunda na margem continental do Estado do Rio Grande do Sul (Cone do Rio Grande). 

 Com a correlação entre os resultados microfaunísticos obtidos, os dados geoquímicos, 

sedimentológicos e isotópicos provenientes das mesmas amostras dos testemunhos, as curvas 

de variação do nível do mar da costa brasileira e os dados paleoclimatológicos existentes na 

literatura, esperou-se: i) identificar oscilações holocênicas dos paleoníveis marinhos na região 

do Mosaico Juréia-Itatins e, ii) determinar a evolução paleoambiental marinha de fundo da 

região do talude superior defronte ao estado do Rio Grande do Sul para o período 

paleoclimático conhecido como Heinrich Stadial 1, durante o Pleistoceno. 

 

3.2.    Objetivos específicos 

 

 Analisar a resposta das associações de foraminíferos bentônicos presentes ao longo 

do testemunho S03, coletado no Mosaico Juréia Itatins (ambiente costeiro do 

Estado de São Paulo) às variações dos paleoníveis marinhos durante o Holoceno; 

 Analisar a resposta das associações de foraminíferos bentônicos do testemunho 

GeoB6211-2, coletado no Cone do Rio Grande (talude superior defronte ao Estado 

do Rio Grande do Sul) às variações do comportamento oceânico ocorridas entre 

19.000 e 14.000 anos cal A.P.; 

 Determinar as variações das paleotemperaturas superficiais marinhas baseadas em 

razões de magnésio e cálcio (Mg/Ca) e das paleossalinidades superficiais marinhas 

baseadas em isótopos de oxigênio (δ18Oivc-sw) em testas da espécie planctônica rasa 

Globigerinoides ruber (white, strictu sensu), correlacionando-as com eventos 

paleoclimático-paleoceanográficos de âmbito regional e/ou global reconhecidos na 

literatura; 
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 Verificar se há conexão e/ou similaridades entre as variações paleoambientais de 

fundo e as modificações de paleotemperaturas e paleossalinidades superficiais da 

região do Cone do Rio Grande entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P.; 

 Associar as possíveis mudanças paleoclimáticas indicadas pelas associações 

microfaunísticas aos eventos paleoambientais reconhecidos em âmbito mundial 

e/ou regional (e.g., Eventos 8.2K, Heinrich Stadial 1, modificações climático-

ambientais brasileiras) ocorridos durante os últimos 19.000 anos. 

 

3.3.    Justificativa 

 

 Os modelos evolutivos das variações climáticas, ambientais e, principalmente, das 

oscilações do nível do mar nas regiões sul e sudeste da costa brasileira, resultantes dos 

diversos estudos realizados sobre o tema, apresentam, ainda, lacunas e aspectos pouco 

compreendidos que se devem não apenas às distintas características geográficas, geológicas e 

ambientais dessas áreas como, também, a divergências nos métodos, nas interpretações e nos 

proxies utilizados nessas pesquisas, bem como à escassez de dados pertinentes ao tema 

(Angulo et al., 2006; Sallun et al., 2012). 

 Em estudos sobre variações do nível do mar na região costeira brasileira, muitos são 

os trabalhos que versam sobre o comportamento dos paleoníveis relativos do mar para o 

período compreendido entre ~7.800 anos cal A.P. e o Presente, mas poucos trabalhos 

analisam a fase compreendida entre o início do Holoceno (~11.700 anos cal A.P.) e 7.800 

anos cal A.P. (Mahiques et al., 2010). E, mesmo para os últimos ~7.800 anos cal A.P., há 

ainda aspectos da Transgressão Santos que são controvertidos (Angulo et al., 2006). 

 No tocante às variações climático-oceânico-ambientais, principalmente aquelas que 

ocorreram nos últimos 19.000 anos, são muitos os dados existentes para o hemisfério norte, 

oposto ao que ocorre no hemisfério sul na região da América do Sul e, mais especificamente, 

na margem atlântica sul do Brasil, onde há pouca documentação que vincule os estados 

climático-oceânico-ambientais reconhecidos principalmente na Europa e na América do Norte 

aos acontecimentos que aqui se sucederam (Bard et al., 2000). 

 Por esses motivos, o presente trabalho pretende contribuir para sanar algumas das 

dúvidas ainda persistentes para as evoluções das regiões costeira e de talude superior das 

margens sudeste e sul brasileiras (e.g., o comportamento do nível do mar anteriormente a 

7.800 anos cal A.P. na região costeira sudeste brasileira e a correlação do comportamento 

marinho das margens sudeste sul brasileiras com as modificações climático-ambientais 
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registradas na literatura para os últimos 19.000 anos cal A.P.), colaborando para o avanço do 

conhecimento acerca do comportamento dessas regiões e possibilitando não apenas a 

correlação com eventos paleoclimáticos mundiais e/ou regionais como, também, a previsão de 

eventos futuros para essas áreas, que estão cada vez mais sendo utilizadas e ocupadas pelo 

homem. 
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CAPÍTULO 4: Organização da Tese 

  

 Os argumentos desta tese dividem-se em três estudos diferenciados. 

 O primeiro versa sobre as variações relativas do nível do mar durante parte do 

Holoceno Inferior (entre 9.400 e 8.385 anos cal A.P.), em região costeira na margem 

sudeste brasileira (Testemunho S03). 

 O segundo trata de variações paleoclimáticas e paleoceanográficas de ordem regional 

e mundial durante o período do Heinrich Stadial 1 (HS1) e da transição entre este período 

e a Reversão Fria Antártica (ACR) (Entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P.), em região 

marinha de talude superior na margem sul brasileira (Testemunho GeoB6211-2). 

 O terceiro aborda as variações de temperatura e salinidades superficiais marinhas da 

região de coleta do testemunho GeoB6211-2, no talude superior da margem sul brasileira, 

para os últimos 19.000 anos cal A.P. Aborda, portanto, tanto o período da Última 

Deglaciação, quanto o Holoceno. 

 A organização destes três assuntos no corpo da tese foi efetuada da seguinte maneira: 

 Primeiro, procurou-se descrever detalhadamente as duas diferentes regiões de estudo 

(CAPÍTULO 5): o Mosaico da Juréia-Itatins, no Estado de São Paulo, margem sudeste 

brasileira; e as regiões marinha e continental adjacente onde se localiza o Cone do Rio 

Grande, na margem sul brasileira. 

 Em seguida, expô-se uma descrição detalhada das metodologias empregadas para as 

análises realizadas nos dois testemunhos (CAPÍTULO 6). 

 No CAPÍTULO 7, os resultados foram descritos separadamente, por testemunho. 

 A discussão dos resultados encontrados (CAPÍTULO 8) foi dividida em três diferentes 

seções: as duas primeiras referem-se aos resultados dos dois diferentes testemunhos 

analisados (S03 e GeoB6211-2). A terceira integra todos os dados dos dois testemunhos, 

fornecendo uma abordagem que vincula as evoluções paleoambientais das regiões sul e 

sudeste brasileiras nos últimos 19.000 anos cal A.P. 

 Por fim, o CAPÍTULO 9 engloba tanto as conclusões alcançadas para cada um dos 

três estudos efetuados, quanto aquelas que descrevem o quadro geral paleoclimático e 

paleoceanográfico para as regiões sudeste e sul brasileiras nos últimos 19.000 anos cal 

A.P. 
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CAPÍTULO 5: Área de Estudos 
 

5.1.    Aspectos Geológicos das Áreas de Estudo 
 

5.1.1. Mosaico da Juréia-Itatins 
 

 O Mosaico da Juréia-Itatins (MJI), até há pouco tempo denominado “Estação 

Ecológica Juréia-Itatins”, situa-se ao norte da Planície Cananéia-Iguape, no sudeste do estado 

de São Paulo (SP). Ela está inserida nos municípios de Peruíbe (região metropolitana da 

Baixada Santista), Iguape, Itariri e Miracatu (Vale do Ribeira) (Fig. 5). O MJI possui área 

superior a 600 km2, dos quais mais de 100 km2 são constituídos pelo domínio montanhoso, e 

os outros 500 km2, pela planície costeira. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
Figura 5: Limites do Mosaico da Juréia-Itatins (MJI) no Estado de São Paulo, conforme nova proposta da 
Secretaria do Meio Ambiente (05/06/2006), e principais vias de acesso, com destaque para o Morro da Juréia, 
Serra de Itatins, e principais cursos de água da região. Modificado de Suguio (2006). 
 
 
 O domínio montanhoso do MJI corresponde às serras de Itatins, Peruíbe e Bananal, e 

por unidades isoladas, como os morros da Juréia, Maceno-Itu e Grajaúna (Souza e Souza, 

2004). Esse domínio montanhoso corresponde à porção meridional da Serrania de Itatins, que 
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integra regionalmente o conjunto orográfico da Serra do Mar (FIBGE, 1993). Ela é formada 

por um bloco rochoso de direção E-W, limitado ao norte pela Falha de Cubatão e, a nordeste, 

pela Falha de Itariri (Sadowski, 1974). É composta por rochas graníticas e metamórficas de 

médio (gnaisses e migmatitos) a alto (granulitos) graus. Teve sua origem no Proterozóico 

inferior (~2.1 Ba) e, posteriormente, foi atingida pelas orogenias Brasiliana (650 Ma) e Rio 

Doce (450 Ma) (Campos Neto, 1991). Diques de diabásio ocorrem cortando as rochas pré-

cambrianas e se associam à ruptura do Gondwana no Mesozóico (Gimenez Filho et al., 1987). 

 Segundo Suguio (2004), a planície costeira se divide em duas áreas: uma de, 

aproximadamente, 200 km2, formada por paleocordões arenosos, e outra, de 

aproximadamente 300 km2, ocupada por depósitos paleolagunares. Atualmente, os depósitos 

paleolagunares têm sua área drenada pelos rios Cacunduva e Comprido, que formam o Rio 

Una de Aldeia que, por sua vez, deságua no Oceano Atlântico a NE da área e, também, pelo 

Rio das Pedras, que flui para WSW e desemboca no Rio Ribeira de Iguape. 

 Seu registro sedimentar mais antigo é a Formação Pariquera-Açu, que é composta por 

sedimentos continentais fluviais de planície de inundação e de terraços de cascalheiras 

associados (Bigarella e Mousinho, 1965). Sua idade é controversa, entre Pliocênica 

(Sundaram e Suguio, 1985) e Miocênica (Melo, 1990). Na área do MJI, esta Formação ocorre 

apenas em subsuperfície (Servant-Vildare e Suguio, 1990). As sequências sedimentares 

aflorantes no MJI têm idade Pleistocênica Superior a Holocênica (Suguio e Martin, 1978a) e 

foram depositadas sob a influência de episódios tectônicos, variações climáticas e 

principalmente variações eustáticas do nível do mar durante a Transgressão Cananéia e a 

Transgressão Santos (Suguio e Martin, 1978a, 1994; Souza e Souza, 2004). São elas:  

 Formação Cananéia, de idade Pleistocênica superior, depositada durante o 

evento transgressivo-regressivo denominado Transgressão Cananéia 

(sedimentos arenosos e lamosos de baía e praia, areias praiais e de dunas 

eólicas). 

 Formação Ilha Comprida, de idade Holocênica, depositada no evento 

transgressivo-regressivo posterior, denominado Transgressão Santos 

(depósitos marinhos praiais, fluviais, lagunares, lacustres e eólicos arenosos e 

lamosos). 

 Depósitos continentais (depósitos de encosta, dos colúvios das baixadas ou 

fluviais de retrabalhamento dos sedimentos das formações Pariquera-Açu, 

Cananéia e Ilha Comprida). 
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  Vários sambaquis de substratos compostos principalmente pela Formação Cananéia 

(Pleistocênica) ocorrem nas margens e nas proximidades dos rios que fluem pela Planície 

Costeira, e alguns deles parecem estar sobre depósitos holocênicos de paleopraias e 

paleolagunas. De acordo com as posições geográficas que esses sambaquis ocupam, bem 

como por suas idades, eles parecem vincular-se à evolução geológica holocênica da 

paleolaguna (Suguio et al., 1992). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Figura 6: Mapa geológico do Mosaico da Juréia-Itatins. Retirado de Souza e Souza (2004). 
 
 Suguio e Martin (1978a) propuseram modelo evolutivo para a região do MJI composto 

de seis estágios evolutivos (Fig. 7). Segundo esses autores, no primeiro estágio, durante a 

Transgressão Cananéia (~120.000 14C anos A.P.) (Suguio e Martin, 1978a; Bittencourt et al., 

1979; Villwock et al., 1986), o mar invadiu a região do MJI até o sopé da Serra do Mar e 

formou uma baía que recobriu a Formação Pariquera-Açu com areias e lamas arenosas 

transicionais a marinhas da Formação Cananéia (Suguio e Martin, 1978a; Martin et al., 1996). 

A seguir, no segundo estágio, depósitos de cristas praiais (cordões arenosos litorâneos) foram 

depositados pelo mar regressivo, que acompanhou a implantação do último episódio glacial 

do hemisfério norte (Última Glaciação). 

 No terceiro estágio, há aproximadamente 17.500 14C anos A.P. (21.227-20.448 anos 

cal A.P.), o nível do mar se encontrava entre 120 e 130m abaixo do nível marinho atual 

(Suguio e Martin, 1978a; Corrêa, 1996; Lambeck e Chappell, 2001), quando a rede de 

drenagem que se estabeleceu sobre a planície costeira erodiu parcialmente as formações 
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Pariquera-Açu e Cananéia (Suguio e Martin, 1978a). Em seguida, no quarto estágio, iniciou-

se a Transgressão Santos, que promoveu a penetração de águas marinhas até o sopé da Serra 

do Mar em muitos pontos do MJI (Suguio e Martin, 1978a). Em sua fase culminante, essa 

transgressão formou uma baía na área do MJI, onde ocorreu a proliferação de moluscos, 

conforme atestam os frequentes sambaquis que comprovam a ocupação humana pré-histórica 

na região (Suguio e Martin, 1978a; Martin et al., 1996) (Fig. 7). 

 Há cerca de 5.150 14C anos A.P. (5.912-5.750 anos cal A.P.), durante o quinto estágio, 

a conexão entre a baía e o oceano aberto foi interrompida pelo início da formação de uma 

ilha-barreira, que originou amplas lagunas na região, cujos sedimentos retrabalhados 

recobriram parcialmente a Formação Cananéia, dando origem à Formação Ilha Comprida 

(Suguio e Martin, 1994, 1978a). Essa laguna foi se desconectando gradualmente do oceano 

aberto à medida que o nível relativo do mar foi alcançando o seu nível atual, com a formação 

consequente de linhas de praia regressivas de várias gerações e da dessalinização das águas do 

sistema lagunar até então existente, durante o sexto estágio (Suguio e Martin, 1978a) (Fig.7). 

Atualmente, a região dos sedimentos paleolagunares do MJI é drenada principalmente pelos 

rios Comprido e Cacunduva, que formam o rio Una do Prelado, que fluem para o Oceano 

Atlântico (Duleba e Debenay, 2003; Sallun et al., 2012). 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figura 7: Estágios da evolução geológica entre o Pleistoceno Superior e o Holoceno da região circundante ao 
Morro da Juréia. Retirado de Suguio (2004).  
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5.1.2. Cone do Rio Grande e Região Continental Adjacente 

 

 A área da Plataforma Continental defronte ao estado do Rio Grande do Sul (Fig. 8) 

apresenta largura média de 125km, com terraços continentais que possuem mergulho que 

diminui gradativamente, representando marcante progradação deltaica. O relevo é suave e 

monótono, com contornos batimétricos que acompanham a morfologia costeira, sem formas 

topográficas de grande amplitude e com quebra de plataforma/talude geralmente transicional, 

sem muitos canyons (Coutinho, 1996; Vital et al., 2005; Castro et al., 2006). 

 Exceção à monotonia do relevo é a feição conhecida como Cone do Rio Grande (Fig. 

8), que se desenvolve desde a borda da plataforma até 4.000m de profundidade e apresenta 

declividade suave (1:800). No flanco sul dessa feição há o Vale do Rio Grande, canyon que se 

estende desde a plataforma externa até o sopé continental. O talude continental se estreita 

entre o Alto de Torres e o Cone do Rio Grande, apresentando nessa região larguras médias de 

40Km, onde se tornam comuns vales e canyons. (Coutinho, 1996; Vital et al., 2005; Castro et 

al., 2006). 

 O Cone do Rio Grande (CRG) é uma proeminente feição sedimentar submarina 

semicircular situada aproximadamente entre as latitudes 31° a 34°S e as longitudes 45° a 

51°W. Ele se alonga para leste, abrange o talude, a elevação continental e a bacia oceânica e 

tem largura máxima situada entre 350 e 400 km (Martins, 1984; Gonçalves e Dehnhardt, 

1999). Sua deposição tem idade quaternária, com provável início entre o Mioceno Superior e 

o Plioceno Inferior e duração até o Pleistoceno/Holoceno (Alves, 1977). É formado 

predominantemente por sedimentos lamosos provenientes do planalto e do cráton brasileiros 

que apresentam progradações e retrogradações, além de períodos de não-deposição (Martins 

et al., 1972; Martins, 1984; Castilho et al., 2009). 

 O clima, aliado à relativa baixa produtividade e ao marcante aporte terrígeno desse 

setor da margem brasileira, condicionam sedimentos pobres em carbonato. O mapa textural 

dessa região apresenta oito províncias texturais, dominadas por sedimentos terrígenos, que 

variam de areia (média a fina) a argila síltica (Vital et al., 2005). Essas províncias são 

representadas principalmente por sedimentos relíquias. 

 Recentemente, o aporte de sedimentos modernos na plataforma e no talude é escasso, 

pois sistemas de lagoas costeiras e lagunas na planície costeira retêm a maioria dos 

sedimentos transportados pelos rios (Vital et al., 2005). 
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Figura 8: A. Fisiografia do fundo marinho na região do Rio Grande do Sul. Modificada de Tessler e Mahiques 
(2000). B. Imagem do Cone do Rio Grande com sua localização em relação ao Rio Grande do Sul e à foz do Rio 
de La Plata. Retirado de Google Earth. 
 

 Como os sedimentos que formam o Cone do Rio Grande são provenientes da região 

continental sul-americana, sua composição sedimentar e geoquímica está vinculada à 

evolução geológica desses terrenos emersos adjacentes, especialmente daqueles do Estado do 

Rio Grande do Sul e dos que alimentam a Bacia do Rio de La Plata. Esses sedimentos são 

provenientes das rochas do escudo Pré-Cambriano; da Bacia do Paraná e da drenagem platina 

dessas regiões continentais (Martins, 1984). 

 O escudo Pré-Cambriano forma o embasamento do Estado do Rio Grande do Sul. Este 

escudo, denominado Escudo Sul-Riograndense, é constituído por rochas ígneas, metamórficas 

e sedimentares pré-paleozóicas. Ele é parte da Província Mantiqueira, cuja gênese se vincula 

A 

B 
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aos ciclos Transamazônico (Paleoproterozóico) e Brasiliano (Neoproterozóico) (Almeida et 

al., 1981; Tomazelli et al., 2000; CPRM, 2006). Encimando-o, estão as sequências 

sedimentares e vulcanogênicas, pós-orogênicas, da Bacia Camacuã (CPRM, 2006) (Fig. 8). 

 A Bacia do Paraná (Villwock, 1984; Milani, 1997; Milani et al., 2007) teve sua 

evolução estratigráfica dividida em seis Supersequências, cada uma envelopada por 

superfícies de discordância de caráter interregional. (Milani, 1997; Milani et al., 2007). 

Milani (1997) indica que a evolução tectono-estratigráfica dessa bacia se relaciona a quatro 

orogenias pré-andinas, que afetaram a borda oeste da Plataforma Sul-Americana. 

 Segundo Milani et al. (2007), as três primeiras supersequências são formadas por 

sequências sedimentares que representam ciclos transgressivos-regressivos correlacionados às 

oscilações do nível do mar durante o Paleozóico: 

 Supersequência Rio Avaí, de idade Ordoviciana a Siluriana (diamictitos 

glaciogênicos, folhelhos micáceos lacustres e arenitos de granulação fina);  

 Supersequência Paraná, de idade Devoniana (arenitos ricos em caolinita de 

granulação grossa lacustres, siltitos e arenitos deltaicos); 

 Supersequência Gondwana I, de idade Carbonífera a Permiana (Diamictitos, 

arenitos, folhelhos, siltitos, ritmitos e conglomerados glaciogênicos; arcósios, siltitos, 

arenitos, folhelhos, calcários, margas e conglomerados marinhos; arenitos turbidíticos; pelitos 

e arenitos lacustres; siltitos e arenitos deltaicos, eólicos e fluviais). 

 As outras três supersequências foram formadas por sedimentação continental, com 

rochas ígneas associadas, segundo esses mesmos autores (Milani et al., 2007). 

 Supersequência Gondwana II, de idade Triássica (arenitos, conglomerados, 

brechas, siltitos e folhelhos lacustres e fluviais); 

 Supersequência Gondwana III, de idade Neojurássica a Eocretácea (arenitos 

continentais eólicos recobertos por extensos derrames basálticos); 

 Supersequência Bauru, de idade Neocretácea (conglomerados e arenitos 

fluviais, eólicos e aluviais). 

 Atualmente, a Supersequência Gondwana III é a principal supridora de sedimentos à 

porção mais ao sul da bacia de drenagem do Rio de La Plata, uma das principais fontes de 

sedimento para a região do Cone do Rio Grande (Schobbenhaus et al., 1981; Milani e Tomaz 

Filho, 2000). Já a Supersequência Bauru é a principal supridora de sedimentos para a porção 

mais nordeste da Bacia do Rio de La Plata (Fig. 9).  
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 Sobrepondo as supersequências da Bacia do Paraná, existem depósitos sedimentares 

cenozoicos de margem passiva da Bacia de Pelotas (arenitos, conglomerados, diamictitos, 

lamitos, cascalhos, areias e argilas depositados nas sequências de ilhas-barreira pleistocências 

a holocênicas de Tomazelli e Villwock, 1996), e depósitos colúvio-aluviais recentes 

(conglomerados, arenitos, siltitos e lamitos) (Fig. 9). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
Figura 9: Mapa de domínios tectônicos do Estado do Rio Grande do Sul. Retirado de CPRM (2006).  
 

 Tomazelli e Villwock (1996) e Tomazelli et al. (2000) estudaram a evolução da 

formação dos Sistemas de Ilhas Barreiras/Lagunas que formam a Bacia de Pelotas (Fig. 10). 

Segundo esses autores, esses Sistemas foram depositados sob a influência de episódios 

transgressivo-regressivos do nível do mar entre o Pleistoceno e o Holoceno ocorridos na 

região do Rio Grande do Sul. Compreendem sequências sedimentares transgressivas e 

regressivas depositadas em ambientes de planícies lagunares de retrobarreiras, compostas por 

grãos geralmente mal selecionados; e em ambientes de barreiras, compostas por grãos 

geralmente bem selecionados (Tomazelli et al., 2000). 

 O Sistema de Ilhas-Barreira/Lagunas I foi produto do primeiro evento local 

reconhecido de transgressão-regressão marinha. É composto por conglomerados, diamictitos, 

arenitos conglomeráticos, areias, areias síltico-argilosas e lamitos. O Sistema de Ilhas-

Barreira/Lagunas II foi formado durante o segundo episódio regressivo-transgressivo local, e 
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compreende areias síltico-argilosas mal selecionadas e areias quartzosas bem selecionadas. O 

Sistema de Ilhas-Barreira/Lagunas III é o mais bem conservado deste período, e foi o 

responsável pela formação final das lagoas Patos e Mirim, hoje existentes na região costeira 

do Rio Grande do Sul. Ele é formado por areias quartzosas bem selecionadas e por areias 

síltico-argilosas, mal selecionadas (Tomazelli et al., 2000; CPRM, 2006) (Fig. 10). 

 O Sistema de Ilhas-Barreira/Lagunas IV é holocênico e se formou durante a 

Transgresão Santos. Ele é constituído por areias quartzosas praiais finas a muito finas e com 

altas concentrações de minerais pesados, e por campo de dunas arenosas que tem entre 2 e 8 

km de largura. É também composto por complexo sistema deposicional lagunar que se 

estende entre a Barreia IV e o continente (Sistema de Ilhas-Barreira/Lagunas III, 

pleistocênico), no qual se depositaram turfas, areias síltico-argilosas e quartzosas lagunares, 

areias quartzosas fluvio-lagunares; areias síltico-argilosas, siltes e argilas deltaicos, areias, 

cascalhos e siltitos aluviais e cascalhos, areias e argilas colúvio-aluviais (Tomazelli et al., 

2000; CPRM, 2006). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 

 
 
Figura 10: Perfil esquemático transversal aos sistemas de ilha barreira/lagunas do Estado do Rio Grande do Sul. 
Retirado de Tomazelli et al., (2000). 
  

 

5.2.    Aspectos Climatológicos das Áreas de Estudo 

 

 Os componentes da circulação atmosférica em larga escala sobre a América do Sul 

compreendem os Ventos Alíseos de NE e de SE; a região de baixa pressão atmosférica 

equatorial, que é comumente denominada Zona de Convergência Intertropical (ZCIT); a zona 

de alta pressão subtropical, que se constitui de células anticiclônicas de alta pressão (e.g., 
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Anticiclone Subtropical do Atlântico Sul; Anticiclone Polar Migratório); os Ventos de Oeste; 

e a baixa subpolar, que forma uma zona contínua de baixa pressão no hemisfério sul entre as 

latitudes 50° e 70°S (Lutgens e Tarbuck, 2001; Pidwirny, 2006) (Fig. 11). 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
 
 
Figura 11: Circulação atual atmosférica com padrões reais de ventos devido à distribuição de massas de terra. 
Retirado de Lutgens e Tarbuck (2001).  
 

 Os climas e regimes chuvosos das regiões sudeste e sul brasileiras, bem como de toda 

a América do Sul, são controlados pelo Anticiclone Tropical do Atlântico Sul (ATAS), centro 

de alta pressão que origina os ventos alíseos e está correlacionado à Massa Tropical Atlântica 

(Ta); pelos Anticiclones Polares Migratórios (APM), centros de alta pressão que estão 

vinculados à Massa Polar Atlântica (Pa); pelas massas de ar continentais (Tropical 

continental, Tc, também conhecida como Baixo do Chaco; e Equatorial continental, Ec); pela 

massa de ar marítima Equatorial atlântica (Ea, ou Anticiclone de Santa Helena Oceano 

Atlântico Norte); pelo Jato de Baixo Nível da América do Sul (SALLJ); pela ZCIT, que se 

forma pela radiação solar e pela convergência dos Ventos Alíseos; e pela Zona de 

Convergência da América do Sul (ZCAS) (Neto e Nery, 2005; Tessler e Goya, 2005; Vera et 

al., 2002,2006) (Fig. 12). 

 Ao leste da América do Sul, a cadeia montanhosa dos Andes impede que as massas de 

ar provenientes do Oceano Pacífico (massas Polar Pacífica, Tropical Pacífica e Equatorial 

Pacífica) alcancem posições mais interiores na América do Sul (Nimer, 1990) (Fig. 12). 

 Os sistemas atmosféricos Ta e Pa, e o sistema frontal úmido e instável gerado pelo 

encontro deles no Atlântico Sul, denominado Frente Polar Atlântica (FPA) (Conti e Furlan, 

1996 apud Neto e Nery, 2005), controlam o sistema de ondas que são geradas no Atlântico 

Sul e se propagam para os litorais sudeste e sul brasileiros, a atuação da Corrente das 
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Malvinas e, também, as plumas de água pouco salinas provenientes do Rio de La Plata e da 

Lagoa dos Patos sobre a plataforma sul do Brasil (Tessler e Goya, 2005; Castro et al., 2006; 

Gonzales-Silveira et al., 2006; Mahiques et al., 2008; Möller Jr. et al., 2008). 

 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figura 12: Áreas fontes e principais trajetórias dos sistemas atmosféricos da América do Sul em A. média anual, 
B. meses de verão e C. meses de inverno. Ea: Massa Equatorial Atlântica. Ec: Massa Equatorial Continental. Pa: 
Massa Polar Atlântica. SALLJ: Jato de Baixo Nível da América do Sul. Ta: Massa Tropical Atlântica. Tc: Massa 
Tropical Continental. ZCAS: Zona de Convergência da América do Sul. ZCIT: Zona de Convergência 
Intertropical. Modificada de Neto e Nery, 2005. 
 

 A circulação atmosférica sobre a América do Sul se modifica sazonalmente, gerando 

diferenças pluviométricas e climáticas, especialmente entre os meses de verão e inverno (Neto 

e Nery, 2005). Nas regiões tropical e subtropical da América do Sul, a precipitação é 

influenciada principalmente pela intensidade e pelo posicionamento da ZCIT (Neto e Nery, 

2005; Panarello e Dapeña, 2009) e pela ocorrência da Monção de Verão da América do Sul 

(MVAS) durante o verão. Durante os meses de inverno, a precipitação dessa região é 

principalmente devida à atividade anticiclônica atlântica (Ta e Pa) (Zhou e Lau, 1998; Vera et 

al., 2002; Cruz Jr. et al., 2006). 

 A ZCIT tem forte comportamento sazonal. Ela se posiciona entre 0° e ~8°S durante o 

inverno austral, e migra para o sul, alcançando latitudes de até 30°S entre 50° e 60°W durante 

os meses do verão austral (Rozanski e Araguás-Araguás, 1995) (Fig. 13). A MVAS faz parte 

do sistema de monções das Américas e se constitui em uma reversão sazonal na direção dos 

ventos causada pelo aquecimento diferencial do continente Sul Americano e do oceano 

Atlântico (Zhou e Lau, 1988). Ela começa a se formar no final da primavera, sobre a Bacia 
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Amazônica noroeste, e se intensifica e atinge regiões sul-americanas mais ao sul durante os 

meses de verão (Zhou e Lau, 1998; Gan et al., 2004). 

 Durante os meses de verão típico, as massas de ar continentais (Ec e Tc) avançam 

sobre as regiões Nordeste, Centro-Oeste, Sudeste e Sul (Neto e Nery, 2005) (Fig. 12). A ZCIT 

migra para o sul (Fig. 13), e a intensificação dos Alíseos de NE causa maior transporte da 

umidade atlântica equatorial para a bacia Amazônica, o que ocasiona intensa convecção nessa 

região (Zhou e Lau, 1998), desenvolvendo a MVAS. A umidade existente sobre essa região 

então é transportada para o sul pelo Jato de Baixo Nível da América do Sul (SALLJ) (Vera et 

al., 2002) (Fig. 13). 

 O transporte da umidade gerada na Amazônia pelo Jato de Baixo Nível da América do 

Sul de direção noroeste forma a Zona de Convergência da América do Sul (ZCAS), uma 

importante feição da MVAS que é definida como uma banda convectiva de direção NW-SE 

que se estende desde a Bacia Amazônica até o Oceano Atlântico Subtropical (Vera et al., 

2002; Carvalho et al., 2004) (Figs. 12 e 13). Ela é influenciada pela topografia das regiões 

central e leste brasileiras (Vera et al., 2006) e interage com o ATAS (Bastos e Ferreira, 2000) 

no Atlântico subtropical sudoeste. A MVAS é o principal fator responsável pela precipitação 

sobre a Bacia do Río de La Plata nos meses de verão (Rao et al., 1996; Zhou e Lau, 1998; 

Vera et al., 2002). 

 Durante os meses de inverno típico, a Tc desaparece, a Ec se retrai atingindo menor 

extensão na América do Sul, a Ta (ATAS) se expande especialmente sobre o sudeste e 

nordeste brasileiros, e a Pa avança sobre o sul da América do Sul (Neto e Nery, 2005) (Fig. 

12). A ZCIT migra para o norte, (Rozanski e Araguás-Araguás, 1995), a MVAS e a ZCAS 

desaparecem (Zhou e Lau, 1998; Carvalho et al., 2004) (Figs. 12 e 13). A entrada de massas 

de ar frias de médias latitudes a polares induzem atividade ciclônica ampliada sobre o Oceano 

Atlântico Sul subtropical e, por conseguinte, a entrada de massas de ar úmidas provenientes 

do oceano no continente sul-americano, o que gera chuvas de inverno que progridem em 

direção ao norte ao longo da costa atlântica subtropical (Fig. 13) (Gan e Rao, 1991; Vera et 

al., 2002). 
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Figura 13: Precipitação total sazonal (em mm) de longo termo (1979-2000) CMAP para A. Dezembro-Fevereiro 
e B. Junho-Agosto. ZCAS: Zona de Convergência da América do Sul. ZCIT: Zona de Convergência 
Intertropical. DJF: Dezembro-Fevereiro. JJA: Junho-Agosto Modificado de Panarello e Dapeña (2009) e Cruz Jr 
et al. (2006).  
 

 Todos esses sistemas atmosféricos sofrem influência dos fenômenos meteorológicos 

conhecidos como El-Niño-Oscilação Sul (ENOS) e La-Niña, fenômenos oceânico-

atmosféricos que se caracterizam pelo aumento anômalo da temperatura superficial marinha 

(TSM) (El-Niño) ou por sua diminuição anômala (La-Niña) no Pacífico equatorial leste e que 

ocorrem conectados à modificação das flutuações das temperaturas deste mesmo oceano 

(Oscilação Sul), responsável por causar mudanças nos padrões normais meteorológicos e 

climáticos da América do Sul (Coelho et al., 2002; Panarello e Dapeña, 2009). 

 A circulação atmosférica sobre a América do Sul também sofre influência da 

Oscilação Atlântica Multidecadal (OAM), uma flutuação de larga escala na TSM no Oceano 

Atlântico com período de ~65 anos que é possivelmente relacionada à variabilidade na 

AMOC (Delworth e Mann, 2000; Kerr, 2000); de mudanças no relevo; e de aspectos 

climáticos locais (Robertson et al., 2003; Chiessi et al., 2009; Panarello e Dapeña, 2009). 
 

5.3.    Aspectos Oceanográficos das Áreas de Estudo 
 

 A circulação oceânica geral no Oceano Atlântico Sul é formada pelo Giro Subtropical 

(Fig. 14). No Atlântico Sul ocidental, a até aproximadamente 1.500m de profundidade, essa 

circulação é composta por três correntes principais: a Corrente do Brasil (CB), a Corrente de 

Contorno Oeste Intermediária (CCOI) e a Corrente das Malvinas (CM) (Silveira et al., 2000, 

2004). Já a circulação da região costeira brasileira está vinculada à massa de Água Costeira 
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(AC). Estudos prévios de alguns autores (Matsuura, 1986; Castro Filho et al., 1987) 

demonstraram que os padrões de distribuição da AC e das massas de água mais superficiais 

da CB (Água Tropical - AT e Água Central do Atlântico Sul - ACAS) são distintos para os 

períodos de verão e de inverno na costa brasileira. 

 A CB é uma corrente oceanográfica de contorno oeste, que apresenta velocidade 

máxima de 0,8m.s-1 em 31°S, a 500m de profundidade. Ela se origina ao sul de 10°S de 

latitude e flui para o sul, bordejando o continente sul-americano, até atingir a Confluência 

Brasil-Malvinas, na latitude 33-38°S. Na Confluência Brasil-Malvinas, ela se une à CM, a 

qual flui para o norte carreando águas frias. Então ambas as correntes se afastam da costa 

(Peterson e Stramma, 1991; Silveira et al., 2000) (Fig. 14). Já a CCOI é uma corrente que flui 

abaixo da CB, para norte, carreando massas de água de profundidade subpicnoclínicas. Em 

torno de 23°S, a 800m, sua velocidade máxima é de 0,3m.s-1 (Silveira et al., 2000, 2004). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
 
Figura 14: Circulação superficial geral do Oceano Atlântico Sul. CAS: Corrente do Atlântico Sul. CB: Corrente 
do Brasil. CBG: Corrente de Benguela. CCA: Corrente Circumpolar Antártica. CCNE: Contra Corrente Norte 
Equatorial. CCSE: Contra Corrente Sul Equatorial. CM: Corrente das Malvinas. CNB: Corrente Norte do Brasil. 
CSE: Corrente Sul Equatorial. 
 

 Na região costeira e no talude continental até a profundidade de coleta do testemunho 

GeoB6211-2, as massas de água presentes são a Água Costeira (AC), Água Superficial do 

Atlântico Sul (ASAS), Água Central do Atlântico Sul (ACAS) e a Água Intermediária 

Antártica (AIA) ( Fig. 15). 

 A AC (>20°C; 33 a 33,7) é uma massa de água que banha toda a costa brasileira e que 

é definida como a mistura entre águas marinhas e águas de origem continental (Miranda e 

Katsuragawa, 1991; Kampel e Gaeta, 2003). 
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 A ASAS (~20°C; ~37) (Silveira et al., 1994, Scott et al., 1995) é formada pela mistura 

da Água Tropical (AT, >20°C; >36ups), que se forma na região dos trópicos e é então 

carreada para o sul pela CB, com águas menos quentes e menos salinas de origem costeira 

(Silveira et al., 2000). 

 A ACAS (6°C e 20°C; 34,6 a 36) flui para o sul a partir de 22°S, com profundidades 

entre 150 e ~600-750 m, na região da picnoclina, e é composta por combinação das massas de 

Água Central do Atlântico Sul leve (em inglês, light South Atlantic Central Water -lSACW), 

Água Modal Subtropical do Atlântico Sul (AMSAS) e Água Modal Subantártica (AMSA) 

(Stramma e England, 1999; Silveira et al., 2000; Donners et al., 2005). Atualmente, em torno 

de 32°S e em 550m de profundidade, seu conteúdo de oxigênio dissolvido é de 

aproximadamente 4,6 ml.L-1, o de nitrato é de ~20 µm.Kg-1, e o de fosfato, de ~1,4 µm.Kg-1 

(Tsuchiya et al., 1994). 

 Já a AIA (2°C a 6°C; 34,2 a 34,6) flui abaixo da ACAS, atingindo profundidades de 

até 1.400m, e é caracterizada por salinidades mínimas. Ela flui para o sul abaixo de 28°S, e 

para norte a partir dessa latitude, em níveis subpicnoclínicos. Forma-se no Pacífico Sudeste e 

no Atlântico Sudoeste, na região da Corrente Circumpolar Antártica (Piola e Gordon, 1989; 

Silveira et al., 2000; Donners et al., 2005). Atualmente, em aproximadamente 32°S e à 

profundidade de ~800m, os seu conteúdo de oxigênio dissolvido é de aproximadamente 5,6 

ml.L-1, o de nitrato é de ~29 µm.Kg-1, e o de fosfato, de ~ 1,8 µm.Kg-1 (Tsuchiya et al., 1994).  

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figura 15: Massas de água da costa sudeste brasileira. Modificada de Matsuura (1986) conforme Netto Jr. 
(2008). 
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 Atualmente, os 20m superficiais de água da região do testemunho GeoB6211-2 

recebem influência da pluma de baixa salinidade do Rio de La Plata (em inglês, La Plata 

Plume Water – PPW), que torna suas águas superficiais menos salinas (~34.5) e com menor 

δ18O (0,01‰) (Conkright et al., 2002; LeGrande e Schmidt, 2006), quando comparadas às de 

regiões adjacentes de mesma latitude (Chiessi et al., 2009). A bacia hidrográfica do Rio de La 

Plata tem área de 3.100.000km2 no sudeste da América do Sul e descarrega ~22.000 m3/s de 

água doce no Oceano Atlântico Sul (Barros et al., 2006; Simionato et al., 2010). Em escala de 

tempo interdecadal, a variabilidade dessa descarga se correlaciona com as variações da TSM 

do Atlântico Sul oeste (Robertson e Mechoso, 2000). Segundo Robertson e Mechoso (2000), 

anomalias positivas de temperatura superficial oceânica nessa região do Atlântico Sul foram 

encontradas em épocas de maior descarga do Rio de La Plata. 

 A PPW geralmente se restringe à plataforma continental, raramente atingindo a quebra 

da plataforma (Piola et al., 2005; Chiessi et al., 2009). Ela se alonga para o norte durante o 

inverno, atingindo até 26°S (Piola et al., 2008). Durante o verão, se restringe a porções ao sul 

de 32°C na plataforma brasileira (Piola et al., 2008). Essa variação sazonal da zona de 

influência da PPW sobre a plataforma continental brasileira (Zhou e Lau, 1998; Berbery e 

Barros 2002) é controlada principalmente por variações da força dos ventos que sopram ao 

longo da costa e pelas correntes superficiais oceânicas (Piola et al., 2008). 
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CAPÍTULO 6: Materiais e Métodos 

 

6.1.    Procedência, coleta e datação das amostras 

 

 O testemunho S03, de 5,79m, foi coletado no Mosaico da Juréia-Itatins (MJI), na 

margem esquerda do Rio Comprido, nas coordenadas: 24°29’16.45”S e 47°15’09”W, a cerca 

de 8km da linha de costa adjacente no sudeste brasileiro, por testemunhador a vibração 

(Martin et al., 1995) (Fig.16). As 35 amostras do testemunho S03 analisadas neste trabalho 

foram gentilmente cedidas pelo Prof. Dr. Kenitiro Suguio e pertencem ao projeto “Estação 

Ecológica Juréia-Itatins (SP): Flutuações de Níveis Marinhos Abaixo do Atual no Holoceno”, 

da USP (Projeto I, Suguio, 2006). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
Figura 16: Localização do testemunho S03. A. mapa topográfico da região do MJI onde o testemunho S03 foi 
coletado. Retirado de Sallun et al., 2012. B. mapa geológico da da região do MJI onde o testemunho S03 foi 
coletado. Retirado de Suguio e Martin (1978b). 
 

 

 O testemunho GeoB6211-2, de 5,73 m, foi coletado no talude superior da margem sul 

brasileira, no Cone do Rio Grande, em frente ao estado do Rio Grande do Sul, nas 

coordenadas 32,50°S e 50,24°W, à profundidade de 657m de lâmina de água, por meio de 

testemunhador a gravidade (Fig.17). As 279 amostras analisadas neste trabalho (45 amostras 

para análise micropaleontológica de associação de foraminíferos bentônicos e 234 amostras 

para análise geoquímica de testas de foraminíferos planctônicos) foram gentilmente cedidas 
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pelo Dr. Juergen Paetzold e pelo Prof. Dr. Cristiano M. Chiessi e foram coletadas pelo projeto 

“Berichte aus dem Fachbereich Geowissenschaften, Meteor-Cruise M46-2, Recife (Brazil)-

Montevideo (Uruguai), December, 2- December, 29, 1999 e Meteor-Cruise M46-4, Mar del 

Plata (Argentina) – Salvador (Brazil), 10.2-13.3/2000”, da Universidade de Bremen (Projeto 

II, Schulz et al., 2001; Wefer et al., 2001). O testemunho GeoB6211-2 encontra-se arquivado 

no GeoB Core Repository da Universidade de Bremen, Alemanha.  

 

 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
Figura 17: A. Circulação geral do Atlântico Sul, modificada de Peterson e Stramma (1991), com localização do 
GeoB6211-2. CAS: Corrente do Atlântico Sul. CB: Corrente do Brasil. CBG: Corrente de Benguela. CCA: 
Corrente Circumpolar Antártica. CCNE: Contra Corrente Norte Equatorial. CCSE: Contra Corrente Sul 
Equatorial. CM: Corrente das Malvinas. CNB: Corrente Norte do Brasil. CSE: Corrente Sul Equatorial.. 
Representados, os locais de coleta dos testemunhos dos trabalhos utilizados para comparações ambientais nesse 
estudo: 1. GeoB3129/3911 (Weldeab et al., 2006); 2. GeoB 3910-2 (Jaeschke et al., 2007); 3. GeoB3202-1 (Arz 
et al., 1999); 4. KNR159-5-36GGC (Pahnke et al., 2008); 5. TN057-13 (Shemesh et al., 2002; Anderson et al., 
2009). B. Diagrama de salinidade vs. temperatura vs. profundidade da região do testemunho GeoB6211-2. 
ACAS: Água Central do Atlântico Sul. AIA: Água Intermediária Antártica. ASAS: Água Superficial do 
Atlântico Sul. 
 
 

 Sob a supervisão de seus respectivos pesquisadores responsáveis, os testemunhos 

foram abertos, fotografados, medidos e descritos, nos laboratórios do IGc-USP, São Paulo 

(Testemunho S03) e durante o cruzeiro Meteor-Cruise M46-4 (Testemunho GeoB6211-2). 

Níveis mais ricos em matéria orgânica e em conchas carbonáticas foram coletados para a 

realização de datação absoluta pelo método do 14C nos Laboratórios Beta Analytic, Flórida, 

EUA (Testemunho S03) e Leibniz-Laboratory for Radiometric Dating and Stable Isotope 

Research, Kiel, Alemanha (Testemunho GeoB6211-2). 
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 As idades foram convertidas em idades calendário (anos cal A.P.) por seus respectivos 

pesquisadores responsáveis. Para o testemunho S03, utilizou-se a curva de calibração 

INTCAL04 (Talma e Vogel, 1993; Reimer et al., 2004) com erro de 2σ nas medidas 

radiocarbônicas com erro multiplicador de 1,0. As idades obtidas foram recalculadas 

utilizando-se a Calibração do Hemisfério Sul com a curva de calibração SHCAL 04 

(McCormac et al., 2004). O modelo geocronológico foi construído baseado nas idades 

calendário obtidas com ajustes para a profundidade e para as mudanças nas taxas de 

sedimentação encontradas ao longo do testemunho S03 (Sallun et al., 2012). 

 Para o testemunho GeoB6211-2, sete idades radiocarbônicas foram calibradas com o 

programa CALIB 6.1.0 (Stuiver e Reimer, 1993) com a curva de calibração Marine04 

(Hughen et al., 2004). A partir dessas idades, o modelo geocronológico foi obtido por meio de 

interpolação linear (Chiessi, 2008; Chiessi et al., 2008). Quatro idades radiocarbônicas foram 

medidas para o testemunho GeoB6211-1 na mesma localização do testemunho GeoB6211-2 

(Chiessi, com. pess.), que foram convertidas em onze idades calibradas pela mesma 

metodologia acima descrita (Chiessi, com. pess.) e utilizadas para o modelo de idades do 

testemunho composto obtido desses dois testemunhos, GeoB6211-1 e GeoB6211-2, aqui 

denominado GeoB6211CC (GeoB6211-2 composite core).  

 Após a descrição e coleta de material para datação, os testemunhos foram fatiados, a 

critério de cada pesquisador responsável, para obtenção de amostras que foram subdivididas 

para as diversas análises empregadas (e.g., granulométricas, químicas, isotópicas, 

microfaunísticas). 

 Descrições criteriosas das metodologias empregadas para a coleta, armazenagem, 

descrição, datação e separação de amostras, realizadas nesses testemunhos por seus 

respectivos pesquisadores responsáveis, podem ser encontradas nos relatórios dos projetos 

acima mencionados (Projetos I e II) e nos trabalhos de Chiessi (2008), Chiessi et al. (2008) e 

de Sallun et al. (2012). Para esse trabalho, foram utilizadas amostras retiradas a cada dez 

centímetros (S03 e GeoB6211-2) de cada testemunho para análise das associações 

microfaunísticas bentônicas. Amostras retiradas a cada 1cm (entre 17 e 124cm de 

profundidade) e a cada 4cm (entre 127 e 583cm de profundidade) do testemunho GeoB6211-

2, e onze amostras do testemunho GeoB6211-1 (equivalentes às amostras mais superficiais – 

entre 0 e 17 cm de profundidade – do testemunho GeoB6211-2) foram empregadas para 

análise de δ18O (complementares aos já existentes) e de Mg/Ca em testas de Globigerinoides 

ruber white, stricto sensu (G. ruber white, s.s.). 
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6.2.    Análises Sedimentológicas 

 

 As análises sedimentológicas foram realizadas para os testemunhos S03 e GeoB6211-

2 por seus respectivos pesquisadores responsáveis. Descrições mais criteriosas das 

metodologias empregadas podem ser encontradas em Chiessi (2008); Chiessi et al. (2008, 

2009); Sallun et al. (2012); e nos relatórios dos projetos vinculados a esses dois testemunhos 

(Projetos I e II). 

 Para o testemunho S03, a determinação do tamanho médio dos grãos sedimentares foi 

efetuada por método de peneiramento e pipetagem descritos em Suguio (1973) no Laboratório 

de Sedimentologia do Instituto de Geociências da USP (Labsed, IGc-USP) (Sallun et al., 

2012). Este método consiste no peneiramento para frações mais grossas que 0,062mm com 

peneiras de malhas que obedecem à escala granulométrica de Wentworth (1922) e pipetagem 

para frações lamosas do sedimento. Os intervalos de pipetagem foram calculados segundo a 

lei de Stokes sob temperatura constante de 20ºC. Após obtidos, os dados granulométricos 

foram convertidos para parâmetros estatísticos de diâmetro médio, desvio-padrão, assimetria e 

curtose (Suguio et al., 2008; Sallun et al., 2012). 

 Os parâmetros granulométricos do testemunho GeoB6211-2 integram a tese de 

doutorado de Sebastian Razik (doutorando da Universidade de Bremen, Bremen, Alemanha) e 

foram gentilmente cedidos por ele. Além dos parâmetros granulométricos, o testemunho 

GeoB6211-2 possui descrição macroscópica efetuada à bordo do Meteor-Cruise M46-4, que o 

descreve quanto à litologia, separando-a grosseiramente entre areia, quartzo e argila e 

identifica diferentes níveis de acordo com as colorações e presença/ausência de fragmentos de 

conchas e nanofósseis (Wefer et al., 2001). 

 Para este trabalho, os dados granulométricos dos testemunhos S03 e GeoB6211-2 

foram classificados de acordo com a escala granulométrica de Wentworth (1922), de 

assimetria e curtose de Folk e Ward (1957), e com as classificações sedimentológicas de 

Shepard (1954), classificação da escala phi de Krumbein (1936) e de selecionamento dos 

grãos de Folk & Ward (1957). Foram então representados em tabelas e em gráficos de 

parâmetros granulométricos e estatísticos versus profundidade. 

 

6.3.    Análises Químicas dos Sedimentos 

 

 As análises químicas elementares, de carbonatos, carbono orgânico, carbono 

inorgânico e de carbono e nitrogênio totais dos sedimentos dos testemunhos S03 e 



38 
 

GeoB6211-2 foram executadas por seus respectivos pesquisadores responsáveis. Descrições 

das metodologias empregadas por eles podem ser também encontradas em Chiessi (2008); 

Chiessi et al. (2008, 2009); Sallun et al. (2012); e nos relatórios dos projetos vinculados a 

esses dois testemunhos (Projetos I e II). 

 Para o testemunho S03, os elementos-traço foram medidos com o uso de espectômetro 

de massa com plasma acoplado (ICPMS), os elementos maiores com a utilização de 

fluorescência de raios-X (XRF), e o conteúdo de carbonatos (% CaO) estimado por perda de 

peso em ignição (LOI) a 1000°C, após dissolução da amostra em ácido hidroclorídrico, de 

acordo com Gross (1971), no Laboratório SGS da GEOSOL (Sallun et al., 2012). Já para o 

testemunho GeoB6211-2, os elementos químicos foram obtidos por meio da utilização do 

Avaatech X-ray fluorescence core scanner (XRF-CS), e os teores de CaCO3 foram calculados 

por meio da equação de Müller et al. (1994): [CaCO3 = 8,33*(Ctotal-Corg.)], com resultados 

expressos na forma de porcentagens-peso para sedimento salt-free, na Universidade de 

Bremen, Alemanha. 

 Para este trabalho, foram utilizados os elementos químicos alumínio (Al), cálcio (Ca), 

ferro (Fe), potássio (K) e titânio (Ti), obtidos em porcentagem (testemunho S03) e em 

contagens por segundo (testemunho GeoB6211-2). Os elementos Ca, Fe, K e Ti foram 

normalizados pelo elemento de referência Al, para anular as diferenças de distribuição dos 

elementos químicos devido a diferenças no tamanho dos grãos (Araújo et al., 2002; Herut e 

Sandler, 2006). Em seguida, foram elaboradas as razões elementares Ti/Ca e Fe/K para 

determinar possíveis modificações nos padrões climático-ambientais. A razão Ti/Ca foi 

utilizada especialmente como indicadora da fonte dos sedimentos presentes nos testemunhos 

S03 e GeoB6211-2 (se predominantemente continentais ou marinhas). A razão Fe/K foi 

utilizada como indicadora de diferentes áreas ou períodos climáticas no continente americano, 

especialmente para indicar períodos mais secos ou mais chuvosos nas áreas-fonte dos 

sedimentos (Govin et al., 2012). 

 Para correção de efeitos de diluição de CaCO3 por sedimentos terrígenos no 

testemunho GeoB6211-2, calculou-se o fluxo de CaCO3, dado pela fórmula: 

  

Fluxo CaCO3 = (%CaCO3*taxa de sedimentação*densidade do sedimento seco)/100 (Naidu e 

Malmgren, 1999) 

 

 Para o emprego dessa fórmula, os valores de densidade do sedimento seco e da taxa de 

sedimentação utilizados foram os obtidos por Chiessi (2008). Para evitar aumento do erro de 
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cálculo, foram medidos valores de fluxo de CaCO3 apenas para os intervalos com idades 

radiocarbônicas medidas. 

 A classificação desses testemunhos analisados de acordo com a quantidade de 

carbonatos presentes em seus sedimentos baseou-se em Larssoneur et al. (1977), modificado 

por Dias (1996). 

 Para a análise do carbono total (Ctotal), carbono orgânico (Corg). e nitrogênio total 

(Ntotal) dos dois testemunhos (S03 e GeoB6211-2) cada amostra foi liofilizada e moída. Para o 

testemunho S03, essas amostras foram submetidas à combustão em analisador elemental ECS 

4010 (Costech Analytical) e os gases resultantes medidos por espectômetro de massa Delta 

Plus XP (ThermoFinnigan), no Stable Isotope Core Laboratory da Washington State 

University, EUA. As estimativas elementares de Ctotal e Ntotal foram calculadas de uma 

correção multi-ponto com a utilização de acetanilida. Já para o testemunho GeoB6211-2 essas 

leituras foram feitas em aparelho analisador Heraeus CHN-O-Rapid Elemental Analyzer, na 

Universidade de Bremen, Alemanha. Para o testemunho S03, o Cinorg. foi removido com três 

lavagens sucessivas das amostras em ácido fosfórico 3N. As porcentagens de carbono 

inorgânico (%Cinorg), para os dois testemunhos, foram obtidas pela subtração das porcentagens 

de carbono total pelas de carbono orgânico. 

 Neste trabalho, as porcentagens de Corg. e Ntotal foram utilizadas para confecção da 

razão C/N, que permite que se estabeleça a origem da matéria orgânica presente nos 

sedimentos analisados (e.g., origem marinha, mista ou continental), já que organismos com 

ciclos fotossintéticos diferentes possuem valores dessa razão distintos. Os valores 

considerados discriminantes para essa razão estão de acordo com Bordwosky (1965) apud 

Yoshikazu e Massumoto (2001) e com Stein (1991). 

 

6.4.    Análises isotópicas de sedimentos e de testas de foraminíferos 

 

 As análises isotópicas de δ18O e δ13C de sedimentos do testemunho S03 e de testas de 

foraminíferos do testemunho GeoB6211-2 foram executadas por seus respectivos 

pesquisadores responsáveis. Descrições mais criteriosas das metodologias empregadas por 

eles podem ser encontradas em Chiessi (2008); Chiessi et al. (2008, 2009); Sallun et al. 

(2012); e nos relatórios dos projetos vinculados a esses dois testemunhos (Projetos I e II). 

 No testemunho S03 foram realizadas análises isotópicas de δ13C em amostras de solo. 

As subamostras referentes a essas análises foram enviadas ao Stable Isotope Core Laboratory 

da Washington State University, EUA, onde foram preparadas, e submetidas à combustão em 
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analisador elemental ECS 4010 (Costech Analytical). Os gases resultantes foram medidos por 

espectômetro de massa Delta Plus XP (ThermoFinnigan). Os resultados finais foram 

calculados com correção de três pontos que consiste em executar padrões calibrados a um 

conjunto internacional de materiais de referência. A precisão típica da análise foi de <0,2‰l 

(1DS). 

 Para este trabalho, os valores de δ13C dos sedimentos do testemunho S03 foram 

considerados para avaliação da origem da matéria orgânica de acordo com Lamb et al. (2006) 

(Fig.18). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 18: Valores típicos de δ13C e Corg./Ntotal para origem da matéria orgânica em ambientes costeiros. COP: 
carbono orgânico particulado. COD: carbono orgânico dissolvido. Retirado de Lamb et al. (2006). 

 

 No testemunho GeoB6211-2, valores de δ18O e δ13C foram obtidos em testas de duas 

espécies planctônicas (Globigerinoides ruber white s.s.; e Globorotalia inflata) e de uma 

espécie bentônica (Uvigerina bifurcata). Para tanto, foram triadas em torno de 10 testas por 

amostra de cada uma dessas três espécies, com tamanhos (250-350µm para G. ruber, 350-

500µm para G. inflata e 500-650µm para U. bifurcata) e estágio ontogenético específicos, 

para cada amostra de fração >0,125mm obtida a cada 1cm do testemunho GeoB6211-2 

(Chiessi et al., 2008, 2009). As testas triadas foram analisadas nos laboratórios da 

Universidade de Bremen, Alemanha. Os resultados encontrados foram parte do trabalho de 
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doutorado do Prof. Dr. Cristiano M. Chiessi e foram gentilmente cedidos por ele. 

Adicionalmente, utilizou-se dados de δ18O Globigerinoides ruber white do testemunho 

GeoB6211-1 como complementares aos primeiros 17cm do testemunho GeoB6211-2 

(Chiessi, com. pess.). 

 Em geral, quanto maior for o valor do δ13C em testas da espécie planctônica 

Globigerinoides ruber, maior a produtividade primária oceânica da região onde ele vive 

(Spero e Williams, 1988). Os valores de δ13C G. ruber (white) do testemunho GeoB6211-2 

(Chiessi et al., 2008) foram utilizados neste estudo como indicadores do aporte de nutriente 

lábil às águas superficiais na região do testemunho GeoB6211-2. Entretanto, observou-se com 

cautela a exportação dessa produtividade primária marinha ao substrato oceânico, devido à 

complexidade envolvida na exportação de nutrientes entre a superfície e o fundo marinhos, 

conforme indicado por Rühlemann et al. (1999) e Nadon e Himmelman, (2006). Levou-se 

ainda em consideração que a matéria orgânica (M.O.) mais lábil que atingiu o substrato do 

Cone do Rio Grande entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. pode ter sido trazida pelas correntes 

de fundo que banharam essa região marinha no intervalo de tempo estudado.  

 Já os valores de δ18O desta mesma espécie foram utilizados para o cálculo dos valores 

de δ18Oivc-sw, indicador das paleossalinidades superficiais do local de coleta do testemunho 

GeoB6211-2, conforme descrito na seção seguinte deste capítulo (item 6.5). 

 Valores de δ18O e δ13C da espécie planctônica G. inflata foram utilizados para que se 

pudesse comparar as mudanças das paleotemperaturas e paleossalinidades superficiais do 

local de coleta do testemunho GeoB6211-2 com aquelas que Chiessi et al. (2008) 

encontraram para a profundidade da termoclina permanente dessa mesma região, entre 

19.0000 e 10.000 anos cal A.P. 

 

6.5.    Mg/Ca em testas da espécie planctônica Globigerinoides ruber (white, s.s.) 

 

 Executou-se triagem para a análise química de Mg/Ca das testas de G. ruber (white, 

s.s.), na qual em torno de 40 testas da espécie planctônica G. ruber (white, s.s.), sem inclusões 

ou incrustações, inteiras, e com tamanho entre 250 e 350µm foram retiradas de 223 amostras 

obtidas ao longo do testemunho GeoB6211-2. Devido à diferença na taxa de sedimentação, as 

amostras entre 17 e 124 cm de profundidade do testemunho foram tomadas de 1 em 1cm e as 

amostras entre 124 e 548 cm foram coletadas de 4 em 4 cm. Para os primeiros 17 cm, foram 

obtidos 11 valores de Mg/Ca G. ruber (White, s.s.) do testemunho GeoB6211-1. As testas 
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selecionadas foram limpas e mensuradas no Laboratório de Preparação de Amostras do 

Departamento de Geociências da Universidade de Bremen, Bremen, Alemanha. 

 A metodologia empregada para preparação e mensuração das amostras seguiu Barker 

et al. (2003), com pequenas modificações indicadas em Groeneveld e Chiessi (2011). Em 

cada amostra, 40 testas bem preservadas e com tamanhos entre 250-350 µm da espécie G. 

ruber (white, s.s.) foram coletadas e gentilmente quebradas. Os fragmentos de cada amostra 

foram submetidos à limpeza ultrasônica. Cada limpeza ultrassônica foi alternada com 

lavagens em água Seralpur (desionizada) e metanol. As amostras foram oxidadas, e a 

oxidação foi neutralizada com múltiplas lavagens em água Seralpur. Em seguida, foram 

transferidas para frascos limpos e lixiviadas com ácido fraco (0,001 M QD HNO3). Foram 

então dissolvidas em 0,075 M QD HNO3 e centrifugadas durante 10 minutos (6000rpm) para 

exclusão de qualquer partícula insolúvel remanescente. Por fim, o sobrenadante foi diluído em 

água Seralpur. 

 As amostras limpas e diluídas foram submetidas à análise no ICP-OES (Perkin Elmer 

Optima 3300RL com amostrador automático e nebulizador ultrasônico U-5000AT, Cetac 

Technologies Inc.). A precisão instrumental do ICP-OES foi monitorada pela análise de uma 

solução padrão in-house com Mg/Ca de 3,05 mmol/mol, depois de cada cinco amostras 

(desvio padrão de longo prazo de 0,032 ou 0,80%). A precisão analítica baseada em três 

medições repetidas de cada amostra foi de 0,29% para o Mg/Ca. Os elementos Mn e Al foram 

analisados para verificar a presença de contaminação nas testas. Cada valor obtido de Mg/Ca 

representa a média de 3 análises replicadas da mesma amostra. O padrão internacional 

ECRM752-1 (Greaves et al., 2008) também foi analisado para validar os resultados. 

 A equação de Anand et al. (2003) foi utilizada para a aquisição das paleotemperaturas 

da superfície marinha baseadas em Mg/Ca (Mg/Ca SST) entre 19.000 anos cal A.P. e o 

Presente a partir dos valores obtidos de Mg/Ca nas testas da espécie G. ruber (white, s.s.): 

 

Mg/Ca (G. ruber) = 0,45 exp0,09*SST, onde SST = temperatura superficial do mar. 

 

 Esta equação foi escolhida por ter sido construída a partir de amostras do Oceano 

Atlântico, por possuir metodologia similar à utilizada neste trabalho, e por mostrar valores de 

SST nas amostras mais superficiais do testemunho GeoB6211-2 condizentes àquelas 

encontradas para a superfície do atlântico atuais na região de estudo. 
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 Para a obtenção das salinidades superficiais marinhas (SSS), os valores de δ18Oc G. 

ruber (VPDB) fornecidos pelo Prof. Dr. Cristiano Chiessi foram tratados de acordo com a 

equação de Mulitza et al (2003) para a obtenção dos valores de δ18Osw (‰VSMOW): 

 

Mg/Ca SST = -4,44 (δ18Oc-δ18Osw) +14,20, onde: 

 

Mg/Ca SST = temperatura Mg/Ca obtida para testas de G. ruber; δ18Oc = δ18O calcita e δ18Osw 

= δ18O da água do mar. 

 

 A equação de Mulitza et al. (2003) foi escolhida devido a ter sido construída a partir 

de amostras do Oceano Atlântico, por possuir metodologia harmônica com a utilizada neste 

trabalho, e por mostrar valores de SSS nas amostras mais superficiais do testemunho 

GeoB6211-2 condizentes àquelas encontradas para a superfície do atlântico atuais na região 

de estudo. 

 As considerações de Hut (1987) e Schrag et al. (2002) foram então aplicadas para 

obter os valores de δ18Osw com as correções do volume global do nível do mar e do gelo, ou 

seja, de δ18Oivc-sw (‰VSMOW), aqui utilizado como indicador das paleosalinidades 

superficiais (SSS) da região de coleta do testemunho GeoB6211-2. A curva de variação do 

volume de gelo continental utilizada para obter δ18Oivc-sw foi a de Lambeck e Chappell (2001). 

 

6.6.    Análises Microfaunísticas 

 

 As análises microfaunísticas constaram do estudo das associações de foraminíferos 

bentônicos encontradas ao longo dos testemunhos S03 e GeoB6211-2 e foram efetuadas nos 

laboratórios de Micropaleontologia (LabMicro), Petrografia (LabPetro) e Microscopia 

Eletrônica de Varredura (LabMev) do Instituto de Geociências da Universidade de São Paulo 

(IGc-USP). Os mesmos critérios foram utilizados para os dois testemunhos. 

 Foram analisadas 35 amostras do testemunho S03, das quais 23 amostras possuíam 

conteúdo microfaunístico. As 23 amostras analisadas correspondem ao intervalo temporal 

entre 9.400 e 8.385 anos cal A.P. Já para o testemunho GeoB6211-2, foram analisadas 45 

amostras correspondentes à parte do intervalo da Última Deglaciação (19.000 a ~14.000 anos 

cal A.P.) para o estudo das associações de foraminíferos bentônicos. 
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 Inicialmente, efetuou-se tratamento laboratorial visando separar os foraminíferos do 

sedimento. Para tanto, 10cm³ de sedimento foram retirados a cada 10 cm no testemunho S03 e  

1g de sedimento seco foi retirado a cada 10 cm do testemunho GeoB6211-2. Cada amostra 

retirada de seu respectivo testemunho foi lavada com água corrente em peneiras de 0,500, 

0,125 e 0,062mm. As frações retidas nas peneiras foram secas em estufa a 60oC e submetidas 

à flotação em tricloroetileno (C2HCl3) (Schröder et al., 1987; Scott et al., 2001). Uma 

primeira análise efetuada em cada uma das frações permitiu notar-se a presença de testas de 

foraminíferos bentônicos em todas elas. Dessa forma, decidiu-se triar as amostras 

integralmente (i.e., as três frações 0,062 + 0,125 + 0,500 mm foram somadas para a realização 

da triagem). 

 Procedeu-se então à obtenção de 200 espécimes bentônicos para os testemunhos S03 e 

GeoB6211-2, independentemente de tamanho, coloração ou grau de fragmentação das testas, 

com a utilização de lupa Zeiss Stemi SV11. Amostras com mais de 200 testas foram 

quarteadas por meio de microquarteador até que se atingisse aproximadamente a quantidade 

necessária de testas. Amostras com quantidades de testas inferiores a 200 espécimes foram 

triadas integralmente. As testas triadas foram fixadas com goma adragante em porta-

foraminíferos (i.e., lâminas quadriculadas de fundo escuro) (Schröder et al., 1987; Scott et al., 

2001). 

 Em uma segunda etapa, as testas triadas nos dois testemunhos foram identificadas com 

a utilização de lupa Zeiss Stemi VS11, de acordo com Semensatto Jr. et al. (2008), Loeblich e 

Tappan (1964, 1988), Boltovskoy et al. (1980), com o World Modern Foraminifera Database 

(Hayward et al., 2011) e com exemplares da coleção micropaleontológica do IGc-USP. 

 Foram calculadas a densidade (número de testas/cm3 para o testemunho S03 e número 

de testas/1g de sedimento seco para o testemunho GeoB6211-2) e a riqueza (número de 

espécies/amostra), para se classificar as associações de foraminíferos bentônicos quanto à 

abundância de testas e de espécies por amostra. 

 A diversidade de Shannon-Wiener (H’, de Shannon e Weaver, 1999) foi obtida por 

meio da fórmula: 

 

H’ = -Σpi Log pi, onde: 

 

 pi = proporção da espécie em relação ao número total de espécies da amostra. 
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 Já a equitabilidade de Pielou (J’, de Pielou, 1969) foi obtida por meio da fórmula: 

  

J’ = H’/ Log S, onde: 

 

 H’ = diversidade de Shannon-Wiener e S= número total de espécies da amostra. 

para expressar a maneira pela qual os indivíduos de uma mesma amostra se distribuíram entre 

si (J’), e como essa correlação se deu em relação à riqueza da amostra (H’). O índice Benthic 

Foraminiferal Accumulation Rate (BFAR, de Herguera e Berger, 1991) foi calculado para 

determinar se as modificações nas taxa de sedimentação influenciaram o acúmulo de testas 

nas amostras do testemunho GeoB6211-2 por meio da fórmula: 

 

BFAR = D*TS*DSS, onde: 

 

 D = densidade de foraminíferos por amostra (número de foraminíferos/1g sedimento seco), 

TS = taxa de sedimentação do testemuho GeoB6211-2 (cm/ka) e DSS = densidade de 

sedimento seco do testemunho GeoB6211-2 (g/cm3). 

 

 As espécies encontradas foram classificadas quanto às suas indicações 

paleoambientais (e.g., Buzas, 1968; Murray, 1991; Kitazato, 1994; Baas et al., 1998; Badawi 

et al., 2005; Duleba et al., 2005; Langezaal et al., 2006; Semensatto-Jr et al., 2008; Basak et 

al., 2009). 

 Para o testemunho S03, as espécies identificadas foram agrupadas em indicadoras de 

águas mais rasas, costeiras (AC), e de águas mais profundas, francamente marinhas (AT e 

ACAS); em porcentagens de espécies representativas de águas de salinidades euhalinas 

(>30‰); polihalinas/mesohalinas (30-5‰) e oligohalinas/limnéticas (5-0,5‰/<0,5‰). 

 Para o testemunho GeoB6211-2, as espécies encontradas foram agrupadas em espécies 

bentônicas (% bentônicos) e planctônicas (% planctônicos) em todo o testemunho. A razão 

planctônicos/bentônicos (razão P/B, de acordo com Culver, 1988 e Smart, 2002) foi utilizada 

para determinação de diferenças na profundidade da coluna de água do mar. Segundo Culver 

(1988) e Smart (2002), quanto mais profunda a coluna de água e mais afastada da costa 

estiver a amostra analisada, maior a porcentagem de foraminíferos planctônicos em relação à 

de foraminíferos bentônicos. A razão P/B foi calculada em porcentagem para este trabalho. 

Para tanto, utilizou-se a fórmula: 
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Razão P/B = [(número total de planctônicos/número total de planctônicos + bentônicos)*100] 

 

 Para o intervalo compreendido entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P., apenas espécies 

bentônicas foram analisadas no testemunho GeoB6211-2. Para este intervalo temporal, as 

espécies de foraminíferos bentônicos foram agrupadas em espécies pertencentes à epifauna 

(espécies que vivem sobre os sedimentos), infauna (aquelas que vivem no sedimento) e 

epifauna-infauna (aquelas capazes de habitar os dois ambientes), para determinar se a 

oscilação do nível marinho influenciou as associações no talude continental. 

 Os índices Benthic Foraminifer High Productivity Index (BFHP, segundo Martins et 

al., 2007) e Benthic Foraminiferal Oxygen Index (BFOI, segundo Kaiho, 1991, 1994; 

modificado por Baas et al., 1998) foram calculados para as associações de foraminíferos 

bentônicos dos dois testemunhos. Para se calcular o índice BFHP, indicador do acúmulo de 

matéria orgânica (M.O.) nos sedimentos, espécies típicas do acúmulo de matéria orgânica no 

meio foram agrupadas nos dois testemunhos. Para o cálculo do índice BFOI, indicador dos 

graus de oxigenação do meio, as espécies de ambos os testemunhos foram agrupadas em 

típicas de ambientes disaeróbicos/subóxicos (0,1 a 1,5 ml/L de O2; Baas et al., 1998) e 

oxigenados (>1,5 ml/L de O2; Baas et al., 1998). O índice BFOI foi obtido por meio da 

fórmula: 
 

BFOI = [100*(O/ O+D)], onde: 

 
 

O = número de espécies típicas de ambiente oxigenado, e D = número de espécies típicas de 

ambiente disóxico. 

 

 Para confirmar a validação da utilização desse índice nos dois ambientes marinhos 

considerados neste trabalho, as espécies utilizadas para a soma de óxicas e disaeróbicas foram 

avaliadas criteriosamente. Espécies de afinidade desconhecida ou dúbia foram descartadas. 

Para o testemunho GeoB6211-2, apenas espécies acima de 125mm foram consideradas, para 

evitar a interferência daquelas que pudessem ser alóctones ao sítio de estudos. 

 As espécies utilizadas para a obtenção desses dois gráficos são listadas a seguir. 
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Espécies Disaeróbicas Espécies Óxicas Espécies típicas de matéria orgânica
(ambientes disaeróbicos/subóxicos) (ambientes óxicos) (M.O.) (Ambiente rico em nutrientes)

Ammonia parkinsoniana Cibicides dispars Bolivina alata
Ammonia tepida Cibicides kullenbergi Bolivina doniezi
Bolivina doniezi Cibicides refulgens Bolivina pulchella
Bolivina alata Cibicidoides pseudohungerianus Bolivinellina translucens

Bolivina pulchella Fissurina laevigata Brizalina subaenariensis
Bolivinellina translucens Gyroidina altiformis Brizalina striatula
Brizalina subaenariensis Hanzawaia boweana Bulimina elongata

Bulimina elongata Lagena laevis Bulimina marginata
Bulimina marginata Lagena striata Buliminella elegantissima

Buliminella elegantissima Lobatula lobatula Cassidulina laevigata
Brizalina striatula Miliolinella subrotunda Globocassidulina minuta

Cassidulinoides brasiliensis Pararotalia cananeiaensis Cassidulinoides brasiliensis
Cribroelphidium poeyanum Poroeponides lateralis Cribroelphidium poeyanum

Elphidium advenum limbatum Pyrgo murhina Elphidium advenum limbatum
Elphidium discoidale Pyrgo nasuta Elphidium discoidale
Elphidium excavatum Pyrgo ringens Elphidium excavatum
Eponides repandus Pyrgo subsphaerica Fursenkoina pontoni
Fursenkoina pontoni Pyrgo williamsoni Globobulimina pacifica

Globocassidulina minuta Quinqueloculina atlantica Hopkinsina pacifica
Globobulimina pacifica Quinqueloculina lamarckiana Melonis barleeanus

Melonis barleeanus Quinqueloculina milletti Nonionella atlantica
Nonionella atlantica Quinqueloculina patagonica Nonionella auris

Nonionella auris Rosalina williamsoni Nonionella opima
Nonionella opima Triloculina sp. Nonionellina  labradorica

Nonionellina  labradorica Nonion depressulus
Nonion depressulus Nonionoides grateloupi

Nonionoides grateloupii Pseudonion pulchella
Pseudononion pulchella Stainforthia concava

Rutherfordoides rotundiformis Textularia agglutinans
Stainforthia concava Uvigerina bifurcata
Uvigerina bifurcata Uvigerina peregrina
Uvigerina peregrina Uvigerina striata

Uvigerina striata

Tabela 1: Espécies de foraminíferos bentônicos utilizadas para a confecção do índice BFOI. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 O estudo morfométrico agrupou as testas identificadas nos dois testemunhos em 

pequenas (<125 µm), médias (125 – 250 µm), grandes (250 – 500 µm) e macro (> 500 μm) de 

acordo com a escala granulométrica de Wentworth (1922). Para tanto, cada uma das testas das 

espécies bentônicas dos dois testemunhos foi fotografada por câmara digital acoplada em 

microscópio estereoscópico (Lupa Zeiss Stemi SV11) e medidas com a utilização do 

analisador de imagens AnalySis. 

 A análise tafonômica foi realizada para que se pudesse avaliar até que ponto os 

processos post mortem teriam afetado as associações de foraminíferos bentônicos fósseis e 

sub-fósseis, desde sua deposição até sua coleta para análise. Segundo Bekeley (2009), este 

estudo é importante devido ao fato de que esses processos podem (ou não) modificar o 

registro fossilífero, bem como as indicações paleoambientais que eles fornecem. 

 Nesse estudo, as características tafonômicas das testas dos foraminíferos bentônicos 

dos testemunhos S03 e GeoB6211-2 foram observadas em lupa binocular Zeiss Stemi SV11 e 

por meio de microfotografias obtidas em microscópio eletrônico de varredura (MEV). Essa 
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análise levou em consideração adaptações dos aspectos considerados nos trabalhos de 

Mayklem (1967), Brett e Baird (1986), Martin e Lidell (1991), Duleba (1994) e Berkeley et 

al. (2007). 

 Esses aspectos se resumiram às análises de coloração e dos graus de fragmentação das 

testas. Quanto à coloração, verificou-se a impregnação e/ou preenchimento das testas. Elas 

foram agrupadas em brancas (sem nenhum tipo de impregnação e/ou preenchimento), 

douradas (com impregnação e/ou preenchimento por minerais de coloração dourada), pretas 

(com preenchimento e/ou impregnação por minerais de coloração preta) e acastanhadas (com 

impregnação por coloração acastanhada). 

 Como não foram realizadas análises químicas para identificação dos minerais e/ou 

compostos que preenchiam e/ou impregnavam as testas, optou-se por denominá-los 

genericamente de “monossulfeto de ferro (FeS)”, quando as testas tiveram coloração preta, de 

“sulfeto de ferro (FeS2)”, quando apareceram douradas, e de “hidróxido de ferro”, quando sua 

coloração foi acastanhada. Essa classificação genérica levou em conta estudos realizados por 

Mayklem, (1967) e Berner (1970). 

 Para a análise dos graus de fragmentação das testas, foram consideradas inteiras 

aquelas que não exibiram qualquer desgaste estrutural externo visível. Testas parcialmente 

fragmentadas foram aquelas que apresentaram estrutura externa desgastada com até 50% de 

seu tamanho original, e puderam ser classificadas em nível genérico. Fragmentos constituíram 

testas destruídas em mais de 50% de sua estrutura original, o que impediu a classificação do 

espécime inclusive em nível genérico. Como agentes responsáveis pelo desgaste e/ou 

destruição das testas, foram considerados aqui os processos post mortem de abrasão, 

bioerosão e corrosão/dissolução. 

 Processos de abrasão seriam causados por atritos externos, resultando na fragmentação 

das testas. A bioerosão, pela ação de organismos que se alimentariam das testas, resultando 

em orifícios originalmente arredondados nas mesmas. E a corrosão/dissolução seria causada 

por processos químicos, resultando em fragilização das testas. Optou-se por considerar a 

frequência de cada processo separadamente. Dessa forma, quando uma testa apresentava mais 

de um desses processos post mortem, cada um deles foi considerado para a caracterização 

final dos processos responsáveis pelo desgaste das testas. 

 Alguns espécimes triados dos dois testemunhos foram escolhidos para serem 

fotografados em microscópio eletrônico de varredura (MEV) para auxílio na identificação 

taxonômica e da caracterização dos processos tafonômicos encontrados nas associações (Lea, 

1999; Sen Gupta, 1999). 
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 Por fim, realizou-se análise estatística de agrupamento modo-R (espécies vs. espécies) 

para agrupar as associações de foraminíferos bentônicos em diferentes grupos nos 

testemunhos S03 e GeoB6211-2. Para esta análise, a distância euclidiana e o método de 

agrupamento de Ward (Everitt et al., 2011) foram aplicados a todas as espécies encontradas 

no testemunhos S03 e às 22 espécies mais abundantes do testemunho GeoB6211-2. A análise 

estatística foi efetuada por meio do software Minitab 15 for Windows. 

 Os diferentes grupos encontrados pela análise estatística de agrupamento modo-R 

foram denominados “Associações”. Suas paleoindicações basearam-se nos trabalhos de Bandi 

(1953); Boltovskoy (1959); Boltovskoy e Lena (1971); Corliss (1985, 1991); Brönnimann 

(1988); Caralp (1989); Cassel e Sen Gupta (1989); Walton e Sloan (1990); Alve, (1991 apud 

Le Cadre e Debenay 2006); Boltovskoy et al. (1991); Murray (1991); Mackensen et al. 

(1993); Yanko (1994, apud Le Cadre e Debenay 2006); Alve e Bernhard (1995); Jorissen et 

al. (1995); Thomas et al. (1995); Sen Gupta et al. (1996); Harloff e Mackensen (1996); Baas 

et al. (1998); Moodley et al. (1998); Alve (1999); Bernhard e Sen Gupta, (1999); Oliveira 

(1999); De Rijk et al. (2000); Karlsen et al. (2000, apud Sen Gupta e Platon 2006); Kennet et 

al. (2000); Li et al. (2000); Debenay et al. (2001); Mercone et al. (2001); Fontainier et al. 

(2002); Gooday e Hughes (2002); Kaminski et al. (2002); Polyak et al. (2002); Rasmussen et 

al. (2002); Bergamin et al. (2003, 2009); Scott et al., (2003); Duleba e Debenay (2003); 

Drinia et al. (2003); Eichler et al. (2003, 2004); Guilbault et al. (2003); Javaux e Scott (2003); 

Licari et al. (2003); Osterman (2003); Scott et al. (2003); Vilela et al. (2003); Frenzel et al. 

(2004); Girardeau et al. (2004); Martins e Gomes (2004); Semensatto Jr. e Dias-Brito (2004); 

Badawi et al. (2005); Duleba et al. (2005); Lançone et al. (2005); Morigi et al. (2005); 

Eberwein e Mackensen (2006); Langezaal et al. (2006); Martins et al. (2006, 2007); Sen 

Gupta e Platon (2006); Sousa et al. (2006); Thibodeau et al. (2006); Cardoso e Senra (2007); 

Jorrisen et al. (2007); Kunht et al. (2007); Diz e Francés (2008); Eichler et al. (2008); Koho et 

al. (2008); Pascual et al. (2008); Semensatto Jr. et al. (2008, 2009); Basak et al. (2009); 

Ghosh et al. (2009); Milker et al. (2009); Riveiros e Patterson (2009); De e Gupta (2010); 

Dhahri (2010); Souza et al. (2010); Zarris e Mackensen (2010); Hromic (2011); Laprida et al. 

(2011); McCarthy (2011); Van Hengstum e Scott (2011). 
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Profundidade Idade 14C (anos 
A.P.)

Idade calendário (anos cal 
A.P.) (probabilidade média)

Intervalo de Idade calendário 
(anos cal. A.P.) Elevação NRMA (m)

0.00 m 108.1±0.4 pMC Moderno - 2,63
0.10-0.12 m 280±40 305 460 to 280 2,53

2090 to 2060
2320 to 2100
4200 to 4160
4420 to 4230
4840 to 4780
4770 to 4580

0.60-0.62 m 5440±40 6205 6300 to 6190 2,03
0.80-0.82 m 6620±50 7450 7580 to 7430 1,83
0.90-0.92 m 6760±50 7575 7680 to 7560 1,73
1.00-1.02 m 6830±50 7615 7750 to 7580 1,63
1.70-1.72 7220±50 7975 7950 to 8170 0,93

2.00-2.02 m 7600±50 8375 8460 to 8350 0,63
3.00-3.02 m 7620±50 8385 8520 to 8360 -0,37

8700 to 8670
8650 to 8510
8500 to 8470

5.00-5.02 m 7970±50 8700 9010 to 8630 -2,37
5.79 m 8370±50 9400 9490 to 9280 -3,16

4.00-4.02 m 7810±50 8545

0.30-0.32 m

0.38-0.40 m 3890±40 4240

0.50-0.52 4190±40

2,32

2,25

-1,37
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CAPÍTULO 7: Resultados 
 

7.1.    Testemunho S03 
 

7.1.1. Resultados Abióticos 
 

As idades calendário obtidas para o testemunho S03 revelaram idade geológica de 

9.400 anos cal A.P. em sua base (5,79 m) (Tabela 2). 
 

Tabela 2: Idades geológicas obtidas para o testemunho S03. pMC: resultado reportado como % da referência 
padrão moderna,  indicando que o material estava vivendo nos últimos 50 anos.  NRMA (nível relativo do mar 
atual): altitude atual acima do nível médio do mar. Dados retirados de Sallun et al., (2012). 
 

 

  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 

Figura 19: Modelo de idades para o testemunho S03. Retirado de Sallun et al. (2012). As idades indicadas na 
imagem correspondem àquelas medidas para o testemunho S03 e estão expressas em anos calculados (cal A.P.). 
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 A análise granulométrica do testemunho S03 revelou predominância de sedimentos 

pelíticos, majoritariamente sílticos, muito pobremente selecionados a pobremente 

selecionados. As porcentagens de sedimentos pelíticos situaram-se entre 7,77% (7.583 anos 

cal A.P.) e 58,14% (8.500 anos cal A.P.) do total de sedimento das amostras, e as de areias, 

entre 1,05% (1.394 anos cal A.P.) e 9,80% (8.484 anos cal A.P.) do total de sedimentos das 

amostras (Tabela 3, em anexo; fig. 20). 

 Os valores do diâmetro médio dos grãos expressos em phi (ø) variaram de 4,39 a 7,58 

e foram classificados de acordo com Krumbein (1936) entre silte muito fino (de 7 a 8) e silte 

grosso (de 4 a 5) (Tabela 3, em anexo; fig. 20). A assimetria dos grãos variou de -1,27 (1.394 

anos cal A.P.) a 1,74 (8.579 anos cal A.P.). Já os valores de curtose variaram de 1,59 (8.484 

anos cal A.P.) a 5,67 (8.579 anos cal A.P.). De acordo com Folk e Ward (1957), a assimetria 

dos grãos variou entre muito negativa e muito positiva; e a curtose, entre muito leptocúrtica a 

extremamente leptocúrtica (Tabela 3, em anexo; fig. 20). 

 As porcentagens de carbonatos (% CaO) nos sedimentos do testemunho S03 se 

situaram entre 0,11 e 1,97%, em 1.576 e 8.513 anos cal A.P., respectivamente. Entre 7.607 e 

7.583 anos cal A.P. e entre 7.550 e 7.500 anos cal A.P. os valores de % CaO não foram 

determinados (Fig. 20). De acordo com as classificações de Larsonneur et al. (1977) e Dias 

(1996), esses valores indicam sedimentos litoclásticos para o testemunho S03. 

 As porcentagens de carbono orgânico (Corg.) (entre 0,7% e 3,98%) seguiram a mesma 

tendência dos valores de nitrogênio total (Ntotal) (entre 0,05% e 0,17%) entre a base e 

aproximadamente 486 anos cal A.P. Nos primeiros 486 anos cal. A.P. do testemunho S03, os 

valores de Corg. aumentaram e os de Ntotal, diminuíram (Fig. 20). 

 A razão C/N mostrou valores entre 11,10 e 24,92, ou seja, sua origem variou entre 

mista (i.e., marinha e continental) e continental. Seus valores demonstraram tendência geral 

de aumento até 8.376 anos cal A.P., onde atingiram seu maior valor. Sequencialmente, 

diminuíram até 4.320 anos cal A.P., onde alcançaram seu menor valor e, dessa profundidade 

ao topo do testemunho, tornaram a aumentar (Fig. 20). Os valores de δ13C encontrados ao 

longo do testemunho S03 variaram entre -24,1 (8.685 anos cal A.P.) e -26,8 (2.120 anos cal 

A.P.) (Fig. 20). De acordo com Lamb et al. (2006), esses valores, em conjunto com os valores 

da razão C/N, indicaram origem tanto terrestre quanto marinha para a matéria orgânica que 

atingiu os sedimentos do MJI, corroborando os resultados da razão C/N (Fig. 18).   
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Figura 20: Dados de granulometria (% total de areias e % total de pelitos), diâmetro médio em escala phi (ø), assimetria (SK1), curtose (KG), porcentagem de carbonatos 
(%CaO), porcentagens de carbono orgânico (Corg) e nitrogênio total (Ntotal) do testemunho S03. ENRM- elevação em relação ao nível médio do mar atual. A- areia. P- 
pelíticos. KG- curtose. SK1- assimetria. Modelo de idades retirado de Sallun et al. (2012). NRMA- nível relativo do mar atual. Dados estratigráficos, granulométricos e 
químicos originais cedidos por Sallun et al. (2012) e Suguio et al. (2008). 
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 Dentre os elementos químicos analisados no testemunho S03, o alumínio (Al) foi o 

único que mostrou valores (entre 0,57 e 3%) que tiveram tendência geral de aumento rumo ao 

topo do testemunho. Os valores normalizados dos elementos cálcio (Ca, entre 0,006 e 1,579), 

ferro (Fe, entre 0,600 e 2,794) e potássio (K, entre 0,075 e 0,515) tiveram tendência ao 

decréscimo da base do testemunho até em torno de 2.500 anos cal A.P., a partir de quando 

apresentaram leve tendência crescente rumo ao topo do testemunho. Os valores do elemento 

titânio (Ti, entre 0,008 e 0,020) aumentaram até 5.266 anos cal A.P., diminuíram até 1.213 

anos cal A.P. e voltaram a aumentar até o topo do S03. (Tabela 4, Fig. 21). 

 A razão Ti/Ca foi obtida apenas em alguns intervalos deposicionais do testemunho. 

Nesses intervalos, essa razão demonstrou menores valores (entre 0,008 e 0,444) entre a base 

do testemunho e 6.329 anos cal A.P. Já entre 486 anos cal A.P. e 108 anos cal A.P., seus 

valores aumentaram ficando entre 3 e 1,5, respectivamente (Tabela 4, Fig. 21). 

 Já a razão Fe/K, mostrou valores entre 5,29 (em 8.687 anos cal A.P.) e 25,55 (em 

4.320 anos cal A.P.). Seus valores aumentaram até 4.320 anos cal A.P. e diminuíram a partir 

dessa idade, rumo ao topo do testemunho (Tabela 4, Fig. 21). 

 Em 8.789; 8.385; 7.575; 6.827 e 6.205 anos cal A.P. e entre 4.320 e 4.200 anos cal 

A.P., os elementos químicos apresentaram picos de aumento ou diminuição consideráveis no 

testemunho S03 (Fig. 21). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
Figura 21: Valores dos elementos químicos obtidos ao longo do testemunho S03. Os valores originais cedidos 
por Sallun et al. (2012) foram normalizados pelo elemento Al. NRMA: nível relativo do mar atual. Modelo de 
idades obtido de Sallun et al. (2012). 
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7.1.2. Resultados Microfaunísticos 

 

 Associações de foraminíferos bentônicos foram encontradas nos intervalos de idade de 

9.400 anos cal A.P. a 8.894 anos cal A.P.; de 8.656 anos cal A.P. a 8.641 anos cal A.P.; em 

8.610 anos cal A.P. e de 8.579 anos cal A.P. a 8.500 anos cal A.P. (Tabela 5, em anexo).  

 As densidades dessas associações, entretanto, não foram abundantes, e não atingiram a 

quantidade de testas considerada padrão para análise microfaunística, isto é, 200-300 

espécimes por amostra. O intervalo deposicional de maior densidade de testas, equivalente à 

8.685 anos cal A.P., apresentou 264 testas. Nos intervalos de menor densidade, equivalentes 

às idades de 8.894; 8.449 e 8.385 anos cal A.P., foram encontradas 84 testas (Tabela 5, em 

anexo). 

 A densidade das testas de foraminíferos bentônicos foi baixa entre 9.400 e 8.894 anos 

cal A.P., com média de 87,9 testas por 10 cm3 de sedimento (Fig. 22). Em 8.656 anos cal A.P. 

as associações de foraminíferos bentônicos tiveram sua maior densidade. Essa densidade se 

reduziu em aproximadamente 33% nos ~15 anos seguintes, até 8.641 anos cal A.P. (Fig. 22) 

Foraminíferos bentônicos ocorreram novamente em 8.610 anos cal A.P., com densidade de 85 

testas em 10 cm3 de sedimento. Entre 8.579 e 8.385 anos cal A.P., a densidade demonstrou 

tendência geral de queda, com média de 94 testas por 10cm3 de sedimento (Fig. 22). Entre 

8.894 e 8.656; entre 8.641 e 8.610 e entre 8.610 e 8.563 anos cal A.P., não ocorreram 

associações de foraminíferos bentônicos nas amostras do testemunho S03 (Tabela 5, em 

anexo; fig. 22). 

 O índice de Equitabilidade de Pielou (J’) mostrou valores entre 0,0001 (em 8.465 e em 

8.401 anos cal A.P.) e 1,0 (em 8.894; 8.516 e 8.433 anos cal A.P.). Entre 8.579 e 8.385 anos 

cal A.P., seus valores sofreram variações maiores (Fig.22). 

 A riqueza das espécies teve valores entre 1 (em 9.338; 9.072; 8.465; 8.433 e 8.401 

anos cal A.P.) e 20 (em 8.656 anos cal A.P.). Ela demonstrou tendência geral de aumento 

entre 9.338 e 8.983 anos cal A.P, e teve média de 3,4 espécies por amostra entre 9.400 e 8.894 

anos cal A.P. (Fig. 22). Entre 8.656 e 8.641 anos cal A.P. seus valores diminuíram dez vezes 

(passaram de 20 espécies para 2 espécies por amostra). Em 8.610 houve apenas duas espécies 

diferentes de foraminíferos bentônicos nos sedimentos do testemunho S03 (Fig. 22). Entre 

8.579 e 8.385 anos cal A.P., a riqueza teve tendência geral de diminuição (Fig. 22), e 

apresentou média de 4,9 espécies por amostra. 

 O índice de diversidade de Shannon-Wiener (H’) variou entre 0,001 (em 9.338; 9.072; 

8.465 e 8.401 anos cal A.P.) e 2,316 em 9.400 anos cal A.P. Os valores desse índice seguiram 
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similarmente as tendências de aumento e diminuição dos valores de riqueza de espécies do 

testemunho S03 (Fig.22). 

 Os foraminíferos bentônicos mostraram tendência de aumento do equilíbrio de suas 

associações entre 9.338 e 9.213 anos cal A.P.; entre 8.465 e 8.433 anos cal A.P. e entre 8.401 

e 8.385 anos cal A.P. (tarjas azuis na fig. 22). Já entre 9.213 e 9.160 anos cal A.P., entre 8.656 

e 8.641 anos cal A.P.; entre 8.579 e 8.563 anos cal A.P.; entre 8.500 e 8.465 anos cal A.P.; e 

entre 8.433 e 8.401 anos cal A.P. as associações mostraram tendência à diminuição desse 

equilíbrio (tarjas cinzas na fig. 22). Nos demais intervalos temporais, por vezes as associações 

de foraminíferos bentônicos se tornaram menos diversas e esse menor número de espécies por 

amostra mostrou maior equivalência entre si, ou as associações se tornaram mais diversas, e 

as espécies que as compuseram se tornaram menos equivalentes entre si (Fig. 22). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
Figura 22: Densidade (número de testas/ 10cm3 de sedimento), equitatividade de Pielou (J’), riqueza (número de 
espécies/amostra) e diversidade de Shannon-Wiener (H’) das associações de foraminíferos bentônicos do 
testemunho S03. Linhas pontilhadas: intervalos em que não houve testas de foraminíferos bentônicos nas 
amostras. Linha contínua e pontos: intervalos analisados. Tarja azul: intervalos de maior aumento do equilíbrio 
das associações. Tarja cinza: intervalos de queda mais acentuada do equilíbrio das associações. J’ e H’ 
calculados com log base 10. Modelo de idades retirado de Sallun et al. (2012). 
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Foram encontradas 25 espécies pertencentes a 20 gêneros diferentes entre 9.400 e 

8.385 anos cal A.P. no testemunho S03 (Tabela 5, em anexo). Dentre as espécies de 

foraminíferos encontradas, as mais abundantes foram Pararotalia cananeiaensis e Ammonia 

spp. e, secundariamente, Elphidium spp., Cribroelphidium poeyanum e Blysmasphaera spp.; 

(Tabela 5, em anexo). Quando somadas ao longo de todo o testemunho, foram espécies 

dominantes (i.e., ocorreram com mais de 50% do total de testas em todo o S03): Ammonia 

spp.; Blysmasphaera brasiliensis; Blysmasphaera sp.; Elphidium discoidale e Pararotalia 

cananeiaensis (Tabela 5, em anexo; fig. 23; prancha 1). 

 Já espécies subdominantes (i.e., aquelas que, somadas ao longo de todo o S03, 

apresentaram porcentagens entre 50 e 25% do total de testas) foram Blysmasphaera 

broennimanni, Elphidium excavatum e Lagena striata, além das formas jovens. Por sua vez, 

espécies acessórias (i.e., espécies que, quando somadas ao longo do testemunho, mostraram 

porcentagens entre 25 e 5% do total de testas) foram Buliminella elegantissima, 

Cribroelphidium sp., Fissurina laevigata, Fursenkoina pontoni e Nonionoides grateloupi 

(Tabela 5; fig. 22). 

 As demais espécies, mesmo quando somadas ao longo de todo o testemunho S03, 

foram espécies raras (Tabela 5, em anexo). 
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Figura 23: Porcentagens das principais espécies de foraminíferos bentônicos encontradas entre 9.400 e 8.385 
anos cal A.P. no testemunho S03. Linhas pontilhadas: intervalos em que não houve testas de foraminíferos 
bentônicos nas amostras. Linha contínua com pontos e pontos: intervalos analisados. Modelo de idades retirado 
de Sallun et al. (2012). 
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 As espécies proxies de águas mais rasas, costeiras (AC), foram expressivas apenas em 

9.400 anos cal A.P. (54,1%); entre 8.983 e 8.894 anos cal A.P. (entre 40% e 33,3% das 

associações); entre 8.656 e 8.641 anos cal A.P. (entre 70% e 28,6% das associações); e entre 

8.579 e 8.500 anos cal A.P. (entre 75,9% e 41,2% das associações) (Fig. 24). Já espécies 

típicas de águas mais profundas, francamente marinhas (AT e ACAS), ocorreram apenas em 

8.656 anos cal A.P. (1,51%) e em 8.500 anos cal A.P. (3,45%). 

 Espécies típicas de águas euhalinas foram mais expressivas entre 8.894 e 8.656 anos 

cal A.P., 8.579 e 8.563 anos cal A.P. e há 8.500 anos cal A.P. Em 8.656 anos cal A.P. 

espécies euhalinas representaram 63,6% das associações de foraminíferos bentônicos da 

amostra (Fig. 24). Já espécies típicas de águas polihalinas/mesohalinas tiveram frequências 

mais significativas há 9.400 anos cal A.P. (54%), e entre 8.532 e 8.500 anos cal A.P. (entre 62 

e 50%), onde foram dominantes nas associações de foraminíferos bentônicos (Fig. 24). 

Espécies típicas de águas oligohalinas/limnéticas apareceram especialmente há 9.213 anos cal 

A.P. e há 8.610 anos cal A.P., representando 50% das associações; e entre 8.481 e 8.385 anos 

cal A.P., onde somaram o total (100%) das associações de foraminíferos bentônicos. (Fig. 

24). 

 Essas espécies indicaram que houve quatro épocas de maior salinidade (9.400-9.338; 

9.072-8.894; 8.656-8.641 e 8.594-8.500 anos cal A.P.) intercaladas por quatro fases de menor 

salinidade (9.338-9.072; 8.500-8.385; 8.806-8.672 e 8,625-8,594 anos cal A.P.) entre 9.400 e 

8.385 anos cal A.P. no sítio de coleta do testemunho S03. 

 O índice BFHP, formado por espécies indicadoras de ambiente rico em matéria 

orgânica (M.O.), teve valores diferentes de zero em 9.400 anos cal A.P. (37,5% da amostra), 

8.983 anos cal A.P. (13,3% da amostra); 8.656 anos cal A.P. (15,5% da amostra); e entre 

8.579 e 8.500 anos cal A.P., onde suas porcentagens variaram entre 28,3% a 10,3% das 

associações de foraminíferos bentônicos. (Fig. 24). 

 O índice BFOI, que indica o grau da oxigenação do meio, teve valores diferentes de 

zero em 9.400 anos cal A.P. (5,6% da associação), entre 8.983 anos cal A.P. (14,28% da 

associação) e 8.894 anos cal A.P. (97% da associação); há 8.656 anos cal A.P. (70,6% da 

associação); há 8.610 anos cal A.P. (97% da amostra); e entre 8.579 e 8.532 anos cal A.P. 

(entre 46,3% e 14,3% da associação) (Fig. 24). De acordo com a classificação de Baas et al. 

(1998), esses valores do índice BFOI indicam ambiente com baixa quantidade de oxigênio 

disponível no meio (1,5 a 3 ml/L de O2). 
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Figura 24: Porcentagens das espécies de foraminíferos bentônicos bioindicadores do testemunho S03. AC: 
águas mais rasas, costeiras. BFHP: Benthic Foraminifer High Productivity Index (de acordo com Martins et al., 
2007), indicador da quantidade de matéria orgânica disponível no meio. BFOI: Benthic Foraminiferal Oxygen 
Index (segundo Kaiho, 1991, 1994; modificado por Baas et al., 1998), indica o grau de oxigenação do meio. 
Tarjas cinzas: diferentes fases paleoambientais encontradas no testemunho S03 entre 9.400 e 8.385 anos cal A.P. 
de acordo com as associações de foraminíferos bentônicos. Modelo de idades retirado de Sallun et al. (2012). 
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 Testas médias predominaram ao longo do testemunho S03, com porcentagens 

variando entre 47,2% (em 8.579 anos cal A.P.) e 100 % (em 9.213; 8.610; 8.481; 8.449 e 

8.433 anos cal A.P.) (Fig. 25). 

 Testas pequenas apresentaram porcentagens entre 14,3% (em 8.641 anos cal A.P.) e 

52,8% (em 8.579 anos cal A.P.), onde se tornaram predominantes sobre testas médias e 

grandes. Entre 9.213 e 9.072 anos cal A.P.; há 8.610 anos cal A.P.; há 8.548 anos cal A.P.; há 

8.481 anos cal A.P., e entre 8.449 e 8.433 anos cal A.P., testas pequenas não ocorreram (Fig. 

25). Elas foram mais expressivas que testas grandes, com exceção do intervalo de tempo entre 

9.160 e 9.062 anos cal A.P., e há 8.548 anos cal A.P., quando tamanhos grandes sobrepujaram 

tamanhos pequenos (Fig. 25). 

 Ainda, há 8.641 anos cal A.P., testas pequenas e grandes representaram a mesma 

porcentagem (14,3%) da associação bentônica (Fig. 25). Testas grandes só ocorreram entre 

9.160 e 8.983 anos cal A.P., há 8.641 anos cal A.P.; há 8.548 anos cal A.P., e há 8.500 anos 

cal A.P., com porcentagens que variaram entre 0,4% (em 8.656 anos cal A.P.) e 16.7% (em 

9.072 anos cal A.P.) (Fig. 25). 

 Testas brancas, sem alteração de cor, predominaram entre 9.400 e 8.385 anos cal A.P. 

no testemunho S03, com exceção da idade de 9.160 anos cal A.P., onde testas douradas 

tiveram maiores porcentagens que testas brancas e pretas (Fig. 25). Suas porcentagens 

variaram entre 37,5% (em 9.160 anos cal A.P.) e 100% (entre 9.338 e 9.213 anos cal A.P.; há 

9.072 anos cal A.P.; há 8.894 anos cal A.P.; 8.641 anos cal A.P.; 8.516 anos cal A.P.; há 

8.481 anos cal A.P.; entre 8.449 e 8.417 anos cal A.P.; e há 8.385 anos cal A.P.) (Fig. 25). 

 Já testas douradas (que contêm FeS2), não ocorreram nos intervalos de tempo em que 

testas brancas somaram 100% das associações das amostras. Nos demais intervalos temporais, 

suas porcentagens somaram entre 6,7% (em 8.532 anos cal A.P.) e 62,5% (em 9.160 anos cal 

A.P.) das associações de foraminíferos bentônicos das amostras (Fig. 25). Testas pretas (que 

contêm FeS) ocorreram apenas há 8.656 anos cal A.P.; entre 8.579 e 8.563 anos cal A.P.; e há 

8.532 anos cal A.P., com porcentagens que variaram entre 0,4% (em 8.656 anos cal A.P.) e 

6,7% (em 8.532 anos cal A.P.) (Fig. 25).  

 As associações de foraminíferos bentônicos demonstraram alto índice de fragmentação 

parcial e/ou total das testas. (Figura 25). Se somadas, testas parcial e totalmente fragmentadas 

representaram 100% das associações nos intervalos temporais entre 9.338 e 9.072 anos cal 

A.P.; há 8.894 anos cal A.P.; há 8.610 anos cal A.P.; há 8.516 anos cal A.P. e há 8.433 anos 

cal A.P. Testas inteiras predominaram há 8.641 anos cal A.P.; há 8.579 anos cal A.P.; entre 
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8.465 e 8.449 anos cal A.P.; e entre 8.417 e 8.401 anos cal A.P., onde suas porcentagens 

variaram entre 50,9% e 75% das associações de foraminíferos bentônicos (Figura 25). 

 Há 8.563 anos cal A.P. e há 8.481 anos cal A.P., testas inteiras e testas parcialmente 

fragmentadas representaram, cada uma, metade das associações de foraminíferos bentônicos 

(Fig.25). Nos demais intervalos, testas inteiras tiveram porcentagens entre 13,3% (em 8.532 

anos cal A.P.) e 45,5% (em 8.656 anos cal A.P.). 

 Fragmentos foram predominantes (porcentagens entre 62,5% e 85,7%) há 9.338 anos 

cal A.P. e entre 9.160 e 9.072 anos cal A.P. Há 9.213 anos cal A.P. e há 8.433 anos cal A.P., 

fragmentos representaram metade das associações bentônicas, enquanto a outra metade foi 

representada por testas parcialmente fragmentadas (Fig.25). Nos demais intervalos em que 

ocorreram, fragmentos mostraram porcentagens entre 3,4% (em 8.500 anos cal A.P.) e 41,2 

em 8.548 anos cal A.P. (Fig. 25) Entre 8.481 e 8.449 anos cal A.P. e entre 8.417 e 8.385 anos 

cal A.P. não ocorreram fragmentos nas amostras do testemunho S03 (Fig. 25). 

 Testas parcialmente fragmentadas predominaram (porcentagens entre 50,3% e 75%) 

nos intervalos temporais em que nem testas inteiras e nem fragmentos predominaram, com 

exceção das idades de 8.983 anos cal A.P. (40% das associações) e 8.548 anos cal A.P. 

(29,5% das associações). Há 9.213 anos cal A.P.; há 8.481 anos cal A.P.; e há 8.433 anos cal 

A.P. suas porcentagens somaram metade das associações bentônicas das amostras. Nos 

demais intervalos temporais, elas variaram entre 14,3% (em 8.641 anos cal A.P.) e 40% (em 

8.983 anos cal A.P.) (Fig.25). 

 Quando comparadas as análises morfométricas e tafonômicas, notou-se que nos 

intervalos em que houve porcentagens mais altas de testas douradas e inteiras (tarjas cinzas na 

figura 25), houve também aumento de testas de tamanhos pequenos, com exceção do 

intervalo temporal de 9.160 anos cal A.P., onde os tamanhos grandes e os fragmentos 

passaram a ter maiores porcentagens nas associações de foraminíferos bentônicos (tarja azul 

na figura 25) (Fig. 25). 

 A análise dos tipos de desgaste das testas indicou predominância de processos de 

corrosão/dissolução seguidos por processos de abrasão. Processos bioerosivos foram 

encontrados em menor quantidade nas testas de foraminíferos bentônicos do testemunho S03 

(prancha 1, em anexo).  
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Figura 25: Análise tafonômica dos foraminíferos do testemunho S03. A. Análise morfométrica: porcentagens de 
testas pequenas (< 125 µm), médias (125-250 µm) e grandes (250-500 µm). B. Análise tafonômica de coloração: 
porcentagem das testas brancas (sem alteração de cor), douradas (impregnadas e/ou preenchidas por sulfeto de 
ferro – FeS2) e pretas (impregnadas e/ou preenchidas por monossulfeto de ferro – FeS). C. Análise tafonômica 
de grau de fragmentação: porcentagem de testas inteiras (sem desgaste externo visível), parcialmente 
fragmentadas (até 50% de desgaste e/ou fragmentação) e fragmentos (acima de 50% de desgaste e/ou 
fragmentação). Tarjas cinzas: intervalos temporais em que ocorreram predominantemente testas douradas, 
inteiras e pequenas. Tarja azul: intervalo em que ocorreram predominantemente testas douradas, grandes, e 
fragmentos. Modelo de idades retirado de Sallun et al. (2012). 
 
  

 A análise estatística de agrupamento modo-R agrupou todas as espécies de 

foraminíferos bentônicos encontradas entre 9.400 anos cal A.P. e 8.385 anos cal A.P. em três 

diferentes grupos (Fig. 26). 
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Figura 26: Dendrograma da análise estatística de agrupamento modo-R. Am.p.: Ammonia parkinsoniana. Am.t.: 
Ammonia tepida. Am.sp.: Ammonia sp. Bl.br.: Blysmasphaera brasiliensis. Bl.bo.:Blysmasphaera broennimanni. 
Bl.sp.: Blysmasphaera sp. Bl.e.: Buliminella elegantissima. Bo.d.: Bolivina doniezi. Bo.p.: Bolivina pulchella. 
Bu.m.: Bulimina marginata. Bu.sp.: Bulimina sp. Br.s.: Brizalina striatula. Ci.d.: Cibicides dispars. Cr.p.: 
Cribroelphidium poyeanum. El.a.l.: Elphidium advenum limbatum. El..d.: Elphidium discoidale. El..e.: 
Elphidium excavatum. El.sp.: Elphidium sp. Fi.l.: Fissurina laevigata. Fu.p.: Fursenkoina pontoni. Ha.b.: 
Hanzawaia boueana. Ho.sp.: Hopkinsina sp. La.s.: Lagena striata. Pa.c.: Pararotallia cananeiaensis. No.a.: 
Nonionella atlantica. Nd.g.: Nonionoides grateloupi. Re.l.: Reussoolina laevis. Tr.a: Trifarina angulosa.  Uv.s.: 
Uvigerina striata. 
 

 A Associação 1 foi composta por Ammonia spp., Bolivina doniezi, Buliminella 

elegantissima, Brizalina striatula, Cibicides dispars, Elphidium advenum limbatum, 

Elphidium discoidale, Elphidium excavatum, Fissurina laevigata, Hanzawaia boueana, 

Pararotalia cananeiaensis, Nonionoides grateloupi, Reussoolina laevis, Trifarina angulosa e 

Uvigerina striata. Ela ocorreu especialmente há 9.400 anos cal A.P.; entre 8.983 e 8.894 anos 

cal A.P.; entre 8.656 e 8.641 anos cal A.P.; e entre 8.579 e 8.500 anos cal A.P. (Fig. 27). 

 Essa associação indica ambiente menos oxigenado, com maior quantidade de matéria 

orgânica no meio, mas com incremento da oxigenação do meio em algumas épocas. As 

espécies que a compõem são majoritariamente epifaunais a infaunais rasas, com exceção de 

C. dispars e H. boueana, espécies epifaunais. São majoritariamente detritívoras, com alguma 

contribuição de espécies herbívoras. Vivem em solos constituídos por substratos cuja 

granulometria vai de areia à lama, e são majoritariamente euhalinas a polihalinas/mesohalinas. 

As espécies U. striata e T. angulosa são consideradas típicas águas mais frias, plataformais 

(como, por exemplo, a ACAS). 



64 
 

0

20

40

60

80

0
5
10
15
20
25
30

-5
15
35
55
75
95

8,3 8,5 8,7 8,9 9,1 9,3

A
ss

oc
ia

çã
o 

1
(%

)
A

ss
oc

ia
çã

o 
3

(%
)

A
ss

oc
ia

çã
o 

2
(%

)

Idade (ka anos A.P.)

Fase1Fase 2Fase 3Fase 4567Fase 8

 A Associação 2 foi composta por Blysmasphaera brasiliensis, Bolivina pulchella, 

Bulimina marginata, Bulimina sp. e Elphidium sp. Ela ocorreu principalmente entre 9.400 e 

9.160 anos cal A.P. e entre 8.563 e 8.500 anos cal A.P. (Fig. 27). Essas espécies indicam 

ambiente menos oxigenado, com maiores contribuições de matéria orgânica para o meio, com 

sedimentos cuja granulometria vai de areia à lama, e com águas com alguma estratificação. 

São espécies que pertencem à epifauna-infauna, vivendo preferencialmente entre os ambientes 

epifaunais a infaunais rasos. São detritívoras ou herbívoras, e indicam majoritariamente águas 

que variam entre polihalinas/mesohalinas a oligohalinas. A espécie B. pulchella é considerada 

mais apta a habitar ambientes euhalinos. 

 A Associação 3 foi composta por Blysmasphaera broennimanni, Blysmasphaera sp, 

Cribroelphidium poyeanum, Fursenkoina pontoni, Hopkinsina sp., Lagena striata e 

Nonionella atlantica. Ela ocorreu principalmente há 9.400 anos cal A.P.; entre 9.213 e 8.894 

anos cal A.P.; há 8.610 anos cal A.P.; e entre 8.481 e 8.385 anos cal A.P. (Fig. 26). Essa 

associação concentra dois grupos: o primeiro, formado pelo gênero Blysmaphaera, parece ser 

mais abundante em ambientes melhor oxigenados, de águas limnéticas. O segundo é 

composto por espécies detritívoras ou herbívoras que indicam ambiente disóxico, rico em 

M.O., com sedimentos cuja granulometria varia entre areia e lama, de águas 

polihalinas/mesohalinas. 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figura 27: Distribuições das três diferentes associações microfaunísticas do testemunho S03 obtidas pela análise 
estatística de agrupamento modo-R. Tarjas cinzas: diferentes fases paleoambientais entre 9.400 e 8.385 anos cal 
A.P.de acordo com as associações de foraminíferos bentônicos.Modelo de idades retirado de Sallun et al. (2012). 
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7.2.    Testemunho GeoB6211-2 

 

7.2.1. Resultados Abióticos 

 

 O testemunho GeoB6211-2 possui 7,13m de comprimento. Entretanto, valores 

considerados anômalos devido à contaminação de sua base durante a coleta (Chiessi, com. 

pess.) foram descartados, reduzindo o tamanho do testemunho para 5,83m. As idades 

calendário obtidas para o testemunho GeoB6211-2 revelaram idade geológica de 19.150 anos 

cal A.P. em sua base (5,83m) (Tabela 6). 

  
Tabela 6: Idades geológicas obtidas para o testemunho GeoB6211-2. Taxas de sedimentação obtidas por meio 
da fórmula (P2-P1/I2-I1), onde P = profundidade e I = idade calibrada. Dados de idade e taxa de sedimentação 
retirados de Chiessi et al. (2008). 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
Figura 28: Modelo de Idades para o testemunho GeoB6211-2. Retirado de Chiessi et al. (2008). As idades 
indicadas na imagem correspondem àquelas medidas para o testemunho e estão expressas em mil anos cal. A.P. 
(ka cal A.P.). 

profundidade 
(cm)

Idade de radiocarbono      
(+ 1σ erro) anos A.P.

Idade calibrada            
(anos cal A.P.)

Intervalo de idades calendário 
(anos cal A.P.)

Taxa de 
sedimentação 

(cm/ka)

18 1685+30 1250 1300 – 1160

73 7145+55 7610 7730 – 7500 9

123 12600 ± 70 14050 14240 – 13840 8

218 13340 ± 80 15250 15630 – 14980 79

358 14860 ± 90 17400 17860 – 16880 65

448 15590 ± 100 18600 18790 – 18430 75

583 16400 ± 120 19150 19430 – 18960 245
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 Ao longo do testemunho GeoB6211-2, a análise granulométrica revelou 

predominância de sedimentos pelíticos, majoritariamente sílticos, muito pobremente 

selecionados a pobremente selecionados. As porcentagens de sedimentos pelíticos perfizeram 

entre 63,49% (8.407 anos cal A.P.) e 97,02% (17.080 anos cal A.P.) do total de sedimentos 

das amostras. As porcentagens de sedimentos arenosos situaram-se entre 3% (17.080 anos cal 

A.P.) e 36,05% (8.407 anos cal A.P.) do total de sedimentos das amostras (Tabela 7, em 

anexo; fig. 29). 

 Os valores do diâmetro médio dos grãos expressos em phi (ø) variaram de 1,75 

(17,144 anos cal A.P.) a 2,21 (6.690 anos cal A.P.) e foram classificados de acordo com 

Krumbein (1936) entre silte muito fino (de 7 a 8) e silte médio (de 5 a 6) (Tabela 7, em anexo; 

fig. 29). A assimetria dos grãos variou de -0,23 (em 5.461 anos cal A.P.) a 0,79 (em 8.407 

anos cal A.P.). Já os valores de curtose variaram de 1,96 (14.988 anos cal A.P.) a 2,64 (18.000 

anos cal A.P.). De acordo com a classificação de Folk e Ward (1957), a assimetria variou 

entre negativa a muito negativa, e a curtose foi muito leptocúrtica (Tabela 7, em anexo; fig. 

29). 

 Os comportamentos do fluxo de carbonato de cálcio (Fluxo CaCO3) e da taxa de 

sedimentação (TS) nos seis pontos de idades calibradas medidas no testemunho GeoB6211-2 

foram similares. Ambos diminuíram entre 19.150 e 18.600 anos cal A.P., quando a taxa de 

sedimentação passou de 245 para 75 cm/ka e o fluxo CaCO3, de 5,3 para 1,1 %g/ka*cm2. 

Mantiveram-se com valores praticamente constantes até 15.000 anos cal A.P., quando a taxa 

de sedimentação ficou entre 65 e 79 cm/ka e o fluxo de CaCO3, entre 1,07 e ,13 %g/ka*cm2. 

Entre 14.000 e 7.610 anos cal A.P., a taxa de sedimentação teve valores decrescentes entre 8 e 

9 cm/ka, e o fluxo de CaCO3 apresentou valores crescentes entre 0,2 e 0,7 %g/ka*cm2. (Fig. 

29). 

 Similares, também, foram os comportamentos das porcentagens de carbono orgânico 

(%Corg.) e nitrogênio total (%Ntotal) ao longo do testemunho. Esses valores apresentaram 

tendência levemente crescente da base ao topo do testemunho. As porcentagens de carbono 

orgânico ficaram entre 0,40% (em 18.946 anos cal A.P.) e 1,22% (em 8.824 e 1.471 anos cal 

A.P.). Já os valores percentuais de nitrogênio total se situaram entre 0,6% (em 18.946 anos cal 

A.P.) e 0,16% (em 8.824 e 1.471 anos cal A.P.) (Fig. 29). 

 A razão C/N teve valores entre 6,30 (em 19.196 anos cal A.P.) e 8,86 (em 19.193 anos 

cal A.P.). Ela apresentou padrão crescente da base do testemunho até 14.303 anos cal A.P., 

diminuiu até 14.050 anos cal A.P. e voltou a aumentar até o topo do testemunho (Fig. 29). 

Seus valores apontaram para matéria orgânica de origem predominantemente marinha. 
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Figura 29: Dados de granulometria (% total de areias e % total de pelitos), diâmetro médio em escala phi (ø), assimetria (SK1), curtose (KG), porcentagem de carbonatos 
fluxo de carbonato de cálcio (Fluxo CaCO3), taxa de sedimentação (TS), porcentagens de carbono orgânico (Corg) e nitrogênio total (Ntotal), e razão C/N do testemunho 
GeoB6211-2. Dados granulométricos originais cedidos por Sebastian Razik (universidade de Bremen, Bremen, Alemanha). Dados estratigráficos, geoquímicos, taxa de 
sedimentação e modelo de idades cedidos de Wefer et al. (2001), Chiessi (2008) e Chiessi et al. (2008, 2009). 
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 Os elementos químicos Al, Ca, Fe, K e Ti obtidos nos sedimentos do testemunho 

GeoB6211-2 foram medidos em contagens por segundo (cont./seg). Esses elementos foram 

obtidos de dez em dez centímetros ao longo de todo o testemunho e normalizados pelo 

elemento Al. (Tabela 8, em anexo; Fig. 30). 

 O elemento alumínio (Al) mostrou valores entre 35,67 (4.141 anos cal A.P.) e 69,27 

(18.661 anos cal A.P.) e teve tendência geral à diminuição da base ao topo do testemunho 

(Tabela 8, em anexo; Fig. 30). Os valores normalizados do elemento cálcio (Ca) 

permaneceram entre 1,35 e 3,11 até 12.762 anos cal A.P., quando apresentaram aumento 

brusco (valores entre 5,26 e 14) rumo ao topo do testemunho (Fig. 30). O ferro (Fe) 

apresentou valores entre 17,10 (7.610 anos cal A.P.) e 31,25 (11.474 anos cal A.P.), o 

elemento potássio (K) apresentou valores normalizados entre 3,49 (19.196 anos cal A.P.) e 

5,37 (11.474 anos cal A.P.) e o elemento titânio (Ti) teve valores normalizados entre 3,06 

(19.196 anos cal A.P.) e 5,18 (11.474 anos cal A.P.). 

 Os elementos Fe, K e Ti tiveram tendências similares ao longo do testemunho 

GeoB6211-2. Seus valores tiveram tendência geral de aumento da base até 11.474 anos cal 

A.P., de diminuição dessa época até 6.454 anos cal A.P. e de novo aumento entre essa época e 

o topo do testemunho. (Tabela 8, em anexo; Fig. 30). 

 A razão Ti/Ca mostrou valores entre 0,30 (4.141 e há 5.297 anos cal A.P.) e 2,78 

(17.016 anos cal A.P.), que apresentaram tendência geral de aumento até 16.860 anos cal A.P. 

A partir dessa época, seus valores diminuíram até 11.474 anos cal A.P., voltaram a aumentar 

até 7.610 anos cal A.P., quando sofreram diminuição mais forte até 6.454 anos cal A.P., a 

partir de onde voltaram a aumentar levemente rumo ao topo do testemunho (Fig. 30). Já a 

razão Fe/K apresentou valores entre 4,36 (6.454 anos cal A.P.) e 6,34 (18.743 anos cal A.P.), 

que demonstraram ligeiro aumento da base até 12.762 anos cal A.P. Dessa época até 6.454, 

seus valores diminuíram, e então voltaram a aumentar rumo ao topo do testemunho (Tabela 8, 

em anexo; Fig. 30). 

 Há 19.157 anos cal A.P.; há 18.702 anos cal A.P.; há 16.863 anos cal A.P.; há 16.248 

anos cal A.P.; há 15.060 anos cal A.P.; há 14.176 anos cal A.P.; há 11.474 anos cal A.P.; há 

8.898 anos cal A.P.; há 6.454 anos cal A.P.; e há 2.985 anos cal A.P., os elementos químicos 

apresentaram picos de aumento ou diminuição consideráveis no testemunho GeoB6211-2 

(Fig. 30). 
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Figura 30: Valores dos elementos químicos obtidos ao longo do testemunho GeoB6211-2. Os valores originais 
cedidos por Chiessi (2008) e Chiessi et al. (2008, 2009) foram normalizados pelo elemento Al. Modelo de idades 
obtido de Chiessi et al. (2008). 
 

7.2.2. Resultados Microfaunísticos 

 
 Testas de foraminíferos bentônicos e planctônicos foram encontradas ao longo de todo 

o testemunho GeoB6211-2 em grande abundância (Fig. 31). A densidade total de testas (i.e., a 

densidade de testas bentônicas e planctônicas) por amostra mostrou tendência ao aumento 

entre 19.000 e 14.303 anos cal A.P., entre o Heinrich Stadial 1 (HS1) e o Antarctic Cold 

reversal (ACR) (Fig. 31). A partir dessa época, diminuiu até 2.985 anos cal A.P., e teve pico 

expressivo de aumento há 10.186 anos cal A.P. Então tornou a aumentar rumo ao topo do 

testemunho (Fig. 31). A densidade total de testas apresentou valores entre 218 testas por 

amostra (18.987 anos cal A.P.), e 9.493 testas por amostra (14.303 anos cal A.P.). 

 As porcentagens de testas bentônicas (Fig. 31) indicaram que foraminíferos bentônicos 

contribuíram majoritariamente para as associações do testemunho GeoB6211-2 entre 19.000 e 

14.000 anos cal A.P. (durante o HS1 e parte do ACR). Nesse intervalo de tempo, 

foraminíferos bentônicos representaram entre 51,1% das associações (15.327 anos cal A.P.) e 

95,3% das associações (18.987 anos cal A.P.), com média de 75,8% de testas bentônicas por 

amostra.  

 Entre 14.000 anos cal A.P. e o Presente (desde o ACR até o final do Holoceno), testas 

planctônicas predominaram nas associações de foraminíferos do testemunho GeoB6211-2 

(Fig. 31). Nesse intervalo temporal, testas planctônicas representaram entre 52,7% das 

associações (12.762 anos cal A.P.) e 92,6% das associações (4.161 anos cal A.P.), com média 

de 70,9% de testas por amostra. 
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 Exceção foram as idades de 15.480 anos cal A.P., em que formas planctônicas 

representaram 55,3% das associações de foraminíferos, e o intervalo entre 11.474 e 10. 186, 

onde foraminíferos bentônicos representaram aproximadamente 55% das associações de 

foraminíferos (Fig. 31). 

 A razão planctônicos/bentônicos (razão P/B) mostrou valores entre 4,7% (18.987 anos 

cal A.P.) e 88,9% (4.141 anos cal A.P.). No Último Máximo Glacial, a média de seus valores 

foi de 29,1%. No Heinrich Stadial 1, de 21,8%. Durante a Reversão fria Antártica, de 25,2%. 

No Younger Dryas, de 48,8%. No Holoceno Inferior, de 58,6%, no Holoceno Médio de 

84,6% e no Holoceno Superior, de 83%. Seus valores mostraram tendência geral de aumento 

entre 19.000 anos cal A.P. e o Presente notavelmente similares às porcentagens de formas 

planctônicas e ao modelo de curva de variação do nível do mar de Lambeck e Chappell 

(2001). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
Figura 31: Densidade total de testas [(testas plactônicas + bentônicas)/1g de sedimento seco], porcentagem de 
testas bentônicas (% bentônicos) e planctônicas (% planctônicos) e razão planctônicos/bentônicos ([n° de 
planctônicos/(n° total de testas)*100] do testemunho GeoB6211-2. Linhas cinza: dados originais obtidos. Linhas 
coloridas: média móvel de três pontos. Tarjas cinzas: diferentes épocas paleoambientais entre 19.000 anos cal 
A.P. e o Presente. HS1: Heinrich Stadial 1. ACR: Antarctic Cold reversal. YD: Younger Dryas. HI: Holoceno 
Inferior. HM: Holoceno Médio. HT: Holoceno tardio. Tarjas azuis: fases paleoambientais entre 19.000 e 14.000 
anos cal A.P. Modelo de idades retirado de Chiessi et al. (2008). 
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 Apesar de testas de foraminíferos bentônicos terem sido encontradas em todos os 

intervalos deposicionais do testemunho GeoB6211-2, optou-se por delimitar a análise 

principal das associações de foraminíferos bentônicos entre as profundidades de 123cm e 

573cm, compreendendo o período de tempo pleistocênico, durante a Última Deglaciação, 

entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P., quando importantes modificações paleoambientais se 

deram em larga escala. Essa decisão foi tomada com base na diferença na taxa de 

sedimentação apresentada pelo testemunho GeoB6211-2, e devido à enorme gama de 

resultados obtidos (Tabela 9, em anexo). 

 A densidade das associações bentônicas variou entre 207 (18.987 anos cal A.P.) e 

7.392 testas por 1g de sedimento seco (14.303 anos cal A.P.). Seus valores apresentaram 

tendência ao aumento entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. Eles se mantiveram menores entre 

19.000 e 15.060 anos cal A.P., com média de 1.178 testas por 1g de sedimento seco e 

aumentaram entre 15.060 e 14.000 anos cal A.P., com média de 3.900 testas por 1g de 

sedimento seco (Fig. 32). A densidade mostrou correlação positiva fraca (r2= 0,188; p= 0,001) 

com as variações da taxa de sedimentação do testemunho GeoB6211-2. 

 O índice BFAR flutuou entre 18.535 testas/ka*cm2 (14.050 anos cal A.P.) e 50.3272 

testas/ka*cm2 (14.304 anos cal A.P.). Seus valores mostraram tendências de aumento e 

diminuição similares às da densidade entre 18.600 e 14.000 anos cal A.P., e diferentes das 

apresentadas por ela entre 19.000 e 18.600 anos cal A.P., quando a tendência de diminuição 

do BFAR foi mais acentuada (Fig. 32). A correlação entre a densidade e o BFAR ao longo do 

testemunho GeoB6211-2 foi forte (r2 = 0,783; p = 0,001), o que corrobora a ausência de 

influência das modificações da taxa de sedimentação do testemunho GeoB6211-2 sobre a 

distribuição das testas de foraminíferos bentônicos nos sedimentos desse testemunho. 

 Tanto a densidade das associações de foraminíferos bentônicos quanto o índice BFAR 

demonstraram padrão inverso ao da taxa de sedimentação do testemunho, com maior número 

de testas encontradas em períodos de sedimentação menos volumosa (Fig. 32). 

 O índice de equitabilidade de Pielou (J’) apresentou valores entre 0,46 (14.050 anos 

cal A.P.) e 0,82 (18.661 anos cal A.P.). Seus valores tiveram tendência geral de diminuição 

entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P., com oscilações secundárias (Fig. 32). 

 Já a riqueza de espécies variou entre 19 (15.327 anos cal A.P.) e 35 espécies por 

amostra (entre 18.267 e 18.133 anos cal A.P. e há 16.095 anos cal A.P.). Seus valores 

aumentaram entre 19.000 e 18.133 anos cal A.P.; entre 17.733 e 17.323 anos cal A.P. e entre 

15.327 e 14.000 anos cal A.P. Esses períodos foram intercalados por épocas em que os 

valores de riqueza mostraram tendência à diminuição (Fig. 32). O índice de diversidade de 
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Shannon-Wiener (H’) teve valores entre 1,61 (14.050 anos cal A.P.) e 2,56 (18.611 anos cal 

A.P.). Os valores de H’ mostraram tendência à diminuição e ao aumento similares àqueles 

demonstrados pelos valores do índice de equitabilidade de Pielou (J’) (Fig. 32). 

 Foraminíferos bentônicos demonstraram tendência de aumento do equilíbrio de suas 

associações nos intervalos temporais em que houve aumento dos índices J’ e H’, ou seja, entre 

19.000 e 18.661 anos cal A.P., entre 16.402 e 15.788 anos cal A.P. e entre 14.682 e 14.303 

anos cal A.P. (Fig.32). Já nos períodos de tempo compreendidos entre 18.661 e 16.401 anos 

cal A.P.; entre 15.788 e 14.682 anos cal A.P. e entre 14.303 e 14.000 anos cal A.P., as 

associações de foraminíferos bentônicos demonstraram tendência a um maior desequilíbrio. 

  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
Figura 32: Densidade (número de testas/ 1g de sedimento seco), índice BFAR (Benthic Foraminiferal 
Accumulation Rate - testas/ka*cm2) equitatividade de Pielou (J’), riqueza (número de espécies/amostra) e 
diversidade de Shannon-Wiener (H’) das associações de foraminíferos bentônicos do testemunho GeoB6211-2. 
Linhas cinzas: dados originais obtidos. Linhas coloridas: média móvel de três pontos. Barra horizontal: intervalo 
das épocas paleoclimáticas existentes entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. ACR: Antarctic Cold reversal. HS1: 
Heinrich Stadial 1. UMG: Último Máximo Glacial. Tarjas cinzas: diferentes fases paleoambientais indicadas 
pelas associações de foraminíferos bentônicos entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. no testemunho GeoB6211-2. 
Modelo de idades retirado de Chiessi et al. (2008). 
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 Foram encontradas 79 espécies ao longo do testemunho GeoB6211-2, pertencentes a 

59 gêneros diferentes (Tabela 9, em anexo; fig. 33; prancha 2). Dentre as espécies de 

foraminíferos bentônicos encontradas entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P., as mais abundantes 

foram aquelas pertencentes às famílias Bolivinidae (especialmente a Brizalina 

subaenariensis), Buliminidae (Bulimina elongata e Bulimina marginata) e Nonionidae 

(especialmente Nonionella atlantica e Nonionoides grateloupi) (Tabela 9, em anexo; fig. 33). 

 Espécies dominantes (i.e., ocorreram com mais de 50% do total de testas em todo o 

testemunho GeoB6211-2) foram Bolivinellina translucens, Brizalina subaenariensis, 

Bulimina elongata, Bulimina marginata, Cassidulina crassa, Fursenkoina pontoni, 

Globobulimina pacifica, Nonionella opima, Nonionella atlantica, Nonionoides grateloupi, 

Quinqueloculina atlantica, Rutherfordoides rotundiformis e Uvigerina bifurcata. Espécies 

subdominantes (i.e., aquelas que, somadas no GeoB6211-2, apresentaram porcentagens entre 

50 e 25% do total de testas) foram Adelosina laevigata, Buliminella elegantissima, 

Cassidulinoides brasiliensis, Melonis barleeanus, Nonionellina labradorica, Quinqueloculina 

milletti e Stainforthia concava (Tabela 9, em anexo; fig. 33). 

 Já espécies acessórias (i.e., espécies que, quando somadas no testemunho, mostraram 

porcentagens entre 25 e 5% do total de testas) foram Buccella peruviana, Cancris sagra, 

Cassidulina crassa var. porrecta, Cibicides refulgens, Cribrostomoides sp., Fissurina spp., 

Globocassidulina subglobosa, Lenticulina spp., Nonionella auris, Nonion depressulus, 

Pseudononion spp., Pyrgo nasuta, Quinqueloculina lamarckiana, Quinqueloculina 

patagonica, Quinqueloculina seminula, Rosalina williamsoni, Textularia agglutinans, 

Uvigerina peregrina e Uvigerina striata (Tabela 9, em anexo; fig. 33). 

 As demais espécies foram raras (i.e., espécies que, quando somadas no testemunho 

GeoB6211-2, mostraram porcentagens abaixo de 5% do total de testas) entre 19.000 e 14.000 

anos cal A.P. ao longo do testemunho GeoB6211-2 (Tabela 9, em anexo; fig. 33). 

 Com exceção das espécies Brizalina subaenariensis, Bulimina elongata, Bulimina 

marginata e Nonionella atlantica, todas as demais espécies não ocorreram em todos os 

intervalos amostrados entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. no testemunho GeoB6211-2 

(Tabela 9, em anexo; fig. 33). 
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Figura 33: Porcentagens das principais espécies de foraminíferos bentônicos encontradas ao longo do 
testemunho GeoB6211-2. A. Bolivinellina translucens. B. Brizalina subaenariensis C. Bulimina elongata. D. 
Bulimina marginata. E. Cassidulina crassa. F. Fursenkoina pontoni. G. Globobulimina pacifica. H. Nonionella 
atlantica. I. Nonionella opima. J. Nonionoides grateloupi. K. Quinqueloculina atlantica. L. Rutherfordoides 
rotundiformis. M. Uvigerina bifurcada. N. Adelosina laevigata. O. Buliminella elegantissima. P. 
Cassidulinoides brasiliensis. Q. Fursenkoina sp. R. Melonis barleeanus. S. Nonionellina labradorica. T. 
Quinqueloculina milletti. U. Stainforhia concava. V. Uvigerina peregrina. Modelo de idades retirado de Chiessi 
et al. (2008). 
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 Espécies infaunais tiveram porcentagens que variaram entre 6,6% (14.050 anos cal 

A.P.) e 57,9% da associação bentônica (16.863 anos cal A.P.). Elas foram predominantes nas 

associações de foraminíferos bentônicos há 19.069 anos cal A.P. (54,5% da associação); há 

18.987 anos cal A.P. (55,6% da associação bentônica); há 17.467 anos cal A.P. (53,8% da 

associação bentônica); há 17.170 anos cal A.P. (51,9% da associação) e há 16.863 anos cal 

A.P. Apesar de serem predominantes nessas épocas, espécies infaunais mostraram tendência 

geral de diminuição entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. (Fig. 34). 

 Espécies que ocupam nichos tanto epifaunais quanto infaunais (epifauna-infauna) 

tiveram porcentagens entre 18,4% (18.987 anos cal A.P.) e 88,3% da associação (14.050 anos 

cal A.P.). Essas espécies foram predominantes nas associações de foraminíferos bentônicos 

especialmente entre 16.709 e 14.000 anos cal A.P. (Fig. 34). Entre 19.000 e 16.286 anos cal 

A.P., espécies da epifauna-infauna e espécies infaunais revezaram a predominância das 

associações bentônicas (Fig. 34). 

 Já espécies pertencentes exclusivamente à epifauna foram menos abundantes entre 

19.000 e 14.000 anos cal A.P. (Fig. 34). Suas porcentagens variaram entre 0,5% (15.327 anos 

cal A.P.) e 15,9% da associação (18.987 anos cal A.P.). Seus valores foram maiores entre 

19.000 e 18.824 anos cal A.P., aumentaram levemente entre 18.620 e 17.323 anos cal A.P. e 

decaíram até 15.327 anos cal A.P. Aumentaram novamente até 15.060 anos cal A.P. e 

diminuíram dessa época até 14.000 anos cal A.P. (Fig. 34). 

 A diminuição das porcentagens de espécies infaunais (e.g., Globobulimina pacifica) e 

o aumento das porcentagens das espécies pertencentes à epifauna (e.g., Eponides repandus) e 

à epifauna-infauna (e.g., Brizalina subaenariensis) (Fig. 34) mostraram que, em geral, houve 

decréscimo da ocupação de nichos ecológicos mais profundos entre 19.000 e 14.000 anos cal 

A.P. (Fig. 34). 

 Os valores elevados do índice BFHP mostraram aporte nutricional abundante à área do 

Cone do Rio Grande, com tendência geral ao aumento entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. 

Seus valores variaram entre 54,1% (18.987 anos cal A.P.) e 93,6% da associação (14.050 anos 

cal A.P.) (Fig. 34). 

 O índice BFOI (Fig. 34) apresentou valores entre 0,3 (19.069 anos cal A.P.) e 11,2 

(14.934 anos cal A.P.). De acordo com a classificação de Baas et al. (1998), os valores 

encontrados entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. no testemunho GeoB6211-2 indicaram 

ambiente variando de altos a baixos conteúdos de oxigênio dissolvido (>1,5 ml L-1 O2). O 

índice BFOI exibiu picos positivos há 18.865 anos cal A.P. e entre 17.467 e 14.934 anos cal 
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A.P.. Houve maior oxigenação do meio há 18.865 anos cal A.P., entre 18.133 e 16.248 anos 

cal A.P., e há 14.934 anos cal A.P. (Fig. 34). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figura 34: Porcentagens das espécies de foraminíferos bentônicos bioindicadores do testemunho GeoB6211-2. 
Porcentagens de espécies infaunais, epifaunais e epifauna-infauna. BFHP: Benthic Foraminifer High 
Productivity Index (de acordo com Martins et al., 2007), indicador da quantidade de matéria orgânica disponível 
no meio. BFOI: Benthic Foraminiferal Oxygen Index (segundo Kaiho, 1991, 1994; modificado por Baas et al., 
1998), indica o grau de oxigenação do meio. Barra horizontal: intervalo das épocas paleoclimáticas existentes 
entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. ACR: Antarctic Cold reversal. HS1: Heinrich Stadial 1. UMG: Último 
Máximo Glacial. Tarjas cinzas: diferentes fases paleoambientais indicadas pelas associações de foraminíferos 
bentônicos entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. no testemunho GeoB6211-2. Modelo de idades retirado de 
Chiessi et al. (2008). 
 
 Quando comparados a outros registros paleoambientais existentes para a região 

atlântica (Fig. 35), considerando-se os erros associados aos modelos geocronológicos, pode-se 

notar que épocas de maior oxigenação do meio (maiores valores do índice BFOI) são também 

épocas de menores acúmulos de nutrientes no meio (diminuição dos valores do índice BFHP) 

(Fig. 35I, J), de menor contribuição continental à região de coleta do testemunho GeoB6211-2 
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(Fig. 35A); de maior pluviosidade na região nordeste do Brasil (Fig.35B), de maior 

contribuição de águas provenientes da região austral à área plataformal da América do Sul 

(Fig. 35C), de aumento da temperatura marinha (Fig. 35D) e salinidade na margem atlântica 

nordeste brasileira. Ainda, os comportamentos das associações de foraminíferos bentônicos 

(Fig.35H, I, J) seguem o padrão paleoclimático descrito para as regiões da Antártica e da 

Groelândia (Fig. 35E, F). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Figura 35: Variações paleoclimáticas entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. A. Intensidade do Ti (contagens por 
segundo) do testemunho GeoB6211-2 (Chiessi et al., 2009). B. Razão Ti/Ca do testemunho GeoB3910-2 
(Jaeschke et al., 2007). C. ƐNd do testemunho KRN159-5-36GGC (Pahnke et al., 2008). D. SST do testemunho 
GeoB3129/3911 (Weldeab et al., 2006). E. δ18O do testemunho BYRD (Blunier e Brook, 2001) e F. δ18O do 
testemunho NGRIP (Blunier e Brook, 2001). G. δ13C da espécie G. ruber do testemunho geoB6211-2 (Chiessi et 
al., 2008, 2009). H. espécies de foraminíferos bentônicos da epifauna, infauna e epifauna-infauna do testemunho 
GeoB6211-2. Índices I. BFHP e J. BFOI das associações de foraminíferos bentônicos do testemunho 
GeoB6211-2. SST: temperatura superficial marinha. Linhas cinzas: dados originais. Linhas coloridas: média 
móvel de três pontos. Barra horizontal: ACR: Antarctic Cold reversal. HS1: Heinrich Stadial 1. UMG: Último 
Máximo Glacial. Tarjas azuis: diferentes fases paleoambientais indicadas pelas associações de foraminíferos 
bentônicos entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. no testemunho GeoB6211-2. Modelo de idades retirado de 
Chiessi et al. (2008). 
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 Testas de tamanhos grandes (250-500 µm) predominaram entre 19.000 e 14.000 anos 

cal A.P. nos sedimentos do testemunho GeoB6211-2, com exceção das idades de 18.987 anos 

cal A.P.; há 18.905 anos cal A.P.; há 18.661 anos cal A.P.; há 18.000 anos cal A.P.; há 17.016 

anos cal A.P.; há 16.402 anos cal A.P.; há 14.682 anos cal A.P.; há 14.303 anos cal A.P. e há 

14.000 anos cal A.P. (Fig. 36A). Tamanhos grandes representaram entre 11,6% (18.987 anos 

cal A.P.) e 69,8% (15.327 anos cal A.P.) do total de espécies por amostra. 

 Tamanhos macro (>500 µm) tiveram porcentagens entre 1,4% (18.620 anos cal A.P.) e 

49,8% (18.000 anos cal A.P.) (Fig. 36A). Esses tamanhos foram os segundos mais abundantes 

entre as espécies de foraminíferos bentônicos entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P.(Fig. 36A). 

Há 18.000 anos cal A.P.; há 16.402 anos cal A.P.; há 14.682 anos cal A.P. e há 14.000 anos 

cal A.P., tamanhos macro foram os mais abundantes nas associações de foraminíferos 

bentônicos (Fig. 36A). 

 Tamanhos médios (125-250 µm) representaram entre 0,5% (18.987 anos cal A.P.) e 

22,9% (18.400 anos cal A.P.). Testas médias foram mais expressivas entre 18.620 e 18.267 

anos cal A.P.; e entre 15.634 e 14.429 anos cal A.P. (Fig. 36A). Já tamanhos pequenos (>125 

µm) apresentaram porcentagens entre 2,5% (14.682 anos cal A.P.) e 60,4% (18.987 anos cal 

A.P.). Testas pequenas foram mais expressivas entre 19.000 e 18.133 anos cal A.P.; entre 

17.323 e 16.709 anos cal A.P.; e entre 14.303 e 14.000 anos cal A.P. (Fig. 36A). 

 Entre aproximadamente 19.000 e 18.500 anos cal A.P., há cerca de 17.000 anos cal 

A.P. e há cerca de 15.500 anos cal A.P., tamanhos médios e pequenos sobrepujaram tamanhos 

macro (Fig. 36A). 

 Testas brancas (sem alteração de cor) foram predominantes entre 19.000 e 14.000 anos 

cal A.P., exceto nas idades de 18.533 anos cal A.P.; 17.867 anos cal A.P.; entre 17.467 e 

17.170 anos cal A.P.; e entre 14.303 e 14.000 anos cal A.P., quando testas douradas (contendo 

FeS2), indicativas de ambiente redutor, foram mais abundantes nas associações de 

foraminíferos bentônicos (Fig. 36B). Testas brancas tiveram percentagens entre 29,5% 

(18.987 anos cal A.P.) e 83,4% (15.941 anos cal A.P.). Já testas douradas representaram entre 

2,2% (17.016 anos cal A.P.) e 57,5% (18.533 anos cal A.P.) (Fig. 36B). 

  Já testas pretas (contendo FeS) e acastanhadas (contendo hidróxido de ferro) foram 

menos representativas entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. (Fig. 36B). As primeiras foram 

mais expressivas entre 19.000 e 18.000 anos cal A.P., e entre 14.303 e 14.000 anos cal A.P., 

quando apresentaram porcentagens acima de 5% das associações de foraminíferos bentônicos. 

As testas acastanhadas, alusivas a ambiente oxidante, tiveram porcentagens mais 

representativas há 19.000 anos cal A.P. e há 17.170 anos cal A.P., quando também mostraram 
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valores percentuais acima de 5% das associações bentônicas. Nos demais intervalos 

amostrados, testas pretas e acastanhadas foram raras (Fig. 36B). 

 Testas inteiras também predominaram entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. no 

testemunho GeoB6211-2, o que indica que as associações de foraminíferos bentônicos não 

foram modificadas de forma comprometedora por desgaste ou transporte de testas nesse 

intervalo temporal (Fig. 36C). Testas inteiras tiveram porcentagens entre 45,4% (18.987 anos 

cal A.P.) e 82,9% (17.016 anos cal A.P.). Elas tiveram comportamento oposto ao apresentado 

por testas parcialmente fragmentadas no período de tempo analisado (Fig. 36C). 

 Testas parcialmente fragmentadas apresentaram porcentagens entre 15% (17.016 anos 

cal A.P.) e 48,3% (18.987 anos cal A.P.) (Fig. 36C). Já os fragmentos ocorreram em 

porcentagens muito baixas entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. (Fig. 36C), que se situaram 

entre 0,3% (18.824 anos cal A.P.) e 6,3% (18.987 anos cal A.P. (Fig. 36C). 

 As frequências de testas inteiras e parcialmente fragmentadas (Fig. 36C) indicaram 

ambientes mais estressantes entre aproximadamente 18.600 e 17.700 anos cal A.P., entre 

cerca de 16.400 e 16.000 anos cal A.P., e entre aproximadamente 15.600 e 14.600 anos cal 

A.P. (Fig. 36C). 

 A análise de imagens de MEV permitiu distinguir os processos de abrasão 

(predominantes), bioturbação e corrosão em testas parcialmente fragmentadas (prancha 3, em 

anexo), sugerindo que a maior porcentagem de desgaste sofrido pelas testas teria sido causado 

pelo aumento da força hidrodinâmica de fundo no Cone do Rio Grande. 
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Figura 36: Análise tafonômica dos foraminíferos do testemunho GeoB6211-2. A. Análise morfométrica: 
porcentagens de testas pequenas (<125 µm), médias (125-250 µm), grandes (250-500 µm) e macro (>500 µm). 
B. Análise tafonômica de coloração: porcentagem das testas brancas (sem alteração de cor), douradas 
(impregnadas e/ou preenchidas por sulfeto de ferro – FeS2), pretas (impregnadas e/ou preenchidas por 
monossulfeto de ferro – FeS) e acastanhadas (impregnadas por hidróxido de ferro). C. Análise tafonômica de 
grau de fragmentação: porcentagem de testas inteiras (sem desgaste externo visível), parcialmente fragmentadas 
(até 50% de desgaste e/ou fragmentação) e fragmentos (acima de 50% de desgaste e/ou fragmentação). Linhas 
cinzas com pontos: dados originais obtidos. Linhas coloridas: média móvel de três pontos. Barra horizontal: 
intervalo das épocas paleoclimáticas existentes entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. ACR: Antarctic Cold 
reversal. HS1: Heinrich Stadial 1. UMG: Último Máximo Glacial. Tarjas cinzas: diferentes fases 
paleoambientais indicadas pelas associações de foraminíferos bentônicos entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. no 
testemunho GeoB6211-2. Modelo de idades retirado de Chiessi et al. (2008).  
 
 
 A análise estatística de agrupamento modo-R agrupou as 22 espécies mais frequentes 

de foraminíferos bentônicos encontradas entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. em quatro 

diferentes grupos (Fig. 37). 
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Figura 37: Dendrograma da análise estatística de agrupamento modo-R das 22 espécies mais abundantes do 
testemunho GeoB6211-2 entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. 
 

 As características das quatro diferentes associações de foraminíferos bentônicos estão 

indicadas na tabela 10.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
Figura 38: Distribuições das quatro diferentes associações microfaunísticas do testemunho GeoB6211-2 obtidas 
pela análise estatística de agrupamento modo-R. Linhas cinzas com pontos: pontos originais. Linhas coloridas: 
média móvel de três pontos. Tarjas cinzas: diferentes fases paleoambientais indicadas pelas associações de 
foraminíferos bentônicos entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. no testemunho GeoB6211-2. Modelo de idades 
retirado de Chiessi et al. (2008). 
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Tabela 10: Características das diferentes associações de foraminíferos bentônicos do testemunho GeoB6211-2. 

Associa-
ções 

Principais 
períodos de 
ocorrência 

Principais espécies 
(Dominantes e 

subdominantes) 
Espécies secundárias (acessórias e raras) Principais características das principais espécies 

1 

Entre 19 e 18,6 
ka cal A.P., 

entre ~18 e ~17 
ka cal A.P. e há 
~16 ka cal A.P. 

 Bolivinellina translucens, 
Buliminella elegantissima, 

Cassidulina crassa, 
Fursenkoina pontoni, 
Nonionella opima e 

Rutherfordoides rotundiformis 

Buccella peruviana, Cancris sagra, Cibicides spp., 
Eponides repandus, Fissurina spp., 

Globocassidulina subglobosa, Lagena spp., 
Quinqueloculina lamarkiana, Quinqueloculina 

seminula, Pyrgo spp., Rosalina williamsoni, 
Uvigerina peregrina e Uvigerina striata 

Disóxicas, indicativas de ambiente com alto acúmulo de M.O., detritívoras, com 
predominância de epifauna-infauna, indicativas de substrato formado por areia fina a lama. 
R. rotundiformis e C. crassa indicam águas mais frias. C. crassa é proxy da Corrente das 

Malvinas. B. translucens e N. opima, de águas estratificadas. N. opima é tolerante à anoxia. 
B. elegantissima indica menor hidrodinâmica do meio. 

2 
Entre 19 e ~16 
ka cal A.P. e há 
~15 ka cal A.P. 

Nonionella atlantica, 
Nonionoides grateloupii, 

Quinqueloculina atlantica, 
Adelosina laevigata, 

Quinqueloculina milleti e 
Stainforthia côncava 

Bolivina alata, Buccella peruviana, Cancris sagra, 
Cassidulina spp., Cibicides spp., Discorbis sp., 

Eponides repandus, Globocassidulina subglobosa, 
Melonis barleeanus, Oolina spp., Poroeponides 
lateralis, Pseudononion pulchella, Pyrgo nasuta, 

Pyrgo ringens, Quinqueloculina lamarkiana, 
Quinqueoculina patagonica, Quinqueloculina 

seminula, Rubratela intermedia e Uvigerina spp. 

Espécies divididas em 2 grupos: i) infaunais, típicas de ambiente com alto conteúdo de 
M.O. e baixo de O2, detritívoras ou herbívoras, de substrato formado por lama e ambiente 
menos energético. ii) epifaunais, típicas de ambiente com alto conteúdo de O2 e menor de 

M.O., de águas com menor estratificação, predominantemente herbívoras, de ambiente mais 
energético. N. atlantica é indicador de hipoxia. A. laevigata sobrevive em ambiente 

disóxico com alto aporte de M.O. Q. atlantica e Q. milleti são intolerantes à disoxia. S. 
concava existe em sedimentos com alto conteúdo de nitrogênio e carbono orgânico e indica 

águas frias (~3.4°C) e salinidade de ~34.4‰. 

3 

Entre ~17 e 
~16 ka cal A.P. 

e entre ~15 e 
~14 ka cal A.P. 

Brizalina  subaenariensis, 
Bulimina elongata, 

Cassidulinoides brasiliensis e 
Nonionellina labradorica 

Bolivinellina translucens, Buliminella elegantissima, 
Cancris sagra, Cassidulina spp., Cibicides dispars, 
Cibicides kullenbergi, Cibicides refulgens, Eponides 
repandus, Fissurina spp., Gyroidina spp., Haynesina 
spp., Hopkinsina pacifica, Lagena spp., Lenticulina 

spp., Lobatula lobatula, Nonionella auris, 
Oridosalis umbonatus, Rosalina williamsoni, 

Sigmoilopsis schlumbergeri e Uvigerina striata 

Indicativas de ambiente com baixas concentrações de oxigênio e altas de M.O. São 
majoritariamente detritívoras, com preferência por M.O. mais lábil. Vinculam-se a regiões 
de upwelling, de águas mais frias a temperadas e de sedimentos de granulometria de areia 

fina a lama. B. subaenariensis reage ao bloom fitodetrítico com crescimento rápido e indica 
águas mais estratificadas e presença de H2S no meio. B. elongata se alimenta de M.O. mais 

degradada e indica menor energia hidrodinâmica e sedimentos lamosos. N. labradorica 
indica águas mais frias e sobrevive à disoxia. 

4 
Entre ~16 e 

~15 ka cal A.P. 

Bulimina marginata, 
Globobulimina pacifica, 

Melonis barleeanus, 
Uvigerina bifurcata e 
Uvigerina peregrina 

Bolivinellina translucens, Buliminella elegantissima, 
Cancris sagra, Cassidulina spp., Cassidulinoides 
brasiliensis, Cibicides spp., Eponides repandus, 

Fissurina lucida, Fursenkoina pontoni, 
Globocassidulina subglobosa, Gyroidina altiformis, 
Haynesina depressula, Hopkinsina pacifica, Lagena 

spp., Lenticulina spp., Nonionella spp., Nonion 
depressulus, Oridorsalis umbonatus, Pseudononion 
pulchella, Quinquelcoulina patagonica, Rosalina 

williamsoni, Sigmoilopsis schlumbergeri e 
Uvigerina striata 

Típicas de altas concentrações de M.O. e baixa de O2. São majoritariamente detritívoras, 
com predominância de infauna rasa, sendo capazes de ocupar nichos epifaunais se 

necessário. Habitam sedimentos de granulometria de areia lamosa a lama. B. marginata e 
U. peregrina  indicam zona de mínima oxigenação. B. marginata recoloniza ambientes 

anóxicos lentamente, prefere M.O. fresca, é estenohalina e relacionada a águas da pluma do 
Rio da Prata, de águas frias e estratificadas. G. pacifica e M. barleeanus indicam zona de 

redução do nitrato. G. pacifica é infauna média a profunda e indica águas frias a 
temperadas. M. barleeanus consome M.O. mais degradada, se vincula à ação de bactérias 
denitrificantes, a sedimentos lamosos e águas frias. U. bifurcata indica alta produtividade 

oceânica e é típica da AIA e da Corrente das Malvinas. U. peregrina se favorece de carbono 
sedimentar, indica nutrientes transportados pela ACAS e tolera M.O. mais degradada. 
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7.2.3. Resultados geoquímicos em testa de Globigerinoides ruber 

 

 As temperaturas superficiais marinhas baseadas em Mg/Ca da testa da espécies 

planctônica Globigerinoides ruber (white, s.s.) (Mg/Ca SST) tiveram seu menor valor 

(18,2°C) há 18.975 anos cal A.P., e seu maior valor (27,5°C) há 10.057 anos cal A.P. As  

Mg/Ca SST apresentaram tendência geral a leve aumento entre 19.000 e o Presente (Tabela 

11, em anexo; Fig. 39). Houve oscilações secundárias de aumento e diminuição que 

apresentaram picos positivos há 16.878 anos cal A.P.; há 15.650 anos cal A.P.; há 15.111 

anos cal A.P.; há 14.062 anos cal A.P.; há 13.406 anos cal A.P.; há 10.959 anos cal A.P. e há 

10.057 anos cal A.P. (Tabela 11, em anexo; Fig. 39). 

 Os valores de δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) indicaram que, em geral, a tendência da 

salinidade superficial do Atlântico Sul sudoeste na região analisada apresentou valores 

crescentes entre 19.000 e 16.878 anos cal A.P.; entre  13.921 e 13.406 anos cal A.P.; entre 

10.830 e 9.800 anos cal A.P.; entre 9.027 e 8.512; entre 7.032 e 6.800 anos cal A.P.; entre 

6.570 e 5.875 ; entre 5.529 e 4.488 anos cal A.P.; entre 3.216 e 2.753 anos cal A.P.; e entre 

1.366 e o Presente (Tabela 11, em anexo; Fig. 39). Esses períodos de aumento foram 

intercalados a períodos de diminuição das salinidades superficiais dessa região atlântica. 

Esses períodos de aumento e diminuição acompanharam as modificações secundárias das 

Mg/Ca SST da região (Tabela 11, em anexo; Fig. 39). 

 

 

 

 

 

 
 

 

 
 
 
 
 
 
 
Figura 39: Valores de Mg/Ca SST (°C) e δ18Oivc-sw (‰VSMOW) de testas de G. ruber (white, s.s.) do 
testemunho GeoB6211-2. Linhas cinzas: dados originais. Linhas coloridas: média móvel de três pontos. Tarjas 
cinzas: divisão das diferentes épocas paleoambientais entre 19.000 anos cal A.P. e o Presente. HS1: Heinrich 
Stadial 1. ACR: Antarctic Cold reversal. YD: Younger Dryas. HI: Holoceno Inferior. HM: Holoceno Médio. HT: 
Holoceno tardio. Modelo de idades retirado de Chiessi et al. (2008). 
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 As médias de Mg/Ca SST calculadas para os períodos da Última Deglaciação e do 

Holoceno tiveram aumento de 2,9°C entre o Último Glacial (~19.000 anos cal A.P.) e o 

Presente. Já os valores de δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) tiveram diferença de apenas 0,008‰, 

embora entre 11.603 e 11.474 anos cal A.P. tenha ocorrido diminuição de 0,35‰ VSMOW 

(Figs. 39, 40, 41). 

 Durante o Heinrich Stadial 1 (HS1), entre 19.000 e 14.700 anos cal A.P., a média das 

Mg/Ca SST foi de 21,6°C. Durante este intervalo paleoclimático, as Mg/Ca SST apresentaram 

tendência geral de aumento até 16.878 anos cal A.P., com picos positivos há 18.587 anos cal 

A.P., há 17.853 anos cal A.P. e há 17.587 anos cal A.P. (Fig. 40), seguido de decréscimo até 

15.280 anos cal A.P., com picos positivos de temperatura há 16.202 anos cal A.P. e há 15.649 

anos cal A.P. (Fig. 40). 

 Entre 15.280 e 14.605 anos cal A.P. as Mg/Ca SST voltaram a aumentar, e 

apresentaram pico positivo há 15.224 anos cal A.P. e há 15.111 anos cal A.P. A variação entre 

o menor (18,2°C em 18.975 anos cal A.P.) e o maior (24,8°C em 16.878 anos cal A.P.) 

valores das Mg/Ca SST nesse intervalo geológico foi de 6,5°C (Fig.40).  

 A média dos valores de δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) foram de 1,73‰ VSMOW durante o 

HS1. Nesse período paleoclimático, o maior valor de δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) foi de 0,69‰ 

VSMOW (18.387 anos cal A.P.) e 2,56‰ VSMOW (16.878 anos cal A.P.). Os valores de 

δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) apresentaram tendências gerais de aumento e diminuição de valores 

bastante similares às das Mg/Ca SST dessa mesma região atlântica (Fig. 40). Houve aumento 

desses valores entre 19.000 e 16.878 anos cal A.P., com picos positivos há 18.772 anos cal 

A.P., e há 18.493 anos cal A.P., e entre 16.878 e 15.388 anos cal A.P., com picos positivos há 

16.386 e há 15.649 anos cal A.P. (Fig. 40). Entre 15.388 anos cal A.P. e 14.972 anos cal A.P., 

os valores de  δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) voltaram a aumentar, e então diminuíram até 14.605 

anos cal A.P. (Fig. 40). 

 No período correspondente à Reversão Fria Antártica (ACR, entre 14.600 e 12.500 

anos cal A.P.), a média das temperaturas foi de 22,5°C. A menor temperatura (20,6°C) 

ocorreu há 13.921 anos cal A.P., e a maior (25,6°C), há 13.406 anos cal A.P. (Fig. 40). Entre 

14.605 e 13.921 anos cal A.P., as Mg/Ca SST diminuíram e, dessa época até 13.406, voltaram 

a aumentar (Fig. 40). Houve pico positivo de temperatura há 14.063 anos cal A.P. Entre 

13.921 e 12.504 anos cal A.P. (Fig. 40). 

 Os valores de δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) apresentaram média de 1,79‰  durante o ACR. 

Esses valores ficaram entre 0,97‰ VSMOW (13.921 anos cal A.P.) e 2,69‰ VSMOW 

(13.406 anos cal A.P.). Diminuíram até 13.921 anos cal A.P., com presença de pico positivo 
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há 14.100 anos cal A.P. E entre 13.921 e 13.406 anos cal A.P. esses valores voltaram a 

aumentar, e então tornaram a diminuir até 12.505 anos cal A.P. (Fig. 40). 

 Já durante o Younger Dryas (YD, de 12.500 a 11.500 anos cal A.P.), a média da 

Mg/Ca SST foi de 22,3°C. A menor temperatura foi de 21,7°C (11.860 anos cal A.P.), e a 

maior, de 23,7°C (11.732 anos cal A.P.). Houve diminuição das Mg-Ca SST até 11.860 anos 

cal A.P., seguida de aumento de ~2°C até 11.732 anos cal A.P. As Mg/Ca SST então 

diminuíram 1,6°C até 11.500 anos cal A.P. (Fig. 40).  

 No YD, a média dos valores de δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) foi de 1,74 ‰ VSMOW. O 

menor valor foi de 1,16‰ VSMOW (11.474 anos cal A.P.), e o maior foi de 2,15‰ VSMOW 

(11.732 anos cal A.P.). Os valores aumentaram entre 12.505 e 11.732 anos cal A.P., e 

diminuíram cerca de 1‰ VSMOW até 11.474 anos cal A.P. (Fig. 40). 

 Os comportamentos das tendências gerais de aumento e diminuição dos valores de 

Mg/Ca SST e de δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) foram semelhantes às tendências de aumento e 

diminuição das temperaturas e salinidades superficiais das regiões nordeste (Weldeab et al., 

2006) e sudeste (Carlson et al., 2008) da margem brasileira, especialmente durante o período 

do Heinrich Stadial 1 (HS1) (Fig. 40A, B, C, D, E e F). Mas foram diferentes das variações 

de temperaturas e salinidades da região da termoclina da mesma região de coleta do 

testemunho GeoB6211-2 nessa mesma época (Fig. 40, A, B, G e H). 

 Durante o Younger Dryas, as tendências dos valores de Mg/Ca SST e os valores de 

δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) foram diferentes daquelas apresentadas por Weldeab et al. (2006) 

para a região da margem nordeste brasileira (Fig. 40A, B, C eD), mas apresentaram certa 

semelhança com as tendências apresentadas por Carlson et al. (2008) para a região sudeste da 

margem brasileira (Fig. 40A, B, E e F). 

 Os comportamentos das tendências dos valores de Mg/Ca SST e de δ18Oivc-sw (‰ 

VSMOW) foram semelhantes aos valores das temperaturas e salinidades da região da 

termoclina permanente para este mesmo setor atlântico, e seguiram a tendência geral de 

aumento de temperaturas encontradas para a região do continente antártico e do hemisfério sul 

por Shakun et al. (2012) (Fig. 40A, B, G, H, I, J). 
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Figura 40: Valores de paleotemperaturas e paleossalinidades para o atlântico subtropical sudoeste. A. Mg-Ca 
SST G. ruber (white, s.s.) (°C) do testemunho GeoB6211CC (este estudo). B. δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) do 
testemunho GeoB6211CC (este estudo). C. Mg/Ca G. ruber (white) do testemunho GeoB3129-3911 (Weldeab et 
al., 2006). D. salinidades superficiais (SSS) do testemunho GeoB3129-3911 (Weldeab et al., 2006). E. Mg-Ca 
SST G. ruber (white) do testemunho 36GGC (Carlson et al., 2008). F. δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) do testemunho 
36GGC (Carlson et al., 2008). G. Temperatura baseada em Mg-Ca G. inflata do testemunho geoB6211-2 
(Chiessi et al., 2008). H. δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) G. inflata do testemunho GeoB6211-2 (Chiessi et al., 2008). I. 
diferença do “montante de temperatura” global e do hemisfério sul dadas como anomalias de suas médias do 
período holocênico entre 11.500 e 6.500 ka cal A.P. (Shakun et al., 2012). J. δ18O BYRD (Antártica, Blunier e 
Brook, 2001). K. CO2 (ppmv) do testemunho EPICA Dome C (Monnin et al., 2004). Linhas cinzas: dados 
originais. Linhas coloridas: média móvel de três pontos. Tarjas cinzas: HS1: Heinrich Stadial 1. ACR: Antarctic 
Cold reversal. YD: Younger Dryas. Modelo de idades retirado de Chiessi et al. (2008). 
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 Houve tendência geral suave ao aumento das Mg/Ca SST na região de coleta do 

testemunho GeoB6211-2 durante todo o Holoceno (Fig. 41A). No Holoceno Inferior e no 

Holoceno Médio (HI e HM, de 11.500 a 4.000 anos cal A.P.), houve aumento considerável 

das SST há 10.057 anos cal A.P., quando elas demonstraram seu maior valor (27,5°C). Um 

segundo pico apreciável de Mg/Ca SST foi encontrado há 5.875 anos cal A.P. (27,2°C). Esses 

consideráveis picos de aumento das Mg/Ca SST foram seguidos por diminuição das 

temperaturas superficiais na ordem de 6,4°C (até 9.027 anos cal A.P.) e de 6°C (até 5.528 

anos cal A.P.), respectivamente (Fig. 41A), indicando que estes foram intervalos de mais 

amplas variações térmicas superficiais nesse setor do atlântico subtropical sudoeste. 

  No Holoceno Inferior, os valores de δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) aumentaram 1,68‰ 

VSMOW entre 11.500 e 10.057 anos cal A.P., onde atingiram seu maior valor (2,73‰ 

VSMOW) (Fig. 41B). Então diminuíram 1,54 ‰ VSMOW até 9.027 anos cal A.P. Entre 

9.027 e 8.512 anos cal A.P., houve aumento de 1,08 ‰ VSMOW (Fig. 41B). Assim como as 

SST, as salinidades superficiais do atlântico subtropical sudoeste apresentaram amplas 

variações neste período de transição entre a Última Deglaciação e o Holoceno (Fig. 41B). 

 A partir do Holoceno Médio (8.000 anos cal A.P.) até o Presente, a tendência geral foi 

de leve diminuição das salinidades superficiais desse setor atlântico (Fig. 41B). Houve 

variações mais intensas do sinal de δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) entre 7.032 e 1.176 anos cal A.P. 

(média de 0,89 ‰ VSMOW de variação nos valores de δ18Oivc-sw) (Fig. 41B). 

 Os valores de Mg/Ca SST do testemunho GeoB6211-2 seguiram as mesmas 

tendências de variação que aquelas apresentadas pelas temperaturas do hemisfério sul  (Fig. 

41A, E e F). Já os valores de δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) seguiram as mesmas tendências de 

diminuição que as salinidades superficiais encontradas por Weldeab et al. (2006) para a 

região marginal nordeste brasileira (Fig. 41 B, D). 
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Figura 41: Valores de paleotemperaturas e paleossalinidades para o atlântico subtropical sudoeste. A. Mg-Ca 
SST G. ruber (White, s.s.) (°C) do testemunho GeoB6211CC (este estudo). B. δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) do 
testemunho GeoB6211CC (este estudo). C. Mg/Ca G. ruber (white) do testemunho GeoB3129-3911 (Weldeab et 
al., 2006). D. salinidades superficiais (SSS) do testemunho GeoB3129-3911 (Weldeab et al., 2006). E. diferença 
do “montante de temperatura” global e do hemisfério sul dadas como anomalias de suas médias do período 
holocênico entre 11,5 e 6,5 cal kyr B.P. (Shakun et al., 2012). F. CO2 (ppmv) do testemunho EPICA Dome C 
(Monnin et al., 2004). Linhas cinzas: dados originais. Linhas coloridas: média móvel de três pontos. Tarjas 
cinzas: HI: Holoceno Inferior. HM: Holoceno Médio. HT: Holoceno tardio. Modelo de idades retirado de 
Chiessi et al. (2008). 
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 Os resultados microfaunísticos dos testemunhos S03 e GeoB6211-2, entre 19.000 e 

14.000 anos cal A.P. e entre 9.400 e 8.385 anos cal A.P. mostraram padrões de aumento e de 

diminuição de valores em períodos de tempo similares, levando-se em conta a diferença dos 

modelos de idade dos dois testemunhos. Em geral, quando os valores de Mg/Ca SST e de 

δ18Oivc-sw aumentaram, os valores de espécies euhalinas e polihalinas/mesohalinas do 

testemunho S03 e os valores do índice BFOI do testemunho GeoB6211-2 também tiveram 

tendência ao aumento (Fig. 42 e 43).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Figura 42: Comparação entre os dados dos testemunhos S03 e GeoB6211CC entre 9.400 e 8.385 anos cal A.P. 
A. paleotemperaturas (Mg/Ca SST) do testemunho GeoB6211CC (este estudo). B. paleossalinidades (δ18Oivc-sw) 
do testemunho GeoB6211CC (este estudo). C, D e E. dados microfaunísticos indicadores de salinidade (% 
espécies euhalinas; % espécies polihalinas/mesohalinas e % espécies oligohalinas/limnéticas) do testemunho S03 
(este estudo). F. razão Fe/K do testemunho S03 (Sallun et al., 2012). Tarjas cinza: diferentes épocas 
paleoclimáticas da região do MJI entre 9.400 e 8.385 anos cal A.P. Modelo de idades e razão Fe/K retirados de 
Sallun et al. (2012). 
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Figura 43: Comparação entre os dados do testemunho GeoB6211-2 entre 19.000 e 8.000 anos cal A.P. A. 
paleotemperaturas (Mg/Ca SST) do testemunho GeoB6211CC (este estudo). B. paleossalinidades (δ18Oivc-sw) do 
testemunho GeoB6211CC (este estudo). C. índice BFOI (indicador da disponibilidade de oxigênio no meio) do 
testemunho GeoB6211-2. (este estudo). D. índice BFHP (indicador da disponibilidade nutricional do meio) do 
testemunho GeoB6211-2. (este estudo). E. ríndice planctônicos/bentônicos do testemunho GeoB6211-2 (este 
estudo). Tarjas cinzas: diferentes épocas paleoclimáticas entre 19.000 e 8.000 anos cal A.P. HS1: Heinrich 
Stadial 1. ACR: Antarctic Cold Reversal. YD: Younger Dryas. Modelo de idades retirado de Chiessi et al. 
(2008). 
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CAPÍTULO 8: Discussão 

 

8.1.    Testemunho S03 

 

 Segundo Le Cadre et al. (2003), as testas calcárias são freqüentemente dissolvidas em 

águas com pH inferiores à 7,5. Por (1986) observou que os rios de águas escuras do MJI, 

como os rios Una do Prelado e Comprido (local de coleta do testemunho S03) apresentam 

baixo pH (~4) devido à forte concentração de ácidos húmicos. Duleba e Debenay (2003), ao 

analisarem o estuário do Rio Una do Prelado, sugeriram que testas calcárias eram 

possivelmente raras em sedimentos do seu canal pela dissolução sofrida pelo carbonato de 

cálcio em águas ácidas. Entre 9.400 e 8.400 anos cal A.P., Sallun et al. (2012) descreveram 

variação mais acentuada do pH e do Eh no local de coleta do S03. Além disso, a análise 

tafonômica dos tipos de desgaste das testas de foraminíferos bentônicos ao longo do 

testemunho S03 mostrou predomínio de processos de corrosão/dissolução (Prancha 1, em 

anexo). 

 Dessa maneira, considerou-se que a baixa densidade encontrada nas associações de 

foraminíferos bentônicos do testemunho S03 seria devida a valores mais baixos do pH das 

águas mixohalinas, que causaram maior ou menor dissolução de testas de acordo com a 

flutuação das influências continental ou oceânica no local de coleta do testemunho S03, entre 

9.400 e 8.385 anos cal A.P. 

 Entretanto, como foram encontrados espécimes jovens e/ou testas inteiras (não 

desgastadas) para todas as espécies nas amostras que continham testas calcárias (Tabela 5; 

figs. 23 e 25C), concluiu-se que as alterações de densidade sofridas pelas associações de 

foraminíferos bentônicos, presentes nas amostras do S03, não teriam causado modificações 

nas diversidades das associações analisadas em relação às suas contrapartes pretéritas e que, 

portanto, as análises paleoambientais aqui realizadas são válidas. 

 Duas prováveis hipóteses poderiam ser aventadas para explicar a ausência das 

associações dos foraminíferos bentônicos entre 8.806 e 8.672 anos cal A.P., há 8.625 anos cal 

A.P. e há 8.594 anos cal A.P.: i) forte aporte de águas doces, que poderiam ter causado o 

desaparecimento de espécies calcárias polihalinas/mesohalinas e euhalinas e, ao mesmo 

tempo, carreado as testas das espécies de Blysmasphaera spp. para outro sítio deposicional 

e/ou ii) exposição subaérea do sítio deposicional com consequente oxidação e/ou dissolução 

das testas durante essas fases. 
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 Segundo Sallun et al. (2012), durante esses intervalos de tempo, existiria ambiente 

lagunar nesse local do MJI. Além disso, a ausência de testas acastanhadas nas associações de 

foraminíferos bentônicos no testemunho S03 (Fig. 25B) indica que não houve períodos em 

que as testas bentônicas se oxidaram. Ou seja, que é improvável que elas tenham ficado 

expostas a ambiente oxigenado, o que seria de se esperar em caso de exposição subaérea. 

Também, a relação fino/grosso e o diâmetro médio dos sedimentos (Tabela 3; fig. 20), bem 

como a mudança da taxa de sedimentação (de 0,11cm/ano para 0,645 cm/ano) entre 8.700 e 

8.684 anos cal A.P. (Sallun et al., 2012), são sugestivas de maior aporte sedimentar em 

função do incremento da energia hidrodinâmica do meio. 

 Dessa forma, considerou-se que não houve exposição subaérea do sítio deposicional. 

Entre 9.400 e 8.385 anos cal A.P., a região de coleta do testemunho S03 foi ambiente lagunar 

raso, mixohalino, que deve ter recebido maior aporte fluvial nessas épocas. Esse maior aporte 

fluvial poderia ter ocasionado decréscimos da salinidade e do pH das águas de fundo, 

impossibilitando a sobrevivência e/ou preservação das testas calcárias e carreando testas do 

gênero Blysmasphaera spp. para outro sítio deposicional, o que teria causado o 

desaparecimento dos foraminíferos. 

 As análises do comportamento das associações de foraminíferos bentônicos, bem 

como das características de suas testas, entre 9.400 e 8.385 anos cal A.P. (Figs. 22, 23, 24, 25 

e 27), quando comparadas com as análises abióticas do testemunho S03 (Sallun et al., 2012) 

(Figs. 20 e 21), permitiram notar que houve quatro episódios de maior salinidade, intercaladas 

por duas fases de menor salinidade, nas águas da paleolaguna existente no MJI. 

 Há duas alternativas para os quatro episódios de maior salinidade das águas da 

paleolaguna: i) intrusão mais acentuada de águas marinhas na paleolaguna e ii) diminuição da 

pluviosidade continental em ambiente parálico, o que levaria à evaporação das águas da 

paleolaguna, e ocasionaria maior concentração de sais em menores volumes de água. 

 A primeira alternativa levaria à conclusão de que teriam ocorrido picos na elevação do 

nível relativo do mar na região do MJI durante sua fase transgressiva, quando as águas do mar 

afluíram com maior intensidade para a paleolaguna mixohalina em quatro intervalos 

temporais. A segunda suporia que o nível relativo do mar, apesar de crescente, não foi 

suficiente para atingir a paleolaguna mixohalina até ~8.385-8.375 anos cal A.P. quando, 

segundo Sallun et al. (2012), o nível do mar ultrapassou o atual pela primeira vez na região do 

MJI durante a Transgressão Santos. Nesse segundo caso, as quatro fases mais salinas da 

paleolaguna equivaleriam a períodos paleoclimáticos continentais mais secos e o nível 

marinho não influenciaria a salinidade das águas de fundo da paleolaguna. 
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 A presença de espécies indicativas de massas de água marinhas de diferentes 

propriedades físico-químicas, mais rasas (e.g. Ammonia tepida) ou mais profundas (e.g., 

Uvigerina striatula) (Tabela 5, em anexo; fig. 23), em conjunto com a razão C/N, que indicou 

que a M.O. teria origem mista para todo este intervalo temporal, embora os seus valores 

variassem em função da maior ou menor contribuição continental ou oceânica para o sítio de 

estudos (Fig. 20, Sallun et al., 2012), suportam a conclusão de que a primeira hipótese é a 

mais acertada. 

 Os dados microfaunísticos de espécies indicadoras de diferentes massas de água, de 

diferentes graus de salinidade das águas e do hidrodinamismo de fundo da paleolaguna, 

quando comparados aos resultados abióticos do testemunho S03 (Sallun et al., 2012), 

permitem supor que provavelmente tanto o regime pluvial, que aumentava a descarga fluvial 

na região de estudos, quanto o comportamento transgressivo marinho, foram importantes para 

o controle da salinidade das águas de fundo da paleolaguna do MJI. 

 Segundo Duleba e Debenay (2003), atualmente, o estuário do Una do Prelado, a NE da 

área de estudos, possui dois regimes hidrodinâmicos diferentes, sazonais: um com maior 

contribuição marinha, quando águas oceânicas adentram o estuário até o canal do rio Una do 

Prelado, durante o inverno, e outro com maior contribuição continental (fluvial) durante os 

meses de verão. Caso essas flutuações tenham se mantido ao longo do tempo geológico, como 

sugerem os dados microfaunísticos e abióticos do testemunho S03, pode-se supor que tenham 

ocorrido épocas paleoclimáticas com menor pluviosidade continental, quando houve maior 

aporte de águas marinhas à paleolaguna do MJI, e épocas paleoclimáticas com maior 

pluviosidade continental, quando a vazão dos rios se ampliava e eles então carreavam maior 

quantidade de sedimentos para a região de coleta do testemunho S03, aumentando o 

hidrodinamismo local e modificando os padrões físico-químicos das águas e dos sedimentos 

de fundo da paleolaguna então existente nessa área. 

 Trabalhos paleoclimáticos realizados no Brasil (De Oliveira, 1992; Ledru et al., 1996; 

Coelho et al., 2002; Behling et al., 2004; Garcia, 2004; Cordeiro et al., 2008; Dillenburg e 

Hesp, 2009; Stríkis et al., 2011) sugerem comportamentos paleoclimáticos distintos (mais 

quentes ou mais frios e mais úmidos ou mais secos) em épocas aproximadamente 

equivalentes em regiões brasileiras distintas. Entretanto, essa correlação deve ser feita com 

cautela, devido às diferentes escalas temporais e, também, devido ao provável diacronismo na 

propagação desses paleoclimas. É, portanto, provável que tenha havido fases alternadas mais 

úmidas ou mais secas e mais quentes ou mais frias para a região do MJI entre 9.400 e 8.385 
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anos cal A.P., o que possibilitaria o maior ou menor aportes marinho ou fluvial na região de 

coleta do testemunho S03. 

 Assim, pode-se supor que, durante a Transgressão Santos, a influência de águas 

marinhas foi predominante na paleolaguna do MJI, pelo menos na região onde o testemunho 

S03 foi coletado, em ao menos quatro fases, intercaladas por fases com maior influência de 

águas continentais. 

 As três diferentes associações de foraminíferos bentônicos assinaladas pela análise 

estatística de agrupamento modo-R indicaram oito fases paleoambientais diferentes para a 

região de coleta do testemunho S03 na planície costeira do MJI: 

 

 Primeira Fase: 9.400 a 9.338 anos cal A.P. 

  

 Este primeiro intervalo de tempo parece ter sido caracterizado por espécies das 

Associações 1 e 3 há 9.400 anos cal A.P., e por espécies da Associação 2 há 9.338 anos cal 

A.P. (Fig. 27). Foram compostas predominantemente pelos gêneros Ammonia spp. e 

Elphidium spp., além de fragmentos não identificados. 

 Os gêneros Ammonia spp. e Elphidium spp. são típicos de ambientes disaeróbicos, 

com substratos lamosos a arenosos, apresentam hábitos de vida epifaunal a infaunal profundo, 

são herbívoros e/ou detritívoros e comuns em ambientes costeiros, tais como lagoas, lagunas e 

estuários, onde as águas vão desde hipersalinas a polihalinas/mesohalinas (e.g., Bandi, 1953; 

Cassel e Sen Gupta, 1989; Murray, 1991; Kitazato, 1994; Ratburn e Corliss, 1994; Bernhard e 

Sen Gupta, 1999; Duleba et al., 2005). 

 Segundo Duleba et al. (2005), Elphidium spp. é um gênero que indica águas com 

estratificação salina forte a moderada, enquanto Ammonia spp. é mais típico de águas 

homogêneas a fortemente estratificadas. Esses mesmos autores consideram que Ammonia spp. 

seria típica de ambiente com disponibilidade baixa a moderada de M.O., enquanto Walton e 

Sloan (1990) sugerem que este gênero seria típico de ambiente com abundante 

disponibilidade de alimentos. Por outro lado, Elphidium spp., segundo Samir (2000), seria um 

gênero extremamente dependente da disponibilidade nutricional do meio, especialmente de 

diatomáceas. 

 As associações dessa fase são sugestivas de ambiente semiconfinado, de águas que 

foram perdendo a maior contribuição de águas marinhas mais profundas e se tornando 

polihalinas/mesohalinas e estratificadas, com contribuição de águas marinhas mais rasas, com 

considerável M.O. de origem mista nos sedimentos e baixa oxigenação intersticial (Fig. 24). 
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 O decréscimo da oxigenação dos sedimentos entre 9.400 anos cal A.P., bem como a 

provável diminuição do pH das águas de fundo da área do MJI no local de coleta do 

testemunho S03, fez com que as testas dos foraminíferos bentônicos se tornassem menores e 

mais desgastadas e/ou fragmentadas entre 9.400 e 9.338 anos cal A.P. (Fig. 25). O ambiente 

de fundo, de energia hidrodinâmica fraca a moderada (Fig. 25A), teria se tornado mais 

estressante às associações de foraminíferos bentônicos, fazendo com que testas calcárias 

terminassem por desaparecer há 9.338 anos cal A.P. (Figs. 22, 23). 

 A presença de testas calcárias há 9.400 anos cal A.P., permite supor que os valores de 

pH das águas da paleolaguna não eram tão baixos nessa época, pois possibilitaram ainda a 

preservação dessas testas, embora houvesse baixa oxigenação intersticial (Fig. 24) e 

subsaturação em carbonato de cálcio (CaCO3) (Fig. 20; Sallun et al., 2012) no ambiente de 

fundo da paleolaguna. Entre 9.400 e 9.338 anos cal A.P., a influência fluvial deve ter 

aumentado, o que diminuiu os valores do pH das águas de fundo da paleolaguna, terminando 

por impedir a existência e/ou preservação das testas calcárias há 9.338 anos cal A.P. na área 

de estudos (Tabela 5, em anexo). 

 Especialmente há 9.400 anos cal A.P., as testas corroídas e preenchidas por sulfeto de 

ferro (FeS2) (Fig. 25B, C) aludiram a ambientes subsaturados em CaCO3 e/ou redutores 

(Alexandersson, 1979; Berger, 1979). Sallun et al. (2012) encontraram menores teores de 

CaO nos sedimentos do testemunho S03 nesse intervalo de tempo (Fig. 20), e Berner (1970) 

demonstrou que a formação de FeS2 em sedimentos marinhos ocorre pela atuação de 

sulfobactérias em ambientes com baixa oxigenação intersticial, quando superpostos por águas 

oxigenadas, com valores neutros de pH (~7). 

 

 Segunda Fase: 9.338 a 9.072 anos cal A.P. 

  

 A segunda fase foi marcada pelo desaparecimento das testas calcárias nas associações 

de foraminíferos bentônicos, que foram substituídos pelo gênero Blysmasphaera spp. (Figs. 

23, 24 e 27), principalmente na forma de fragmentos. Segundo Brönnimann (1988), a espécie 

Blysmasphaera brasiliensis é típica de ambientes estuarinos oligohalinos. Semensatto-Jr. et 

al. (2008) caracterizaram a espécie Blysmasphaera broennimanni como típica de ambientes 

com salinidades variáveis entre 0 e 0,03, com temperaturas situadas entre 16,5 e 25°C, pH 

entre 4,4 e 5,79 e oxigênio dissolvido de 22 a 73%, como as encontradas no rio Aguapeú 

(SP); e, nos manguezais do rio São Francisco, com salinidades entre 0 a 2 e pH entre 7,3 e 8. 

Segundo esses autores, a espécie B. brasiliensis seria típica de ambientes oligohalinos, 
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enquanto a espécie B. broennimanni seria característica de ambientes limnéticos (de águas 

doces). Além disso, Semensatto-Jr. et al. (2009) encontraram a espécie  B. brasiliensis 

associada a formas bentônicas aglutinantes, em planície lamosa de mangue com sedimentos 

ricos em M.O., com exposição subaérea durante 48,5 a 65,6% do tempo, e concluíram que 

essas espécies estão associadas à lama e que são tolerantes à exposição subaérea. 

 A composição microfaunística oligohalina a limnética das associações, em que a 

espécie B. broennimanni ocorreu apenas há 9.213 anos cal A.P. e, nos demais intervalos, 

esteve ausente, quando só ocorreram testas de B. brasiliensis e de Blysmasphaera sp. (Tabela 

4, em anexo; fig. 23), aliada ao fato de que a maior porcentagem de fragmentos foi encontrada 

há 9.338 anos cal A.P. e depois decaiu (Tabela 5, em anexo; fig. 25C) e de que a razão C/N e 

o diâmetro médio dos grãos foram se tornando menores e as porcentagens de CaO maiores 

(Fig. 20), permitem supor que entre 9.338 e 9.213 anos cal A.P. houve ainda maior queda da 

influência marinha na paleolaguna, e que essa influência marinha foi se tornando novamente 

maior entre 9.213 e 9.072 anos cal A.P. 

 Ainda que mais baixa, especialmente entre 9.338 e 9.213 anos cal A.P., a influência 

marinha não deve ter cessado por completo no local de coleta do testemunho S03 durante essa 

fase, como indicam a maior presença da espécie oligohalina em detrimento da espécie 

limnética, o decréscimo da razão C/N e o aumento dos valores de %CaO encontrados por 

Sallun et al. (2012) (Fig. 20). 

 Portanto, pode-se supor que, entre 9.338 e 9.072 anos cal A.P., teria ocorrido 

modificação nos parâmetros físico-químicos da água de fundo da paleolaguna pelo maior 

aporte de água doce e com decréscimo dos valores de pH. As altas freqüências de 

foraminíferos aglutinantes e a ausência de formas calcárias, associados aos demais resultados, 

permitiram supor que ocorreu aumento do aporte fluvial para a paleolaguna. 

 Esse maior aporte fluvial deve ter diminuído o pH das águas de fundo da paleolaguna 

e gerado maior energia hidrodinâmica do meio (Fig. 25C). Em um primeiro momento, há 

9.338 anos cal A.P., essa situação ocasionou o maior desgaste (corrosão/dissolução e/ou 

abrasão) de testas calcárias e promoveu seu desaparecimento. Em um segundo momento, 

entre 9.338 e 9.213 anos cal A.P., deve ter rebaixado ainda mais a salinidade das águas de 

fundo da paleolaguna, o que permitiu o aparecimento da espécie limnética e, em seguida, 

causou um aumento do grau de oxigenação do meio, permitindo aos foraminíferos 

aglutinantes construírem testas maiores que aquelas do período anterior (Fig. 25A). Aos 

poucos, entre 9.338 e 9.072 anos cal A.P., condições mais marinhas foram se estabelecendo 

novamente no local de coleta do testemunho S03. 
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 Terceira Fase: 9.072 a 8.894 anos cal A.P. 

 

 As associações 1 e 3 que coexistiram nessa fase, em um primeiro momento, foram 

compostas predominantemente por Ammonia parkinsoniana (26,67% das associações) e, 

secundariamente, por Elphidium discoidale, Blysmasphaera sp. e Fissurina laevigata. As 

porcentagens de fragmentos se tornaram menores nesse primeiro período. Em seguida, as 

associações passaram a ser dominadas por Pararotalia cananeiaensis (33,33%), seguida por 

Blysmasphaera sp., com diminuição ainda mais acentuada da frequência de fragmentos 

(Tabela 5, em anexo; fig. 23). 

 Em ambientes marinhos rasos, a razão entre Ammonia parkinsoniana e Elphidium 

excavatum é utilizado como índice para indicar fases anóxicas nos sedimentos, sendo a 

primeira espécie considerada mais tolerante à falta de oxigênio que Elphidium (Kitazato, 

1994; Sen Gupta e Platon, 2006). F. laevigata é espécie disóxica que vive preferencialmente 

em águas salinas (31-32‰) e costeiras (Buzas, 1968). Segundo Duleba e Debenay (2003), P. 

cananeiaensis só ocorre no canal do Rio Una do Prelado, a NE da área de coleta do 

testemunho S03, em períodos de inverno, quando há menor pluviosidade e as águas marinhas 

invadem o estuário e penetram pelo canal do rio. Essa espécie é típica de ambientes marinhos 

mais rasos, sendo comum em áreas costeiras, parálicas, estuarinas e lagunares com influência 

marinha, de águas euhalinas a mixohalinas, homogêneas a moderadamente estratificadas, com 

correntes de maré fortes a médias e sedimentos arenosos a arenolamosos, com teores baixos a 

moderados de M.O. e bem oxigenados (e.g., Debenay et al., 2001; Duleba et al., 2005). 

 As associações dessa fase remontam a ambiente semiconfinado, mesohalino/polihalino 

a euhalino, raso, com teores cada vez menores de M.O. nos sedimentos, e com grau de 

oxigenação crescente nos interstícios sedimentares (Fig. 24). Mesmo com o aumento de 

tamanhos pequenos em detrimento de tamanhos médios e grandes nessa fase, que aludem às 

baixas porcentagens de CaCO3 (Figs. 20 e 25A), e ao empobrecimento em M.O. nos 

sedimentos (Fig. 24), a predominância dos tamanhos médios sugere que o ambiente não foi 

completamente desprovido de oxigenação e de M.O. no meio. 

 A presença de testas douradas há 8.983 anos cal A.P. foi condizente com o maior 

aporte de M.O. e com o menor grau de oxigenação do meio dessa idade, quando comparados 

aos da idade seguinte (Figs. 24 e 25B), o que permitiu maior produção de sulfeto de ferro nos 

sedimentos (Berner, 1970). O decréscimo dos valores da razão C/N nessa fase, o aumento do 

diâmetro médio dos grãos expresso em phi (Fig. 20), e o crescente menor desgaste químico 

e/ou mecânico das testas calcárias (Fig. 25C) corroboram o maior afluxo de águas marinhas 
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na paleolaguna, em ambiente que se tornou cada vez mais estável (Fig. 22) e favorável às 

associações de foraminíferos bentônicos calcários. 

 A presença de espécies relacionadas a águas mais salinas (e.g., F. laevigata e P. 

cananeiaensis), indicou que o aumento de salinidade das águas de fundo da paleolaguna foi 

significante desde o início. Esse aumento de salinidade provavelmente corresponde a uma 

nova incursão mais pronunciada de águas marinhas, dessa vez pouco mais forte, à 

paleolaguna mixohalina, associada a uma menor contribuição continental nessa fase. 

 Supõe-se que essa foi uma época mais seca sobre o continente sul-americano, quando 

as correntes marinhas foram mais importantes para a paleolaguna que a contribuição 

continental, já que as espécies dominantes nessas associações indicaram águas com pouca ou 

nenhuma estratificação e, portanto, sugestivas de um corpo de água inteiramente mais salino, 

e não apenas mais salino em sua porção mais profunda. 

 

 Quarta Fase: 8.894 a 8.672 anos cal A.P. 

  

 Entre 8.806 e 8.672 anos cal A.P., não foram encontradas testas calcárias ou 

aglutinantes de foraminíferos bentônicos nas amostras do testemunho S03. Nessa mesma fase, 

houve aumento da granulometria sedimentar (Tabela 3, em anexo; Fig. 20).  Os valores de 

%CaO diminuíram até 8.789 anos cal A.P. e depois foram crescentes, apesar de indicarem 

ainda, ambiente subsaturado em carbonatos (Fig. 20). Já o comportamento da razão C/N 

(Sallun et al., 2012) sugeriu a presença de M.O. de origem mista até 8.685 anos cal A.P. (Fig. 

20). Entre 8.700 e 8.684 anos cal A.P., a taxa de sedimentação aumentou consideravelmente. 

Passou de 0,11cm/ano para 0,645cm/ano (Sallun et al., 2012). 

 Supõe-se que o ambiente se tornou mais energético, com menor contribuição marinha 

à área estudada, com decréscimo da salinidade e do pH das águas de fundo da paleolaguna. A 

diminuição das %CaO, de 0,81 para 0,78%, logo no início dessa fase, contribuiu 

provavelmente para o desaparecimento de espécies calcárias, impedidas de construírem suas 

testas, ainda que, no início, o ambiente possa não ter sido completamente limnético e a 

contribuição continental tenha sido ainda incipiente. A contribuição fluvial à paleolaguna 

deve ter se ampliado e tornou o ambiente cada vez menos salino, com pH também menor, o 

que impediu a preservação de testas calcárias apesar do novo aumento das %CaO (Sallun et 

al., 2012). A ausência de espécies de Blysmasphaera spp. provavelmente se deve à maior 

energia do meio, que deve ter carreado as testas deste gênero para outro sítio deposicional, 

juntamente com as frações mais finas do sedimento. 
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 Quinta Fase: 8.672 a 8.641 anos cal A.P. 

 

 Entre 8.672 e 8.656 anos cal A.P., as associações de foraminíferos bentônicos 

reapareceram, e há 8.656 anos cal A.P. ocorreu a associação mais estável em todo o 

testemunho S03, com a maior densidade (264 testas) entre 9.400 e 8.385 anos cal A.P. (Fig. 

22). As rápidas modificações do equilíbrio entre as espécies nessas associações nesse 

intervalo de tempo, especialmente entre 8.656 e 8.641 anos cal A.P. (Fig. 22), provavelmente 

se vincularam à diminuição da densidade de testas nos sedimentos do testemunho S03 (Fig. 

22), sugerindo que o ambiente tenha se tornado rapidamente menos propenso à vida e à 

preservação de associações de foraminíferos bentônicos. 

 A principal espécie encontrada há 8.656 anos cal A.P. foi Pararotalia cananeiaensis 

(54,92%), seguida por Ammonia spp., Buliminella elegantissima, Cribroelphidium poeyanum 

e Elphidium spp. Também contribuíram para a composição dessas associações espécies 

pertencentes às associações 1 e 3 (Figs. 23 e 27). Há 8.641 anos cal A.P., as porcentagens de 

fragmentos aumentaram consideravelmente (de 4,17% para 28,57%), e as únicas espécies 

presentes foram Ammonia tepida, Blysmasphaera broennimanni e formas jovens. 

 B. elegantissima é uma espécie oportunista, detritívora, euhalina a mixohalina, que 

habita áreas marinhas rasas costeiras e neríticas, que é resistente a ambientes rasos 

estressados, com sedimentos de fundo variáveis de areias finas a lama, disóxicos, com alto 

conteúdo de M.O., sendo resistente ao H2S e preferindo áreas com condições hidrodinâmicas 

mais calmas (Murray, 1991; Moodley et al., 1998; Eichler et al., 2004; Vilela et al., 2003; 

Duleba et al., 2005). 

 A associação presente há 8.656 anos cal A.P. indicou ambiente marinho raso, euhalino 

a mixohalino, com exportação mais elevada de M.O. ao fundo da paleolaguna e sedimentos 

mais oxigenados (Fig. 24). A razão C/N e as %CaO indicaram maior contribuição marinha 

(Fig. 20) nessa época. A relação fino/grosso e o diâmetro médio dos grãos (Tabela 3, em 

anexo; fig. 20), sugeriram sedimentos de maior granulometria, o que pode indicar 

hidrodinamismo um pouco mais acentuado há 8.656 anos cal A.P., que foi se tornando menos 

ativo até 8.641 anos cal A.P. 

 O maior hidrodinamismo do meio nessa época foi o principal responsável pelo 

desgaste das testas há 8.656 anos cal A.P. (Fig. 25C) que, ao contrário dos demais períodos 

analisados neste testemunho, foi majoritariamente mecânico. Ainda assim, este desgaste não 

foi intenso, já que houve predominância de testas menos ou nada desgastadas nessa época 

(Fig. 25C).  O maior hidrodinamismo há 8.656 anos cal A.P. também deve ter contribuído 
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para o aumento da oxigenação do meio nessa idade (Fig. 24). Aliado ao maior índice de 

oxigenação intersticial, o provável aumento do pH das águas de fundo da paleolaguna devido 

à menor contribuição de águas fluviais nessa época devem ser os responsáveis pela 

considerável diminuição de fragmentos nessa fase (Fig. 25C). 

 É nessa idade também que foram encontradas espécies típicas da massa de água 

ACAS (e.g., T. angulosa, U. striata), ainda que em baixas porcentagens (1,52% das 

associações), associadas a espécies típicas da AC (Tabela 5, em anexo; fig. 24), indicando que 

a contribuição marinha na paleolaguna nessa época foi mais importante que os que ocorreram 

em épocas anteriores, porque o ambiente se tornou bem mais favorável à vida e preservação 

das formas calcárias de foraminíferos bentônicos. 

 Uma maior quantidade de testas pequenas nas associações de foraminíferos bentônicos 

pode ser devida tanto à baixa oxigenação intersticial (Murray, 1991) quanto à maior 

disponibilidade de M.O. nos sedimentos, que fazem com que os foraminíferos se reproduzam 

antes de alcançarem tamanhos maiores (Bradshaw, 1961). Como havia abundante 

disponibilidade de oxigênio no meio nessa fase, descarta-se a primeira hipótese, atribuindo-se 

as maiores porcentagens dos tamanhos menores à grande quantidade de M.O. no meio. A 

presença de organismos juvenis (Tabela 5, em anexo; Fig. 23) nessa época comprova essa 

conclusão. 

 Segundo Berner (1970), a transformação de FeS em FeS2 se dá de forma lenta, pela 

ação de bactérias sulfato-redutoras, e a não ocorrência do segundo mineral pode estar 

associada a dois motivos: (i) falta de enxofre (S) dissolvido suficiente nos sedimentos 

marinhos, e/ou (ii) falta de tempo para que o S reaja com o FeS, gerando sulfeto de ferro. A 

presença de B. elegantissima nessa época atesta a presença de S nos sedimentos, já que ela é 

indicativa da presença de H2S no meio. Ainda, Sallun et al. (2012) sugerem que havia 

disponibilidade de S nos sedimentos do testemunho S03. Portanto, considera-se que a 

presença de testas pretas (i.e., contendo FeS) nesse período, ainda que em menores 

porcentagens que testas douradas (i.e., contendo FeS2), foi devida à falta de tempo para que 

houvesse transformação do FeS em FeS2. Essa falta de tempo se correlaciona, provavelmente, 

ao aumento da taxa de sedimentação a partir de 8.684 anos cal A.P. (Sallun et al., 2012). 

 Por outro lado, a associação presente há 8.641 anos cal A.P. sugeriu um ambiente 

mesohalino/polihalino, com menor influência marinha e maior influência de águas fluviais, 

que teria causado a provável diminuição do pH das águas da paleolaguna (Figs. 22, 23 e 24). 

O aumento de testas inteiras e grandes, e o desaparecimento de testas preenchidas (Fig. 25) se 

vincularam especialmente aos gêneros Blysmasphaera e Ammonia, enquanto o aumento dos 
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fragmentos (Fig. 25C) foi devido principalmente ao desgaste químico e físico de testas de 

outros gêneros, muitos dos quais desapareceram há 8.641 anos cal A.P. Esses fatores 

microfaunísticos, aliados aos parâmetros abióticos do testemunho S03, indicaram que entre 

8.656 e 8.641 anos cal A.P., o ambiente da paleolaguna foi se tornando menos salino, teve 

provável queda do pH de suas águas de fundo, e queda da oxigenação e do conteúdo de M.O. 

dos sedimentos (Figs. 24 e 25).  

 Dessa forma, pode-se supor que a maior contribuição marinha à paleolaguna há 8.656 

anos cal A.P. foi episódica, diminuindo rápida e intensamente em ~30 anos. 

 

 Sexta Fase: 8.641 a 8.594 anos cal A.P. 

 

 Entre 8.641 e 8.625 anos cal A.P., as associações de foraminíferos bentônicos 

tornaram a desaparecer, e há 8.610 anos cal A.P. reapareceram associações compostas 

predominamente pelo gênero Blysmasphaera spp. e por uma testa da espécie Lagena striata, 

que logo em seguida, até 8.594 anos cal A.P., tornaram a desaparecer. 

 A baixa densidade e a ausência de testas inteiras na associação de foraminíferos 

bentônicos existente há 8.610 anos cal A.P. (Figs. 22 e 25C), em conjunto com o aumento da 

granulometria sedimentar (Tabela 3, em anexo; fig. 20), permitem pressupor que as testas 

encontradas nesta amostra do testemunho S03 são alóctones, provavelmente levadas à área de 

deposição do testemunho S03 pela maior energia hidrodinâmica do meio. A queda dos valores 

de %CaO (Fig. 20) encontradas por Sallun et al. (2012) atesta a menor contribuição marinha 

nesse período. 

 Supõe-se que o período de maior pluviosidade tenha ocorrido nessa época, o que 

aumentou a energia hidrodinâmica do meio, diminuiu a contribuição marinha, bem como a 

salinidade e os valores de pH das águas de fundo da paleolaguna. Fatores estes que, mais uma 

vez, impossibilitaram a sobrevivência e/ou a preservação das associações de foraminíferos 

bentônicos entre 8.625 e 8.594 anos cal A.P. Este incremento da contribuição continental 

parece ter se iniciado há 8.641 anos cal A.P., e se intensificado consideravelmente entre 8.641 

e 8.625 anos cal A.P. 

 

 Sétima Fase: 8.594 a 8.500 anos cal A.P. 

 

 Entre 8.594 e 8.579 anos cal A.P., voltaram a aparecer espécies de foraminíferos 

bentônicos nos sedimentos do testemunho S03. As associações bentônicas presentes entre 
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8.579 e 8.500 anos cal A.P. foram compostas principalmente por Pararotalia cananeiaensis, e 

secundariamente por Ammonia spp., Elphidium spp. e Cribroelphidium poeyanum. 

Contribuíram também para essas associações espécies pertencentes às associações 1 e 2 e 

formas jovens (Tabela 5, em anexo; figs. 23 e 27). 

 Essas associações indicaram ambiente euhalino a mesohalino/polihalino, com 

contribuição de águas marinhas rasas, com sedimentos contendo M.O., moderadamente a bem 

oxigenados (Fig. 24). O ambiente parece ter se tornado mais estressante entre 8.594 e 8.548 

anos cal A.P. (Fig. 22), com o decréscimo da contribuição oceânica e do acúmulo de M.O. 

nos sedimentos (Fig. 24) e aumento seguido de diminuição do tamanho dos grãos (Tabela 5, 

em anexo; fig. 20).  Sallun et al. (2012) sugerem que há 8.548 anos cal A.P. houve alteração 

da área-fonte dos sedimentos depositados na paleolaguna. 

 Na fase entre 8.548 e 8.500 anos cal A.P., houve novo aumento de contribuição 

oceânica, que culminou há 8.500 anos cal A.P., com a entrada na paleolaguna de águas 

oceânicas pouco mais profundas (ACAS), conforme indicado pela presença de espécies tais 

como Uvigerina striata, ainda que em baixas frequências (3,33%) (Fig. 23 e 24), aumento 

considerável das %CaO e valores da razão C/N que indicam M.O. de origem mista, isto é, 

continental e oceânica (Fig. 20). 

 

 Oitava Fase: 8.500 a 8.385 anos cal A.P. 

 

 Há 8.500 anos cal A.P., Sallun et al. (2012) reconheceram curtas fases de 

sedimentação com aumento significativo da produtividade orgânica, além de aumento da 

contribuição marinha entre 8.500 e 8.400 anos cal A.P. e contribuição mais homogênea de 

minerais máficos entre 8.500 e 7.600 anos cal A.P. que segundo esses autores, poderiam 

sugerir maior contribuição continental aos sedimentos do testemunho S03. Esses autores 

admitiram a ocorrência de forte mudança nos padrões paleoambientais a partir de 8.500 anos 

cal A.P. Nessa mesma época, Keigwin et al. (2005) e Rohling e Pälike (2005) teriam 

reconhecido modificações rápidas nos padrões deposicionais sedimentares da costa sudeste 

brasileira que duraram entre 250 e 500 anos. 

 As associações de foraminíferos bentônicos presentes nesse período no testemunho 

S03 foram compostas por espécies do gênero Blysmasphaera spp. que ocorreram com baixas 

densidades e testas majoritariamente inteiras, brancas e médias (Figs. 22, 23 e 25A, B, C). A 

ausência de espécies euhalinas e polihalinas/mesohalinas, calcárias (Fig. 24), bem como a 

queda das %CaO e o comportamento da razão C/N (Fig. 20), sugerem que tenha havido 
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menor contribuição marinha durante essa fase, com provável diminuição do valor de pH das 

águas de fundo da paleolaguna. Sallun et al. (2012) encontraram evidências de que foi entre 

8.385 e 8.375 anos cal A.P. que o paleonível marinho alcançou e/ou ultrapassou o nível 

relativo do mar existente na região costeira do MJI pela primeira vez no Holoceno e que, em 

torno de 8.375 anos cal A.P., teria ocorrido modificação paleoambiental, quando o registro 

sedimentar do MJI passou a apresentar dominância de fontes continentais. 

 Considerou-se que a partir de 8.500 anos cal A.P. a contribuição marinha para as 

águas de fundo do sítio de deposição do testemunho S03 foi diminuindo. Provavelmente, a 

maior contribuição continental rebaixou o pH dessas águas e impediu a vida e/ou preservação 

de testas calcárias, e o paleoambiente foi se tornando cada vez menos propício às associações 

de foraminíferos bentônicos, até que esses desapareceram completamente há 8.385 anos cal 

A.P. 

 Apesar do novo aporte marinho no MJI há cerca de 8.385-8.375 anos cal A.P., 

conforme proposto por Sallun et al., (2012), o ambiente já não era mais propício à existência 

de foraminíferos euhalinos e/ou polihalinos/mesohalinos, compostos por formas calcárias, já 

que nessa época as %CaO indicaram subsaturação ainda maior em CaCO3 na paleolaguna 

(Fig. 20), o que teria impedido a vida e/ou preservação de foraminíferos de testas calcárias no 

local do testemunho S03. Por outro lado, a presença de águas mais salinas devido à nova 

contribuição marinha impediu a existência das espécies limnéticas na paleolaguna. 

 

8.2.    Testemunho GeoB6211-2 

 

8.2.1. Associação total: foraminíferos planctônicos e bentônicos 

 

 Segundo Smart (2002), a razão planctônicos/Bentônicos (razão P/B) aumenta com o 

aumento da profundidade da coluna de água e com o distanciamento da costa. Sem atentar-se 

a particularidades, Culver (1988) construiu uma correlação entre os valores percentuais da 

razão P/B e a batimetria da região analisada. Considerando-se essa correlação, as associações 

planctônicas e bentônicas de foraminíferos ao longo do testemunho GeoB6211-2 (Fig. 31) 

indicaram que esse testemunho se encontrava sob coluna de água bem mais rasa durante a 

fase do Último Glacial (~19.000 anos cal A.P.), no HS1 (~19.000 a 14.600 anos cal A.P.) e 

durante o ACR (~14.600 a 12.500 anos cal A.P.). 

 No YD (~12.500 a 11.500 anos cal A.P.), a média dos valores da razão P/B indicou 

que o testemunho ocuparia lugar sob uma coluna de água mais profunda (equivalente a se 
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localizar na plataforma externa). A partir do Holoceno (11.500 ao Presente), a profundidade 

da coluna de água teria aumentado ainda mais, especialmente durante o Holoceno Médio 

(equivalente a ambiente de talude continental). 

 Chiessi et al. (2009) e Mahiques et al. (2010) argumentaram que enquanto o 

paleonível marinho foi mais baixo que o atual, especialmente em torno de 19.000 e 18.000 

anos cal A.P., a plataforma continental esteve exposta nas regiões sudeste e sul brasileiras, o 

que acarretava em maior transporte sedimentar e/ou de material orgânico (M.O.) ao talude por 

meio da atuação dos rios, especialmente do Rio de La Plata, e das correntes costeiras dessa 

região. Corrêa (1996) indicou que ainda em aproximadamente 8.700-9.000 anos cal A.P. 

(equivalentes há 8.00014C anos A.P.) o paleonível marinho estaria em torno de 20 a 25m mais 

baixo que o atual na costa brasileira. 

 Entre 19.000 anos cal A.P. e o Presente, a transgressão marinha (Corrêa, 1996; 

Lambeck e Chappell, 2001) fez com que o nível do mar subisse entre 130 e 120m, tendo 

alcançado seu ponto máximo transgressivo durante o Holoceno Médio, entre 5.100 e 5.700 

anos cal A.P. nas costas sul e sudeste brasileiras (Suguio e Martin, 1978a; Angulo et al., 

2006), a partir de quando passou a regredir até alcançar seus valores atuais (Angulo et al., 

2006). 

 As concentrações de foraminíferos bentônicos e planctônicos ao longo do testemunho 

GeoB6211-2, que hoje se encontra no talude superior do Rio Grande do Sul, parecem ter 

acompanhado essa tendência transgressiva marinha. Foraminíferos planctônicos só se 

tornaram predominantes nas associações do testemunho GeoB6211-2 a partir do YD, 

tornando-se realmente expressivas a partir do Holoceno Inferior (Fig. 31). Segundo Sallun et 

al. (2012), o paleonível marinho atingiu o nível atual e o ultrapassou em torno de 8.385 a 

8.375 anos cal A.P. na costa do Estado de São Paulo, a NE dessa região de estudos, na 

transição entre o Holoceno Inferior e o Holoceno Médio. Já a partir de aproximadamente 

7.700 anos cal A.P., as porcentagens de foraminíferos bentônicos decaíram 

consideravelmente, o que indica que, muito provavelmente nessa época, a plataforma 

continental já não se encontrava mais exposta na região sul brasileira. 

 As variações de porcentagem de espécies planctônicas e bentônicas entre 19.000 anos 

cal A.P. e o Presente parecem ter seguido o padrão de densidade total das associações de 

foraminíferos do testemunho GeoB6211-2 (Fig. 31). As associações de foraminíferos do 

testemunho GeoB6211-2 responderam às estabilizações dos paleoníveis marinhos (Corrêa, 

1996) com aumento considerável de espécies há 11.000 14C anos A.P. (equivalentes a 

~12.500-13.200 anos cal A.P.; Corrêa, 1996) e aumento da densidade total das associações do 
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testemunho GeoB6211-2, com incremento principalmente de espécies bentônicas dentro 

dessas associações há 9.000 14C anos A.P. (equivalentes a ~10.100-10.200 anos cal A.P.) e há 

8.000 14C anos A.P. (equivalentes a ~8.700-9.000 anos cal A.P.; Corrêa, 1996) (Fig. 31). 

 Propõe-se que as associações de foraminíferos do testemunho GeoB6211-2 foram se 

ajustando à profundidade oceânica ao longo dos últimos 19.000 anos cal A.P., respondendo à 

Transgressão Marinha com a diminuição de espécies bentônicas, que vivem em maior 

abundância em ambientes marinhos mais rasos, e aumento de espécies planctônicas, que 

vivem em ambientes francamente marinhos, adquirindo maior abundância mais ao largo da 

costa continental, onde as águas são limpas e a coluna de água tem profundidade suficiente 

para que possam realizar suas migrações verticais ontogenéticas (Culver, 1988; Smart 2002; 

Duleba et al., 2005). 

 

8.2.2. Análises microfaunísticas bentônicas 

 

 Períodos de maior oxigenação do meio indicadas pelas associações de foraminíferos 

bentônicos (Fig. 34) foram também períodos de maiores hidrodinamismo de fundo e 

instabilidade nos sedimentos do Cone do Rio Grande (CRG), local de coleta do testemunho 

GeoB6211-2 (Figs. 29 e 32), que receberam menor contribuição continental (Fig. 35A). 

Houve também menor produtividade primária na superfície oceânica (Fig. 35G) em épocas de 

maior oxigenação nos sedimentos do CRG, bem como diminuição do acúmulo de matéria 

orgânica (M.O.) nos seus sedimentos (Fig. 34). 

 Essas épocas de maior oxigenação do meio foram épocas, também, em que a AMOC 

sofreu variações em sua intensidade (Stanford et al., 2011), a Corrente do Brasil (CB) em seu 

hidrodinamismo (Arz et al., 1999) e a AIA em sua formação (Pahnke et al., 2008). Entre 

aproximadamente 18.200 e 16.500 anos cal A.P., ocorreram maior pluviosidade e elevação 

das temperaturas (Figs. 35B, D) e salinidades superficiais na margem NE do Brasil (Weldeab 

et al., 2006; Jaeschke et al., 2007). 

 Sugere-se aqui que as fases de maior oxigenação do meio há 18.865 anos cal A.P. e 

entre aproximadamente 18.600 e 16.000 anos cal A.P. foram concomitantes e relacionadas a 

épocas de AMOC mais reduzida (Bard et al., 2000; Stanford et al., 2006). Com a AMOC 

mais reduzida e a menor formação da APAN (Stanford et al., 2011), a AIA ganhou mais força 

e mais espaço em profundidades intermediárias atlânticas (Pahnke et al., 2008), e a CB se 

fortaleceu devido à intensificação dos ventos alíseos de NE, que também enfraqueceram a 

Corrente Norte do Brasil (Arz et al., 1999). 
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 Já em 14.934 anos cal A.P., o aumento considerável da oxigenação do meio (Fig. 34), 

provavelmente se vinculou à reestruturação da AMOC (Stanford et al., 2011). A AMOC mais 

fortalecida tornou a enfraquecer a CB (Arz et al., 1999) devido à intensificação do transporte 

inter-hemisférico das massas de água (Arz et al., 1999; Weldeab et al., 2006), e à 

reestruturação da Passagem das Agulhas em torno de 15.000 anos cal A.P. (Chiessi et al., 

2009). Esta última alteração modificou as assinaturas físico-químicas das águas 

intermediárias atlânticas, incluindo aquelas da CB (Chiessi et al., 2008). Pahnke et al. (2008) 

detectaram diminuição da contribuição da AIA na margem SE brasileira entre  

aproximadamente 15.700 e 14.200 anos cal A.P. (Fig. 35C). 

 Propõem-se aqui que o aumento da oxigenação do meio nesses períodos se deveu ao 

incremento do hidrodinamismo de fundo na região do CRG. Duas hipóteses foram aventadas 

para explicar este quadro paleoclimático. A primeira considera que esses períodos de maiores 

oxigenação e hidrodinamismo seriam atribuíveis ao fortalecimento da CB, com possível 

melhor ventilação da ACAS. Arz et al. (1999) indicaram que durante o HS1 a CB estaria 

fortalecida, devido à maior intensidade dos Alíseos de NE. Provavelmente, o fortalecimento 

da CB ocasionou maior energia hidrodinâmica na região do CRG, levando à maior 

instabilidade ambiental encontrada pelas associações de foraminíferos bentônicos nesses 

períodos (Fig. 32). Uma maior energia hidrodinâmica teria maior capacidade para aumentar a 

oxigenação do meio e para carrear maior quantidade de partículas de M.O. dos sedimentos, 

deixando o CRG com menor conteúdo nutricional nessas épocas (Fig. 34). 

 Concomitantemente, a ACAS pode ter se tornado mais ventilada nesses momentos 

devido às características de sua formação. Donners et al. (2005) e Stramma e England (1999) 

consideram que a ACAS seria em parte composta pela Água Modal Subantártica (AMSA), e 

em parte por massas de água vinculadas à Corrente das Agulhas e à CB (Água Central do 

Alântico Sul leve e Água Modal Subtropical do Atlântico Sul). A AMSA é formada 

parcialmente pela subducção de águas superficiais na Frente Subantártica da região 

circumpolar sul (Donners et al., 2005). A maior ressurgência das águas circumpolares durante 

o HS1 pode ter tornado a AMSA mais ventilada (Anderson et al., 2009). A AMSA teria então 

transmitido seu sinal de maior ventilação para a ACAS. 

 Além disso, as massas de água que contribuem para a formação da ACAS na região 

tropical sul atlântica (Stramma e England, 1999; Donners et al., 2005) provavelmente tinham 

assinaturas físico-químicas diferenciadas nessa época, devido à menor contribuição da 

Corrente das Agulhas (Chiessi et al., 2009) e do maior acúmulo de salinidade e calor no NE 
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da margem brasileira (Arz et al., 1999; Weldeab et al., 2006). Uma maior ventilação da 

ACAS contribuiria para a maior oxigenação do meio nos sedimentos do CRG nesse período. 

  A segunda hipótese considera que houve um deslocamento vertical do limite entre a 

ACAS e a AIA, que se tornaria mais superficial. Neste caso, a AIA, que hoje é mais ventilada 

que a ACAS (Tsuchiya et al., 1994), aumentaria a oxigenação do meio nos sedimentos do 

CRG nesses intervalos temporais. Segundo Pahnke et al. (2008), durante o HS1 a formação 

da AIA estaria intensificada e essa massa de água alcançaria latitudes mais elevadas no 

Oceano Atlântico. Considera-se que a intensificação na formação da AIA não apenas 

promoveu a sua entrada até latitudes mais elevadas no Oceano Atlântico, como também 

causou um deslocamento vertical de seu contato com a ACAS, devido ao maior volume que 

ela deve ter apresentado nessa época. 

 Em 32°S, a AIA flui para sul, depois de recircular pelo Giro Subtropical (Stramma e 

England, 1999; Silveira et al., 2000). Existe impasse em considerar a AIA como parte da CB 

ou da CCOI nessa latitude (Silveira et al., 2000). Se a AIA nessa latitude for considerada 

como parte da CB, o fortalecimento desta corrente oceânica durante o HS1 (Arz et al., 1999) 

também teria influenciado a AIA, contribuindo para mantê-la com maior hidrodinamismo, o 

que também afetaria a estabilidade ambiental dos sedimentos do CRG. Isso, aliado à maior 

formação dessa massa de água, a manteriam mais oxigenada. Consequentemente, apesar do 

maior hidrodinamismo e da possível maior oxigenação da ACAS, a AIA ainda assim se 

manteria mais oxigenada que a ACAS. Portanto, incursões da AIA no sítio de estudos do 

testemunho GeoB6211-2 ocasionariam o aumento da oxigenação do meio indicado pelas 

associações de foraminíferos bentônicos (Fig. 34). 

 Atualmente, região de coleta do testemunho GeoB6211-2 se encontra sob a influência 

da ACAS, localizada muito próxima do limite entre esta e a AIA (Tsuchyia et al. 1994; 

Chiessi et al., 2008). Entre 18.600 e 17.000 anos cal A.P., segundo Lambeck e Chappell 

(2001), o paleonível marinho se encontrava entre 120 e 130m abaixo do atual. Entretanto, 

ainda não foi realizado nenhum estudo sobre a possível estruturação da coluna de água dessa 

época nessa região de estudos. Chiessi et al. (2008) propõem que em torno de 19.000 anos cal 

A.P. a contribuição da AIA na região do GeoB6211-2 poderia estar mais realçada por um 

contato ACAS/AIA mais raso que o atual. 

 As associações de foraminíferos bentônicos costumam reagir secundariamente em 

relação às diferenças das propriedades físico-químicas e isotópicas das massas de água. 

Portanto, mensurações diretas dessas propriedades são necessárias para a comprovação da 

maior pertinência das duas hipóteses apresentadas. 
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 As variações dessas associações encontradas entre 19.000 e 14.000 no testemunho 

GeoB6211-2 (Figs. 32, 33, 34, 36 e 38) indicaram vínculo entre as cinco fases das mudanças 

paleoambientais ocorridas no CRG e as modificações paleoclimáticas das regiões da Antártica 

e da Groelândia, considerados os erros associados à datação (Fig. 35E, F, H, I e J). 

 

 Primeira Fase: 19.000 a 18.620 anos cal A.P. 

  

 Moodley et al. (1998) relatam que a espécie Buliminella elegantissima indicaria 

presença de gás sulfídrico (H2S) nos sedimentos. Segundo Berner (1970), em sedimentos 

contendo H2S, o FeS ocorre quando não há tempo suficiente para que o FeS se transforme em 

FeS2. Nesse período, a frequência acentuada de B. elegantissima (Fig. 33O) e as mais altas 

quantidades de FeS e FeS2 nos sedimentos do CRG (Fig. 36B) sugerem que não houve tempo 

para que todo o FeS se transformasse em FeS2. 

 A mais alta taxa de sedimentação (ca. 270 cm/ka) encontrada por Chiessi et al. (2008) 

no CRG nesta época (Figs. 29 e 32) provavelmente fez com que as testas dos foraminíferos 

bentônicos transpusessem mais rapidamente a Zona Tafonomicamente Ativa (ZTA de Davies 

et al., 1989). Com isso, elas se mantiveram menos tempo sofrendo processos post-mortem 

(Berkeley et al., 2007). O pouco tempo de modificações tafonômicas impediu a 

transformação completa do FeS em FeS2 nessas testas. 

 Nessa mesma fase, o nível do mar estaria entre 120 e 130m mais baixo que o atual 

(Lambeck e Chappell, 2001). Isso causava a exposição subaérea da plataforma continental, o 

que acarretava em maior transporte sedimentar e/ou de material orgânico (M.O.) ao talude por 

meio da atuação dos rios, especialmente do Rio de La Plata, e das correntes costeiras dessa 

região (Chiessi et al., 2009; Mahiques et al., 2010). 

 A maior taxa de sedimentação (Figs. 29 e 32), aliada aos altos conteúdos de M.O. nos 

sedimentos do GeoB6211-2 (Fig. 34), além do provável enfraquecimento das correntes de 

fundo do CRG (Fig. 36C), proporcionaram a baixa oxigenação do meio nesse intervalo de 

tempo (Fig. 34). Há 18.865 anos cal A.P., o rápido aumento da oxigenação do meio (Fig. 34), 

a diminuição de testas inteiras e o aumento de testas pretas (Fig. 36B, C) podem ter sido 

causados ou por distúrbios na taxa de sedimentação, ou em decorrência da primeira 

perturbação da hidrodinâmica de fundo do CRG, associada às mudanças da AMOC há 

aproximadamnete 19.000 anos cal A.P. no hemisfério norte descritas por Stanford et al. 

(2011). 
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 Segunda Fase: 18.620 a 17.016 anos cal A.P. 

  

 Essa fase pode ser subdividida em dois intervalos de tempo distintos (18.620 a 17.733 

anos cal A.P., e 17.733 a 17.016 anos cal A.P.), de acordo com as associações de 

foraminíferos bentônicos. Ambos foram, genericamente, bem oxigenados. (Fig. 34). Eles 

representam três pulsos fortes de oxigenação para o meio, com ápices há 18.133 anos cal 

A.P.; há 17.867 anos cal A.P. e há 17.467 anos cal A.P. (Fig. 34). 

 Durante o primeiro intervalo temporal, os aumentos do grau de oxigenação do meio 

(Fig. 34) parecem ter ocorrido especialmente na interface sedimento-água e nas porções mais 

superficiais do sedimento. Isso fez com que as espécies das associações de foraminíferos 

bentônicos ocupassem preferencialmente nichos ecológicos mais superficiais (epifaunais a 

infaunais rasos) (Fig. 34). No segundo intervalo de tempo, o pico de oxigenação do meio há 

17.467 anos cal A.P. parece ter sido ainda mais forte (Fig. 34). Essa maior oxigenação do 

meio atingiu não apenas a interface sedimento-água e as porções mais superficiais do 

sedimento, mas também suas porções mais profundas. Isso permitiu a ocupação de nichos 

ecológicos epifaunais a infaunais mais profundos ao mesmo tempo (Fig. 34). 

 Esses picos de oxigenação do meio acompanharam as variações de temperatura na 

Antártica e na Groelândia (Fig. 35E, F, H, I e J), bem como o aumento da pluviosidade no NE 

do Brasil (Fig. 35B). Eles ocorreram ao mesmo tempo em que houve provável aumento da 

energia hidrodinâmica de fundo no CRG (Fig. 36C). Especialmente há 17.467 anos cal A.P., o 

maior pico de oxigenação do meio parece se relacionar, também, ao aumento das 

temperaturas (Fig. 35D) e salinidades no NE da margem brasileira (Arz et al., 1999; Weldeb 

at el., 2006). 

 Considera-se que durante essa segunda fase a diminuição da força da AMOC 

(Stanford et al., 2011) e o consequente fortalecimento da CB (Arz et al., 1999) alcançaram a 

região de fundo do CRG em pulsos descontínuos. Isso deve ter causado aumento cada vez 

maior da oxigenação do meio, com picos positivos entremeados por diminuições dessas 

oxigenações (Fig. 34). Também deve ter aumentado cada vez mais a energia hidrodinâmica de 

fundo do CRG até em torno de 17. 467 anos cal A.P. 

 Depois de 17.467 anos cal A.P., o decaimento da energia hidrodinâmica de fundo no 

CRG ocasionou a diminuição do grau de oxigenação do meio (Figs. 34 e 35C). A maior 

oxigenação do meio há 17.467 anos cal A.P., pouco antes da diminuição da energia 

hidrodinâmica e da sequente queda dessa oxigenação do meio, está provavelmente 

relacionada ao estado de quase colapso em que chegou a AMOC  devido à descarga mais 
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massiva de Ice-Rafted Debries (IRD) nas altas latitudes do Atlântico Norte (Bard et al., 2000; 

Stanford et al., 2011) 

 Espécies herbívoras que consomem preferencialmente M.O. mais fresca (e.g., 

Quinqueloculina spp.) apareceram em maiores frequências nas associações de foraminíferos 

bentônicos dessa fase (Tabela 9, em anexo; Tabela 10; fig. 38). O gênero Quinqueloculina 

(Fig. 33K, T) seria também indicativa de mais alta oxigenação do meio (Corliss, 1991; 

Duleba et al., 2005). Entretanto, esse gênero predominou nas associações compostas pela 

epifauna, embora tenham ocorrido outras espécies de mesmo hábito com preferência por M.O. 

mais degradada (e.g., Pyrgo spp.; Eponides repandus) (Murray, 1991; De e Gupta, 2010). 

Portanto, a predominânica do gênero Quinqueloculina coadunaria com a hipótese de aporte de 

M.O. mais lábil nos sedimentos do testemunho GeoB6211-2 nessa fase. 

 Houve menor produtividade primária marinha na região do CRG nessa segunda fase 

(Fig. 35G). O processo de exportação da M.O. ao fundo oceânico é bastante complexo. Mas, 

em termos gerais, uma menor produtividade primária marinha na superfície oceânica resultará 

em menor acúmulo de M.O. lábil exportada da superfície ao substrato marinho (Rühlemann et 

al., 1999). Dessa forma, pode-se considerar que a M.O. mais lábil que atingiu a região do 

CRG nesse período foi provavelmente majoritariamente trazida pela massa de água que 

banhou o CRG, seja ela a ACAS ou a AIA. 

 

 Terceira Fase: 17.016 a 16.095 anos cal A.P. 

 

 Há 17.016 anos cal A.P. as associações de foraminíferos bentônicos sofreram 

modificações drásticas (Figs. 32, 33, 34, 36 e 38). A diminuição da energia de fundo no CRG 

(Fig. 36C) deve ter causado a queda da oxigenação do meio e o maior acúmulo de M.O. nos 

sedimentos do CRG (Fig. 34). Essa diminuição da oxigenação pode ter levado espécies 

infaunais a adotarem habitats mais rasos nos sedimentos. Com isso, elas oxidaram suas testas 

(Figs. 34, 36B). Essa diminuição da energia de fundo do CRG foi provavelmente causada 

pelas mudanças paleoclimáticas que ocorreram na Antártica em 17.000 anos cal A.P., quando 

o manto de gelo atingiu sua menor extensão, a quantidade de CO2 lançado à atmosfera passou 

a aumentar (Shemesh et al., 2002), e as temperaturas tiveram leve queda (Fig. 35E). Essas 

modificações paleoclimáticas devem ter afetado a força da energia hidrodinâmica de fundo do 

CRG, causando sua diminuição mais acentuada nessa época. Após cerca de 200 anos, ocorreu 

incremento na oxigenação do meio e os teores de M.O. no substrato do CRG diminuíram (Fig. 

34). 
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 Nessa terceira fase paleoambiental, os dois picos de aumento da oxigenação do meio 

centralizados há 16.862 e há 16.248 anos cal A.P. foram menos intensos que aqueles descritos 

para a segunda fase paleoambiental (Fig. 34). Essa maior oxigenação do meio deve ter ficado 

restrita à interface sedimento-água e às porções mais superficiais do sedimento, o que impediu 

as associações de foraminíferos bentônicos de ocuparem nichos ecológicos mais profundos 

(Fig. 34). 

 O novo aumento crescente da energia hidrodinâmica de fundo no CRG (Fig. 36C) 

possivelmente causou esses novos picos de oxigenação do meio. Esse aumento da energia 

hidrodinâmica pode ter sido devido ao fortalecimento da CB (Arz et al., 1999; Weldeab et al., 

2006), à maior formação da AIA (Pahnke et al., 2008); à possível melhor ventilação dessa 

massa de água e da ACAS (Anderson et al., 2009); às modificações climáticas no continente 

antártico (Fig. 35E; Blunier e Brook, 2001; Shemesh et al., 2002; Shakun et al., 2012) e às 

variações de circulação no Oceano Atlântico devidas ao quase colapso da AMOC (Stanford et 

al., 2011). 

 Apesar do aumento da contribuição continental durante essa terceira fase (Fig. 35A), 

especialmente em torno de 16.000 anos cal A.P., o menor acúmulo de M.O. nos sedimentos 

do CRG durante os aumentos da oxigenação intersticial (Fig. 34) provavelmente impediu a 

produção de FeS2 pelas batcérias sulfato-redutoras (Berner, 1970), o que diminuiu a 

quantidade de testas douradas nas associações de foraminíferos bentônicos desse período (Fig. 

36B). 

 Há 17.016 e entre 16.555 e 16.402 anos cal A.P., ocorreram as maiores frequências da 

espécie Brizalina subaenariensis dentro dessa fase paleoambiental (Tabela 9, em anexo; fig. 

33B). Essa espécie é considerada rápida em colonizar ambientes estressantes, respondendo ao 

bloom fitoplanctônico com rápido crescimento (Langezaal et al., 2006). Também em torno de 

16.500 anos cal A.P., o maior acúmulo de M.O. nos sedimentos do CRG auxiliou, 

provavelmente, a diminuir o oxigênio nos interstícios sedimentares do CRG (e.g., Berner, 

1970; Rühlemann et al., 1999) (Fig. 34). 

 A presença de B. subaenariensis, e a também frequência mais acentuada de 

Quinqueloculina spp. (Fig. 33K,T), além dos maiores valores de δ13C G. ruber especialmente 

há aproximadamente 16.500 anos cal A.P. (Fig. 35G), atestam aporte majoritário de M.O. 

lábil aos sedimentos do CRG nessa época.  

 Espécies típicas de águas mais frias, como Bulimina marginata, Cassidulina crassa, 

Stainforthia concava, Uvigerina bifurcata e Uvigerina peregrina (Murray, 1991; Badawi et 

al., 2005; Pascual et al., 2008), tornaram-se menos frequentes ou desapareceram nessa época 
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(Tabela 7, em anexo; figs. 32 e 37). Espécies típicas de águas temperadas e/ou de condições 

oceânicas mais estratificadas, como Bulimina elongata, Brizalina subaenariensis, Buliminella 

elegantissima, Nonionella atlantica e Noninella opima, (Murray, 1991; Kaminski et al., 2002; 

Martins et al., 2007) apareceram em frequências mais elevadas (Tabela 9, em anexo; figs. 33 

e 38). 

 Isso sugere que as águas oceânicas que atingiam os sedimentos do CRG nessa época 

teriam se tornado mais quentes e/ou apresentaram características de coluna de água mais 

estratificada em relação à fase anterior. O aquecimento, ainda que baixo, das águas no sítio de 

coleta do testemunho GeoB6211-2, acompanharam a elevação do CO2 atmosférico e 

consequente aquecimento do hemisfério sul (Fig. 35E; Shemesh et al., 2002; EPICA 2006; 

Shakun et al., 2012) nesse período. 

 

 Quarta Fase: 16.095 a 14.682 anos cal A.P. 

 

 Essa foi a fase das mudanças paleoambientais mais acentuadas no ambiente de fundo 

do CRG. A amplitude de variação dos graus de oxigenação do meio parecem ter aumentado 

entre 16.095 e 14.682 anos cal A.P. (Fig. 34). A diminuição considerável da infauna, bem 

como o aumento da epifauna-infauna e da epifauna durante essa fase (Fig. 34) permitiram que 

se supusesse que as maiores oxigenações do meio encontradas nessa fase ocorreram 

especialmente na interface sedimento-água, e nos centímetros mais superficiais do sedimento. 

 Os momentos de maior oxigenação do meio (Fig. 34) também foram aqueles em que 

houve cada vez menor acúmulo de M.O. nos sedimentos do CRG (Fig. 34). Durante toda essa 

fase, a contribuição continental foi menor no local de coleta do testemunho GeoB6211-2 (Fig. 

35A), e a produtividade primária oceânica apresentou variações significativas (Fig. 35G). 

Pahnke et al. (2008) detectaram queda da contribuição da AIA em latitudes mais elevadas no 

Oceano Atlântico a partir de 15.700 anos cal A.P. (Fig. 35C). 

 As modificações causadas pela segunda maior descarga de IRD nas altas latitudes do 

Atlântico Norte na AMOC (Bard et al., 2000; Stanford et al., 2011) e no calor e salinidade 

das águas superficiais na margem NE brasileira (Weldeab et al., 2006) devem ter alcançado o 

CRG em pulsos. Em um primeiro momento, geraram diminuição da energia hidrodinâmica de 

fundo do CRG até há 15.787 anos cal A.P., o que diminuiu a oxigenação do meio em seus 

sedimentos (Figs. 34 e 36C). Logo em seguida, a aumentaram, o que elevou a oxigenação do 

meio há 15.634 anos cal A.P., mas apenas nas porções mais superficiais do sedimento (Fig. 34 

e 36C). 
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 A segunda diminuição do grau de oxigenação do meio ocorreu simultaneamente à 

diminuição das temperaturas na margem NE brasileira (Fig. 34, 35D, J). Weldeab et al. 

(2006) propuseram que essa queda das temperaturas ocorreu devido ao início do 

fortalecimento do transporte inter-hemisférico das massas de água. A energia hidrodinâmica 

de fundo no CRG continuava elevada, mas sofreu leve diminuição entre 15.327 e 15.060 anos 

cal A.P. (Fig. 36C). Há aproximadamente 15.327 anos cal A.P. a reestruturação da AMOC 

(Stanford et al., 2011), em conjunto com a diminuição do aumento do CO2 lançado na 

atmosfera na Antártica (Shemesh et al., 2002), possivelmente ocasionaram a leve diminuição 

da energia hidrodinâmica de fundo no CRG. Esse arrefecimento provavelmente levou à 

diminuição da oxigenação do meio (Fig. 34). Como a maior oxigenação que até então existia 

no CRG atingira apenas as porções mais superficiais do sedimento (Fig. 34), a atenuação do 

hidrodinamismo, ainda que leve, gerou a redução bem mais acentuada dessa oxigenação. 

 O maior aumento da oxigenação do meio há 15.060 anos cal A.P., bem como o 

incremento do teor de M.O. nos sedimentos do CRG a partir de aproximadamente 14.807 

anos cal A.P. e o aumento considerável das densidades das associações de foraminíferos 

bentônicos a partir de 14.934 anos cal A.P. parecem ter marcado a transição entre o HS1 e o 

ACR (Blunier et al., 1997; Stenni et al., 2001; Köhler et al., 2011) no sítio de estudos do 

testemunho GeoB6211-2. 

 O incremento do acúmulo de M.O. nos sedimentos do CRG a partir de 14.807 anos cal 

A.P. levaram à maior produção de FeS2, que aumentaram consideravelmente as porcentagens 

de testas douradas nas associações de foraminíferos bentônicos (Fig. 36B). Esse aumento dos 

teores de M.O. provavelmente ocorreram devido à diminuição da energia hidrodinâmica de 

fundo do CRG (Fig. 36C), o que levou à diminuição da oxigenação do meio a partir de 

aproximadamente 14.934 anos cal A.P. (Fig. 34). 

 Chiessi et al. (2008) relataram que teria ocorrido diminuição considerável da taxa de 

sedimentação no CRG a partir de cerca de 15.200 anos cal A.P. Além disso, Chiessi et al. 

(2008, 2009) descreveram aumento de temperatura no sítio do GeoB6211-2 a partir de 

aproximadamente 15.000 anos cal A.P. Esse aumento da temperatura estaria em concordância 

com a tendência apresentada pelas associações de foraminíferos bentônicos entre 16.095 a 

14.682 anos cal A.P. (Tabela 9, em anexo; figs. 33 e 38). Segundo essas associações, as águas 

de fundo e intersticiais gradualmente se tornaram mais quentes e menos estratificadas no 

CRG. (e.g., Kaminski et al., 2002; Scott et al., 2003; Eichler et al., 2008). 
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 Quinta Fase: 14.682 a 14.050 anos cal A.P. 

 

 Entre 14.682 e 14.050 anos cal A.P. espécies típicas de níveis marinhos mais baixos 

(e.g., Fig. 33H, J) desapareceram nas associações de foraminíferos bentônicos. Essas 

associações também indicaram diminuição da energia de fundo (Fig. 36C) e altas 

concentrações de M.O. nos sedimentos (Fig. 34). Esses maiores teores de M.O. ocasionaram o 

aumento de FeS2 nos sedimentos do CRG, aumentando a frequência de testas douradas 

durante essa fase (Fig. 36B). 

 Espécies exclusivamente epifaunais ou infaunais aludiram à menor oxigenação do 

meio (Fig. 34). O menor hidrodinamismo do CRG e as altas concentrações de M.O. em seus 

sedimentos condicionaram melhor ambiente para a existência de formas bentônicas de hábito 

epifaunal a infaunal raso com maior tolerância a ambientes menos oxigenados (e.g., 

Nonionellina labradorica, Nonionella opima, Brizalina subaenariensis, Bulimina elongata, 

Cassidulina crassa) (Figs. 33, 34, 38). 

 As associações de foraminíferos bentônicos existentes entre 14.682 e 14.050 anos cal 

A.P. (Tabela 10; figs. 33 e 38), indicaram também águas um pouco mais frias que aquelas 

encontradas na fase anterior (e.g., Murray, 1991; Martins e Gomes, 2004; Badawi et al., 

2005). Isso reflete o período mais frio do hemisfério sul nessa época (e.g., Blunier et al., 

1997; Stenni et al., 2001; Köhler et al., 2011).  

 Chiessi et al. (2008) encontraram taxa de sedimentação mais baixa (ca. 8cm/ca) no 

GeoB6211-2 a partir de 14.050 anos cal A.P. Supôs-se que o clima no hemisfério sul durante 

o ACR e o aumento do nível marinho (Lambeck e Chappell, 2001; Köhler et al., 2011) 

tenham contribuído para manter baixo o aporte sedimentar continental para o CRG (Fig. 

35A), bem como para manter diminuída a sua energia hidrodinâmica de fundo (Fig. 36C). 

 

8.2.3. Mg/Ca SST δ18Oivc-sw em testas de G. ruber (white, s.s.) 

 

 Quando os valores da média das Mg/Ca SST das três amostras mais superficiais do 

testemunho GeoB6211CC (23,3°C); de sua amostra mais superficial (23,5°C); e de suas 

menor (18,2°C) e maior (27,5°C) Mg/Ca SST são comparados com as atuais temperaturas 

médias anual (20,3°C), de verão (24,3°C) e de inverno (17,7°C) superficiais para o local de 

coleta do testemunho GeoB6211CC (Conkright et al., 2002), pode-se admitir que a espécie G. 

ruber (white, s.s.) calcifica sua testa principalmente durante os meses de verão nesse setor 

atlântico. 
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 Portanto, pode-se admitir que as temperaturas superficiais marinhas baseadas na razão 

magnésio-cálcio (Mg/Ca SST), bem como os valores de δ18Oivc-sw (‰ VSMOW) obtidas nas 

testas dessa espécie planctônica, representam as temperaturas (Mg/Ca SST) e as salinidades 

(SSS) médias superficiais de verão deste sítio de estudos. 

 O aumento de 2,9°C das Mg/Ca SST entre o Último Máximo Glacial (19.000 anos cal 

A.P.) e o Presente (Fig. 39) está em concordância com o padrão encontrado por Ballantyne et 

al. (2005), que encontraram diferença de temperaturas superficiais oceânicas entre 30°S e 

30°N para este intervalo geológico de 2,7°C + 0,5 (+ σ), com diferença regional de 3°C no 

Atlântico. Esse valor é superior àquele apresentado no Projeto MARGO (MARGO, 2009), 

que indicaram 1,5°C + 0,2 (+ σ) para a região entre 0° e 30°S do Atlântico oeste. Weldeab et 

al. (2006) também encontraram aumento de 3°C das SST na margem NE do Brasil entre a 

última parte do Último Máximo Glacial (UMG, há 23.000-19.000 anos cal A.P.) e o 

Holoceno. 

 Esse aumento indica que o Atlântico subtropical sudoeste deve ter tido a mesma 

variação de aumento de temperatura entre o Último Máximo Glacial e o Presente observado 

para o Atlântico tropical (e.g., Rühlemann et al., 1999; Weldeab et al., 2006). 

 Ainda, o padrão geral de aumento contínuo das Mg/Ca SST na margem sul brasileira 

(Fig. 39) segue o comportamento geral de aumento do CO2 atmosférico na Antártica (Figs. 

40J e 41F; Monnin et al., 2004), bem como o de aumento da temperatura global e do 

hemisfério sul (Figs. 40I e 41E, Shakun et al., 2012). Deve haver, portanto, um vínculo direto 

entre o aumento das médias de temperatura superficial de verão no Atlântico subtropical 

sudoeste e o aumento do CO2 e da temperatura no Polo Sul. 

 Entretanto, esse padrão geral de aumento não parece ser influenciado apenas pela 

elevação da temperatura nas altas latitudes do hemisfério sul. Apesar de haver essa 

similaridade, ocorreram oscilações secundárias das Mg/Ca SST dessa região do Atlântico 

subtropical sudoeste que não são encontradas no comportamento evolutivo do aumento do 

CO2 atmosférico e da temperatura na Antártica. 

 As oscilações apresentadas pelos valores de δ18Oivc-sw acompanham as variações 

secundárias apresentadas pelas Mg/Ca SST do sítio de estudos do GeoB6211CC (Fig. 39). 

Isso indica que esses comportamentos são influenciados por um ou por alguns fatores capazes 

de influenciar tanto as temperaturas quanto as salinidades superficiais dessa região do 

Atlântico. 

 Essas oscilações diferiram daquelas encontradas para as temperaturas e para os valores 

de δ18Oivc-sw na profundidade da termoclina permanente dessa mesma região (Fig. 40G, H) 



116 
 

encontradas por Chiessi et al. (2008) durante a terceira fase do HS1, e no intervalo de tempo 

que abrange a segunda metade do ACR e todo o YD (Fig.40A, B, G, H). Nos demais 

intervalos paleoclimáticos compreendidos na Última Deglaciação, os aumentos e diminuições 

das temperaturas e valores de δ18Oivc-sw superficiais e da região da termoclina permanente são 

similares (Fig. 40A, B, G, H), mas as temperaturas e valores de δ18Oivc-sw obtidos da espécie 

planctônica Globorotalia inflata (Chiessi et al., 2008) sugerem mudanças mais abruptas que 

aquelas encontradas na superfície oceânica. 

 Propõe-se, portanto, que as variações das Mg/Ca SST e dos valores de δ18Oivc-sw, 

encontradas nesse estudo, se vincularam tanto aos fatores ambientais que modificaram as 

temperaturas e salinidades da região da termoclina permanente dessa mesma região, (e.g., 

comportamento das correntes oceânicas atlânticas) quanto a outros fatores ambientais que não 

foram capazes de influenciar diretamente a coluna de água em níveis mais profundos (e.g., 

radiação solar, influência de águas continentais adjacentes). Dessa forma, as modificações 

bruscas encontradas na região da termoclina teriam atingido a superfície oceânica abrandadas 

por esses outros fatores ambientais. 

 Isso implica em considerar que as mudanças encontradas nas Mg/Ca SST e nos 

valores de δ18Oivc-sw foram resposta tanto a fatores que influenciaram apenas a massa de Água 

Superficial do Atlântico Sul (ASAS), quanto a fatores que afetaram a Corrente do Brasil (CB) 

como um todo. 

 Concomitantemente às variações do clima no continente antártico (Monnin et al., 

2001; Leventer et al., 2006; Cremer et al., 2007; Shakun et al., 2012) que influenciaram 

especialmente as temperaturas superficiais da região atlântica de coleta do testemunho 

GeoB6211CC (Figs. 40A, B, I, J e 41A, B, E, F), outros fatores devem ter ocasionado as 

oscilações secundárias dos valores de Mg/Ca SST e as oscilações dos valores de δ18Oivc-sw. 

 O primeiro fator capaz de influenciar os valores de δ18Oivc-sw do sítio de estudos do 

testemunho GeoB6211CC é a pluma de baixa salinidade proveniente do deságue do Rio de La 

Plata (PPW) no Oceano Atlântico. 

 De acordo com Lonardi e Ewing (1971) e com Chiessi et al. (2009), durante o período 

da Última Deglaciação, canais submarinos indicam que a bacia de drenagem do Rio de La 

Plata se estendia para o norte sobre a plataforma continental exposta, devido ao nível do mar 

mais baixo (Lambeck e Chappell, 2001). Dessa forma, o Rio de La Plata desaguava uma 

carga sedimentar mais volumosa no Cone do Rio Grande, local de coleta do GeoB6211CC 

(Lonardi e Ewing, 1971; Chiessi et al., 2009). Isso tornava a influência da PPW ainda maior 

sobre esse setor atlântico nessa época (Chiessi et al., 2009). 
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 Entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P., Chiessi et al. (2009) encontraram oscilações 

secundárias com períodos de ~60 e ~300 anos nos valores de δ18O G. ruber (white) coletados 

nas mesmas amostras analisadas neste estudo entre 19.000 e 10.000 anos cal A.P. Esses 

autores atribuíram essas oscilações a variações na atividade da Monção de Verão da América 

do Sul (MVAS) e na Zona de Convergência da América do Sul (ZCAS) associadas à 

Oscilação Multidecadal Atlântica, que também influenciariam a descarga da PPW (Chiessi et 

al., 2009). 

 Os dados de Mg/Ca SST e de δ18Oivc-sw analisados no testemunho GeoB6211CC não 

apresentam resolução temporal capaz de capturar as oscilações multidecadais apresentadas 

por Chiessi et al. (2009). Ainda assim, era de se esperar que, caso ocorresse variação 

significativa da descarga da PPW nesse sítio de estudos nos últimos 19.000 anos cal A.P., ela 

se manifestasse nos dados de δ18Oivc-sw desse testemunho. 

 Nesse caso, com a elevação do nível marinho durante a Transgressão Santos 

(Flandriana) (Suguio e Martin, 1978a; Lambeck e Chappell, 2001; Angulo et al., 2006), 

deveria haver tendência geral de aumento contínuo da salinidade e, por conseguinte, dos 

valores de δ18Oivc-sw das amostras desse testemunho. Entretanto, os valores de δ18Oivc-sw não 

indicaram aumento contínuo das SSS da área de estudos do testemunho GeoB6211CC nos 

últimos 19.000 anos cal A.P. (Fig. 39). 

 Segundo Zhou e Lau (1998) e Berbery e Barros (2002), atualmente há distinção 

marcante no comportamento da PPW entre os meses de verão e inverno. Ainda assim, 

atualmente a PPW exerce influência nas águas superficiais na região de coleta do testemunho 

GeoB6211CC durante todo o ano (Conkright et al., 2002; LeGrande e Schmidt, 2006). 

 Pode-se considerar, portanto, que a PPW vem influenciando a região de coleta do 

testemunho GeoB6211CC desde 19.000 anos cal A.P. até o Presente (Conkright et al., 2002; 

Chiessi et al., 2009; Razik et al., no prelo). Entretanto, como os dados de δ18Oivc-sw não 

apresentam oscilações marcantes que possam ser vinculadas às variações da PPW sobre o 

sítio de estudos do testemunho GeoB6211CC, considera-se que variações mais marcantes 

centenárias a milenares da PPW para os resultados isotópicos do testemunho GeoB6211CC 

podem ser descartados, especialmente durante o período da Última Deglaciação (entre 19.000 

e 11.500 anos cal A.P.), e a influência da PPW sobre esses resultados, considerada secundária, 

quando comparada aos demais fatores ambientais influentes. 

 Outro fator que pode ser responsável pelas variações dos valores de Mg/Ca SST e de 

δ18Oivc-sw ao longo do testemunho GeoB6211CC são as modificações do comportamento 
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oceânico no Oceano Atlântico Sul e suas interações com os sistemas atmosféricos atuantes  

sobre essa região atlântica e sobre o continente sul-americano. 

 As mudanças nas temperaturas e salinidades superficiais do Atlântico desse estudo, 

encontradas em 32,5°S, no sul do Brasil, são similares àquelas descritas por Weldeab et al. 

(2006) para a margem NE do Brasil e por outros autores para a margem SE e NE brasileiras 

(e.g., Arz et al., 1999; Carlson et al., 2008), especialmente durante o período da Última 

Deglaciação (Figs. 40A, B, C, D, E e F; e 41A, B, C, D). As dissimilaridades encontradas 

entre esses trabalhos e os resultados obtidos no testemunho GeoB6211CC provavelmente se 

devem à utilização de diferentes espécies planctônicas (G. ruber pink e G. sacculifer – Arz et 

al., 1999; G. ruber withe  - Weldeab et al., 2006; Carlson et al., 2008; G. ruber white, s.s. – 

este trabalho), a diferenças dos modelos de idades e/ou a efeitos locais. 

 As semelhanças encontradas entre os dados do testemunho GeoB6211CC e aqueles do 

Atlântico no NE e SE brasileiros (Arz et al., 1999; Weldeab et al., 2006; Carlson et al., 2008) 

indicam que os mesmos fatores ambientais que provocaram as modificações das Mg/Ca SST 

e dos valores de δ18Oivc-sw na região atlântica do NE e SE do Brasil, contribuíram para as 

modificações desses parâmetros encontradas no Atlântico subtropical sudoeste no sul do 

Brasil. Isso significa que as temperaturas e salinidades superficiais apresentaram padrão 

similar nos últimos 19.000 anos cal A.P. em toda a extensão da CB e ao menos em parte da 

Corrente Norte do Brasil (CNB) no Atlântico tropical e subtropical sudoeste. 

 Trabalhos anteriores propuseram dois fatores ambientais como responsáveis pelas 

variações das temperaturas e salinidades superficiais do Atlântico tropical e subtropical oeste: 

as migrações das posições da ZCIT; e as mudanças da intensidade da AMOC (e.g., Arz et al., 

1999; Weldeab et al., 2006; Toledo et al., 2007b; Carlson et al., 2008). Essas mudanças 

teriam ocasionado aumento da força da CB e diminuição da força da CNB em épocas de 

AMOC enfraquecida, gerando acúmulo de calor e salinidade no Atlântico Sul (e.g., Arz et al. 

1999; Chiessi et al., 2008). Ainda, em períodos mais frios, como por exemplo durante o HS1, 

a Passagem das Agulhas teria permanecido enfraquecida. Seu fortalecimento em 

aproximadamente 15.000 anos cal A.P. ocasionaria aumento do δ18Oivc-ptsw e diminuição do 

δ18O G. inflata em nossa área de estudos, e aumento das temperaturas e salinidades das águas 

centrais do Atlântico Sul (Chiessi et al., 2008). 

 Propõe-se aqui que durante a Última Deglaciação (19.000 a 11.500 anos cal A.P.), o 

padrão geral de aumento das temperaturas superficiais do Atlântico subtropical sudoeste no 

sul do Brasil seguiu a tendência geral de aumento de temperatura global indicada na literatura 

para este período paleoclimático (e.g., Monnin et al., 2004; Shakun et al., 2012). Ao mesmo 
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tempo, as oscilações secundárias de aumento e diminuição dessas temperaturas e os aumentos 

e diminuições dos valores de δ18Oivc-ptsw desse setor atlântico devem ter tido como principal 

fator controlador as mudanças sofridas pela AMOC. 

 Em períodos de AMOC enfraquecida, o calor e a salinidade retidos na região tropical 

atlântica (Arz et al., 1999; Weldeab et al., 2006) devem ter contribuído para aumentar  a 

temperatura e a salinidade da Água Tropical (AT). Como a AT se forma na região do 

Atlântico Sul tropical e flui para sul bordejando o continente sul-americano pela CB 

(Stramma e England, 1999; Silveira et al., 2000), o calor e a salinidade retidos na margem NE 

brasileira foram provavelmente transportados em parte para a margem sul brasileira, 

carreados por essa massa de água mais superficial da CB, colaborando para aumentar as 

Mg/Ca SST e as SSS da região de coleta do testemunho GeoB6211CC. 

 Quando a AMOC se recuperava, o calor e a salinidade acumulados na margem NE 

brasileira diminuíam. Eles eram transportados em parte para o norte pela CNB, agora mais 

fortalecida (Arz et al., 1999; Weldeab et al., 2006). A CB, enfraquecida e sem receber maior 

quantidade de calor e salinidade, transportava menor quantidade desses elementos para o sul 

em suas águas superficiais. Isso provavelmente colaborou para diminuir as temperaturas e 

salinidades superficiais no sítio de estudos do testemunho GeoB6211CC. 

 Concomitantemente, modificações no posicionamento da ZCIT/ZCAS, com 

implicações nos padrões pluviométricos sobre o continente e, portanto, sobre a descarga de 

águas doces sobre a margem brasileira (e.g., Cruz Jr. et al., 2006; Jaeschke et al., 2007; 

Chiessi et al., 2009), influenciaram as temperaturas e salinidades superficiais da região do 

GeoB6211CC de forma secundária. Isso porque, no NE do Brasil, essas modificações 

atmosféricas interviram na quantidade de calor e salinidade retidos no Atlântico tropical 

(Weldeab et al., 2006; Jaeschke et al., 2007). Além disso, influenciaram os padrões 

pluviométricos no Brasil como um todo (Cruz Jr. et al., 2006; Chiessi et al., 2009), 

implicando em diferenças na descarga de águas doces sobre a margem brasileira entre o NE e 

o sul do Brasil. 

 A descarga de águas continentais ao longo da margem brasileira, atualmente, modifica 

o padrão da AT. Isso porque, à medida que a AT percorre a margem brasileira, ela se torna 

menos quente e salina devido às interações com essas águas continentais e passa a ser 

denominada Água Superficial do Atlântico Sul (ASAS) (e.g. Silveira et al., 2000). Dessa 

forma, o calor e a salinidade transportados por essa massa de água do NE do Brasil para a 

região sul da margem brasileira devem ter sofrido provável diminuição devido a esta 
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dinâmica. Essa diminuição deve ter sido diferenciada ao longo do tempo geológico, de acordo 

com o comportamento pluviométrico continental. 

 Considera-se, portanto, que houve vínculo entre o acúmulo de calor e salinidade 

superficiais nas margens NE e sul brasileiras devido à circulação da massa de água mais 

superficial da CB, e que esse calor e essa salinidade transportados pela ASAS da margem NE 

para a margem sul brasileiras devem ter sido abrandados em sua trajetória. Essa atenuação 

deve ter sido inconstante e vinculada ao padrão pluviométrico sobre o continente. Em 

períodos de menor descarga de águas doces continentais, a região sul brasileira deve ter 

recebido o calor e a salinidade da margem NE brasileira menos abrandados. Já em épocas de 

maior pluviosidade e, portanto, de maior descarga de águas doces continentais, a margem sul 

brasileira deve ter recebido calor e salinidades mais abrandados. 

 Esse padrão estaria em concordância com outros trabalhos realizados no Atlântico Sul 

(e.g., Weldeab et al., 2006; Carlson et al., 2008; Barker et al., 2009), que notaram vínculo 

entre as variações de temperatura e salinidade superficiais atlânticas e as oscilações climático-

oceanográficas vinculadas à AMOC durante a Última Deglaciação. 

 Já entre o Holoceno (11.500 anos cal A. P.) e o Presente, especialmente a partir do 

Holoceno Médio, não houve variações consideráveis da força da AMOC (e.g., Keigwin e 

Boyle, 2000; Schulz et al., 2007; Thornalley et al., 2009). As únicas duas alterações mais 

consideráveis encontradas no hemisfério norte foram as vinculadas ao evento 8.2ka, e à 

Pequena Idade do Gelo (~1.500 a 1.900 A.D.) (Keigwin e Boyle, 2000). Dessa forma, as 

modificações da AMOC parecem ter deixado de ter influência marcante sobre as temperaturas 

e salinidades do Atlântico subtropical sudoeste no sul do Brasil. O transporte de calor e 

salinidade pela CB da região tropical para o sul da margem brasileira deve ter acontecido sem 

grandes oscilações, já que não houve outra grande retenção de calor e salinidade no Atlântico 

tropical (Weldeab et al., 2006). Dessa forma, supomos que esses fatores passaram a 

influenciar nas temperaturas e salinidades superficiais da margem sul brasileira de forma 

secundária. 

 Por outro lado, neste mesmo período, o clima do continente antártico (Monnin et al., 

2001; Leventer et al., 2006; Cremer et al., 2007; Shakun et al., 2012) parece ter passado a 

exercer influência mais marcante sobre as características das temperaturas e salinidades 

superficiais do sítio de coleta do testemunho GeoB6211CC. 

 Masson et al. (2000) encontraram ótimo climático na Antártica entre 11.500 e 9.000 

anos cal A.P. Este período engloba o aumento considerável das Mg/Ca SST e SSS do 

GeoB6211CC com ápice há 10.057 anos cal A.P. (Fig. 39). Esses autores descreveram clima 
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mais frio na Antártica a partir desse ótimo climático, com mínimo em torno de 8.000 anos cal 

A.P. e em torno de 7.000 anos cal A.P. para a região do Law Dome. Entretanto, Cremer et al. 

(2007) encontraram melhora climática na costa leste antártica entre 8.600 e 8.200 anos cal 

A.P., o que estaria em concordância com o aumento das temperaturas e salinidades 

superficiais do Atlântico subtropical sudoeste na margem sul brasileira neste período 

demonstrado pelos dados de Mg/Ca SST e  δ18Oivc-ptsw do GeoB6211CC (Fig. 41A, B). 

 Masson et al. (2000) ainda detectaram melhora climática no setor do Mar de Ross 

entre 8.000 e 6.000 anos cal A.P., época em que as Mg/Ca SST do Atlântico Subtropical 

sudoeste na margem sul brasileira tiveram tendência geral ao aumento (Fig. 41A). Steig et al. 

(1998) demonstraram queda das temperaturas no Mar de Ross em aproximadamente 5.500 

anos cal A.P., quando os valores de Mg/Ca SST e de δ18Oivc-ptsw também demonstraram 

diminuição (Fig. 41A, B). Masson et al. (2000) descreveram clima mais frio em torno de 

5.000 anos cal A.P., seguido de melhora climática. Os dados de Mg/Ca SST e de δ18Oivc-ptsw 

do testemunho GeoB6211CC mostraram diminuição das temperaturas e salinidades 

superficiais neste mesmo período, também seguidas de aumento das Mg/Ca SST e dos valores 

de δ18Oivc-ptsw (Fig. 41A, B). 

 Provavelmente, a influência das mudanças nos padrões de interação atmosférico-

oceânicos se tornaram também mais importantes para a modulação das Mg/Ca SST e dos 

valores de δ18Oivc-sw da região de estudos do testemunho GeoB6211CC a partir do Holoceno 

Médio. Fatores tais como o avigoramento ou arrefecimento da Monção de Verão da América 

do sul, os deslocamentos para sul e norte da ZCIT e as migrações da posição da Confluência 

Brazil-Malvinas (Robertson e Mechoso, 2000; Wainer et al., 2000), conjuntamente com os 

deslocamentos para sul e norte dos Ventos de Oeste e do hemisfério sul (Lamy et al., 2007; 

Monnin et al., 2004; Ljung e Björck, 2007; Razik et al., no prelo), e a interferência de outros 

eventos atmosférico-oceanográficos, tais como o ENOS, a La-Niña, e a OAM (Delworth e 

Mann, 2000; Kerr, 20000; Coelho et al., 2002; Robertson et al., 2003; Chiessi et al., 2009; 

Panarello e Dapeña, 2009; Razik et al., no prelo) , além das variações da descarga do Rio de 

La Plata e, portanto, da influência da PPW na região de coleta do testemunho GeoB6211CC, a 

própria composição isotópica das massas de água que banham essa região de estudos e as 

variações de SST dessas massas de água (e.g., Robertson e Mechoso, 2000; Wainer et al., 

2000), provavelmente contribuíram majoritariamente para as oscilações secundárias 

encontradas para as Mg/Ca SST e os valores de δ18Oivc-sw do Atlântico subtropical sudoeste. 

 Razik et al. (no prelo) encontraram diferenças dos comportamentos do sistema de 

Monção da América do Sul, dos Ventos de Oeste do hemisfério sul, da circulação oceânica no 
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Atlântico subtropical sudoeste, da PPW e do posicionamento da Frente Subtropical e da Zona 

de Confluência Brasil-Malvinas que afetaram a deposição sedimentar no Cone do Rio Grande 

entre o Holoceno Inferior e o Holoceno tardio. 

 Todos esses fatores devem ter atingido a região de estudos de forma mais abrupta e 

com menor duranção, contribuindo para as oscilações mais fortes das SST e SSS encontradas 

no sítio de estudos desse estudo a partir do Holoceno Médio (Fig. 41A, B). 

 

8.3.    Evolução paleoceanográfica das margens sudeste e sul brasileiras 

 

 Durante o HS1 e na transição entre este período paleoclimático e o ACR (entre 19.000 

e 14.000 anos cal A.P.), o comportamento marinho era transgressivo. Há 19.000 anos cal 

A.P., paleonível marinho se encontrava entre 120 e 130m abaixo do nível atual (Corrêa, 1996; 

Lambeck e Chappell, 2001). As plataformas continentais sudeste e sul brasileiras estavam 

quase completamente expostas. 

 Durante essa fase da Última Deglaciação, a razão P/B (Fig. 31) do testemunho 

GeoB6211-2 indicou que esse testemunho deveria estar posicionado em uma coluna de água 

menos profunda que aquela em que se encontra hoje. Isso implica em considerar que a 

plataforma no sul do Brasil deveria estar, ao menos, parcialmente exposta. As lagoas dos 

Patos e Mirim ainda não estavam formadas e a desembocadura do Rio de La Plata deveria se 

encontrar mais próxima do talude continental, o que fazia com que a região do Cone do Rio 

Grande (CRG) recebesse maior contribuição continental dessas áreas durante essa época 

(Alves, 1977; Tomazelli e Villwock, 1996; Tomazelli et al., 2000; Chiessi et al., 2009). 

 Os resultados microfaunísticos obtidos entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. indicaram 

que em épocas em que houve maior oxigenação intersticial nos sedimentos do CRG, as 

paleotemperaturas e paleossalinidades marinhas superficiais dessa região oceânica tenderam a 

aumentar (Fig. 43). Épocas de menor oxigenação intersticial corresponderam, por sua vez, a 

momentos em que as Mg/Ca SST e SSS da região do CRG diminuíram (Fig. 43). Esse 

comportamento similar permite supor que um (ou mais) mesmo(s) fator(ers) 

paleoambiental(is) deve(m) ter contribuído para que essas mudanças ocorressem, tanto na 

superfície da água, quanto no ambiente de fundo da região do CRG, provavelmente afetando a 

Corrente do Brasil (CB) como um todo. 

 Propõe-se que esses fatores paleoclimáticos oceanográfico-atmosféricos responsáveis 

pelas alterações paleoambientais encontradas nos sedimentos do CRG (Item 8.2.2 da 

Discussão) e na superfície oceânica dessa região (Item 8.2.3 da Discussão) se desenvolveram 
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gradualmente, atingiram seu ápice em torno de 17.500 anos cal A.P. e então regrediram 

também gradativamente. 

 No litoral do estado de São Paulo, a linha de costa estava 200 km mar adentro e se 

constituía em extensa planície costeira entalhada por canais fluviais e de maré (Corrêa, 1979). 

Os sedimentos da Formação Cananéia que formavam a região de planície costeira do MJI 

estavam sendo erodidos e carreados para o mar pelos rios que então drenavam essa baixada 

litorânea (Suguio e Martin, 1978a). 

 Ainda durante o ACR e o YD (~14.600 – 11.700 anos cal A.P.) as paleotemperaturas e 

paleossalinidades superficiais da margem atlântica sul brasileira eram controladas pelos 

mesmos fatores paleoclimáticos que as influenciaram durante o HS1 (Item 8.2.3 da 

Discussão). As associações de foraminíferos bentônicos presentes nesse intervalo temporal 

continuaram a indicar que a oxigenação de fundo do CRG persistiu síncrona aos aumentos das 

paleotemperaturas e paleossalinidades superficiais dessa região atlântica (Fig. 43). 

 A partir de 14.050 anos cal A.P., a razão P/B indicou aumento da coluna de água no 

local de coleta do testemunho GeoB6211-2 (Fig. 31). Lambeck e Chappell (2001) 

encontraram aumento de ~2m do paleonível marinho entre 14.050 e 13.921 anos cal A.P. 

(Fig. 31). Segundo Corrêa (1996), as plataformas sudeste e sul brasileiras já se encontravam 

em parte recobertas pelas águas oceânicas nessa época, e entre as plataformas média e externa 

havia ambiente pré-litorâneo. 

 Há 14.050 anos cal A.P., Chiessi et al. (2008) encontraram queda da taxa de 

sedimentação do testemunho GeoB6211-2 (ca. 8cm/ka). Considera-se que, a partir dessa 

época, as lagoas dos Patos e Mirim já impediam o maior transporte sedimentar da costa sul 

brasileira para a região do Cone do Rio Grande. Ainda, a plataforma coberta por águas 

marinhas afastou a desembocadura do Rio de La Plata do local de coleta do testemunho 

GeoB6211-2, diminuindo também o aporte sedimentar suprido por esta fonte ao Cone do Rio 

Grande. 

 Propõe-se que, ainda durante o ACR e o YD, as modificações climáticas 

oceanográfico-atmosféricas (Itens 8.2.2 e 8.2.3 da Discussão) continuaram a ser os principais 

fatores responsáveis pelas modificações da oxigenação de fundo no CRG, bem como das 

paleotemperaturas e paleossalinidades superficiais dessa região do Atlântico sudoeste. 

Segundo McManus et al. (2004), a desaceleração da AMOC durante o YD não foi tão robusta 

e nem tão duradoura quanto à que ocorreu no HS1. Supõe-se, portanto, que o aumento notado 

nos parâmetros microfaunísticos do testemunho GeoB6211-2 nesse período (Fig. 43) tenham 

sido menos intensos e mais rápidos que aqueles que se deram durante o HS1, devido à menor 
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força das transformações oceanográfico-atmosféricas e à reestruturação mais rápida da 

AMOC e dos demais fenômenos paleoclimáticos correlatos. 

 Também durante esse período geológico essas modificações ocorreram de forma 

gradual, tiveram ápice em torno de 13.400 anos cal A.P. e depois foram regredindo. Esses 

fenômenos também parecem ter afetado a CB como um todo. 

 No YD, a razão P/B passou a mostrar aumento mais considerável de formas 

planctônicas, até que estas se tornaram predominantes no final do YD e no início do Holoceno 

(Fig. 31). Lambeck e Chappell (2001) indicaram que o paleonível do mar aumentou em torno 

de 8,6 m nesse período, a uma taxa de 0,6 cm/ano, que é a mesma taxa de aumento do nível 

marinho dessa época proposta por Corrêa (1996) para as costas sul e sudeste brasileiras. É 

ainda durante o YD que houve a segunda estabilização do paleonível marinho segundo Corrêa 

(1996) nas margens sul e sudeste brasileiras, em torno de -60 a -70m abaixo do nível do mar 

atual. 

 A estabilização do paleonível marinho durante o YD, em conjunto com a tendência 

geral de diminuição das temperaturas e salinidades superficiais da região marinha sul 

brasileira, seguidas pela diminuição da oxigenação intersticial de fundo dessa área oceânica e 

pelo decaimento da razão P/B (Fig. 43), permitem supor que o resfriamento climático na 

Antártica (Figs. 31 e 41) desacelerou o processo de aquecimento e de subida do nível do mar, 

muito provavelmente, da costa sul brasileira até, ao menos, a costa NE do Brasil, como 

atestado por Weldeab et al. (2006). 

 Durante essas fases da Última Deglaciação, épocas em que a ZCIT permaneceu mais 

ao sul e que o paleonível marinho esteve mais rebaixado (Vera, 2002; Corrêa, 1996; Lambeck 

e Chappell, 2001), a maior pluviosidade que se estabeleceu nas regiões da MVAS e da ZCAS 

(Zhou e Lau, 1998; Carvalho et al., 2004) muito provavelmente auxiliaram os rios da região 

do MJI a erodirem os sedimentos depositados anteriormente nessa região, conforme descrito 

por Suguio e Martin (1978a) para o terceiro estágio evolutivo dessa área. 

 A transgressão marinha durante o Holoceno (~11.500 ao Presente) aumentou de 0,6 

cm/ano para 1,6 cm/ano (Corrêa, 1996). Entre ~ 10.200 e 9.400 anos cal A.P., Corrêa (1996) 

indicou a terceira estabilização do paleonível marinho e, entre 9.000 e 8.700 anos cal A.P., 

segundo esse mesmo autor, ocorreu a última estabilização do paleonível marinho durante a 

Transgressão Santos, quando o mar esteve entre 20 e 25m abaixo do nível atual nas regiões 

sudeste e sul brasileiras (Corrêa, 1996). Em torno de 10.500 anos cal A.P., houve maior 

estabilização climática no hemisfério sul e na Antártica, quando as temperaturas atingiram 

valores próximos aos atuais (Fig. 41). 
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 No início do Holoceno, a razão P/B (Fig. 31) demonstrou que o testemunho 

GeoB6211-2 se localizava em coluna de água mais profunda que no estágio anterior, entre as 

zonas de plataforma externa e talude continental (Culver, 1988; Smart, 2002). Essa coluna de 

água parece ter se ampliado cada vez mais, e já a partir de ~9.500 anos cal A.P., o índice 

planctônicos/bentônicos indicou coluna de água compatível com região de talude superior 

(Culver, 1988; Smart, 2002), ou seja, já a partir dessa época, a profundidade do testemunho 

GeoB6211-2 era similar ou idêntica à atual. 

 O aumento expressivo das Mg/Ca SST e dos valores de δ18Oivc-sw do Atlântico 

subtropical sudoeste na margem sul brasileira entre 10.830 e 9.027 anos cal A.P.,com pico há 

10.057 anos cal A.P., foi concomitante ao considerável aumento da fauna total de 

foraminíferos do testemunho GeoB6211-2 (Fig. 31, 41 e 43). 

 Esses aumentos das paleotemperaturas e das paleossalinidades superficiais, em 

conjunto com o expressivo aumento das associações de foraminíferos nos sedimentos de 

fundo dessa mesma região atlântica, sugerem maior estabilidade ambiental para essa região 

marinha da margem sul brasileira nesse período, o que estaria em concordância com a maior 

estabilização climática no hemisfério sul e na Antártica (Fig. 41). 

 Já há 9.400 anos cal A.P., Sallun et al. (2012) descreveram a presença de ambiente 

lagunar na área do MJI. Dillenburg e Hesp (2009) indicaram que já entre 11.280 e 10.510 

anos cal A.P., a laguna da região de Tramandaí no rio Grande do Sul já recebia importante 

contribuição marinha. Segundo Dominguez (2011), há 9.400 anos cal A.P. a plataforma leste 

brasileira já havia começado a ser inundada. 

 Segundo Suguio e Martin (1978a), a erosão dos sedimentos previamente depositados 

na área do MJI rebaixou essa região e, então, durante o quinto estágio evolutivo do MJI, a 

transgressão marinha holocênica permitiu que águas marinhas adentrassem essas áreas, até 

atingir, em muitos pontos, o sopé da Serra do Mar.  

 Entre 9.400 e 8.385 anos cal A.P., as associações de foraminíferos bentônicos 

presentes no testemunho S03 demonstraram que na região de planície costeira do MJI existia 

ambiente lagunar raso, mixohalino, que sofreu influência de águas continentais e marinhas 

(Figs. 22, 24, 25 e 27). Esse intervalo temporal equivale ao estágio evolucionário 1 

encontrado na região de Tramandaí, na área costeira do Rio Grande do Sul, por Dillenburg e 

Hesp (2009). Segundo esses autores, nessa região havia ambiente lagunar já por volta de 

10.895 anos cal A.P., que perdurou até 7.355 anos cal A.P. 

 Apesar da diferença de escalas temporais, algumas das modificações paleoclimáticas 

encontradas por meio das associações de foraminíferos bentônicos do testemunho S03 foram 
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concomitantes a mudanças das temperaturas e salinidades superficiais encontradas na margem 

sul brasileira (Fig. 42). 

 Em épocas em que a contribuição marinha foi mais importante para a paleolaguna do 

MJI, suplantando a contribuição continental para essa região (Item 8.1 da Discussão), as 

paleotemperaturas e paleossalinidades superficiais da margem sul brasileira aumentaram (Fig. 

42). Já em épocas nas quais houve maior contribuição continental para a paleolaguna do MJI 

(Item 8.1 da Discussão), as paleotemperaturas e paleossalinidades superficiais da margem sul 

brasileira diminuíram (Fig. 42). 

 Propõe-se que, durante o Holoceno, essas mudanças paleoambientais na região do MJI 

e da margem sul brasileira se correlacionaram principalmente ao comportamento de 

transgressão marinha e ao clima sobre o continente sul americano (Itens 8.1 e 8.3 da 

Discussão). Em épocas de menor pluviosidade sobre as regiões sudeste e sul brasileiras, o mar 

teve maior influência na paleolaguna do MJI por ter maior vigor e, assim, conseguir atingir 

regiões continentais mais interiores. Ao mesmo tempo, a menor pluviosidade continental 

sobre essas regiões causava redução da influência de águas continentais, especialmente 

aquelas carreadas pela PPW, na região de coleta do testemunho GeoB6211-2, na margem sul 

brasileira. Assim, as paleotemperaturas e paleossalinidades superficiais dessa região marinha 

ficavam mais elevadas. 

 Já em épocas de maior pluviosidade sobre as regiões sudeste e sul brasileiras, a 

capacidade dos rios que cortavam o MJI nessa época se ampliava, o que gerava maior 

contribuição continental à paleolaguna e impedia a afluência mais robusta de águas marinhas 

nessa região. Ao mesmo tempo, essa maior pluviosidade aumentava, também, a capacidade 

dos rios que desaguam no Oceano Atlântico nas margens sudeste e sul brasileiras, bem como 

aumentava a descarga do Rio de La Plata, o que gerava maior força da PPW, que então 

chegava à região de coleta do testemunho GeoB6211-2 com maior vigor, causando redução 

das paleotemperaturas e paleossalinidades superficiais dessa região marinha. 

 Durante esse período, a influência das modificações na intensidade da CB se tornaram 

fatores secundários no controle tanto da subida do nível relativo do mar na região do MJI, 

quanto no controle das paleotemperaturas e paleossalinidades da margem sul brasileira. Isso 

devido à maior estabilidade da AMOC, especialmente a partir do Holoceno Médio (e.g., 

Keigwin e Boyle, 2000; Schulz et al., 2007; Thornalley et al., 2009). 

 Entre 8.600 e 8.500 anos cal A.P., mudanças significativas parecem ter ocorrido tanto 

na região do MJI quanto na margem sul brasileira (Figs. 22, 23, 24, 25, 27, 41 e 42). 
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 Durante essa mesma fase, a partir de 8.600 anos cal A.P., uma melhora climática foi 

detectada por Cremer et al. (2007) na costa leste antártica, e Ljung e Björck (2007) indicaram 

aumento da umidade na Ilha de Nightingale (Arquipélago de Tristão da Cunha), no Atlântico 

Sul, e supuseram que esta variação climática estaria vinculada ao reposicionamento mais para 

norte dos Ventos de Oeste. Também há 8.500 anos cal A.P. outras modificações sedimentares 

ocorreram na costa sudeste brasileira (Rohling e Pälike, 2005). Razik et al. (no prelo) também 

encontraram modificações bastante acentuadas nos parâmetros abióticos do testemunho 

GeoB6211-2 nessa mesma época, entre 8.500 e 8.400 anos cal A.P., que atribuíram ao 

fortalecimento e deslocamento para norte dos Ventos de Oeste do hemisfério sul, da Frente 

Subtropical e da Zona de Confluência Brasil-Malvinas. 

 Supõe-se que o deslocamento para norte dos Ventos de Oeste e da Zona de 

Confluência Brasil-Malvinas tenham provocado mudanças climáticas sobre o continente sul-

americano e no Atlântico subtropical sudoeste, diminuindo as chuvas nas regiões sudeste e sul 

brasileiras, de forma que a contribuição marinha se ampliou na região do MJI (Fig. 24) e a 

contribuição da PPW, bem como de outras fontes de águas continentais, ao sítio de estudos na 

margem sul brasileira, diminuíram, o que elevou as Mg/Ca SST e as SSS das águas atlânticas 

dessa região até aproximadamente 8.500 anos cal A.P. (Fig. 42). 

 Após aproximadamente 8.500 anos cal A.P., a transição entre o Holoceno Inferior e o 

Holoceno Médio foi marcada por variações paleoclimáticas rápidas e significantes nas regiões 

sul e sudeste brasileiras (Itens 8.1 e 8.3 da Discussão; figs. 21, 41 e 42). Essas variações de 

temperaturas e salinidades superficiais na margem sul brasileira provavelmente se vincularam 

às mudanças atmosféricas e de temperatura da Antártica e na América do Sul (Masson et al., 

2000; Cremer et al., 2007; Cheng et al., 2009).  

 A transgressão marinha na costa do Rio Grande do Sul se tornou mais rápida (~1,9 

cm/yr entre 8.000 e 6.500 anos cal A.P.) (Dillenburg e Hesp, 2009). O paleonível relativo do 

mar havia ultrapassado o nível atual entre 7.700 e 6.900 anos cal A.P. (Angulo et al., 2006). 

Razik et al. (no prelo) encontraram maior contribuição da PPW ao CRG no Holoceno Tardio, 

e a atribuíram à intensificação do sistema de Monção da América do Sul sobre o SE da 

América do Sul, e ao aumento da força do fenômeno ENOS, bem como à mais alta insolação 

de verão austral típica do Holoceno Tardio. 

 Segundo Suguio e Martin (1978a), após o máximo transgressivo da Transgressão 

Santos, que ocorreu por volta de 5.150 14C anos A.P. (entre 5.912 e 5.750 anos cal A.P.) na 

região do MJI, o comportamento regressivo do paleonível marinho formou uma ilha-barreira 
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que passou a impedir a intrusão marinha na região do MJI, até que se atingisse a configuração 

atual. 

 Ao mesmo tempo, na costa sul brasileira, se formou o Sistema de Sistema de Ilhas-

Barreira/Lagunas IV, (Tomazelli et al., 2000) fazendo com que a região costeira do Rio 

Grande do Sul tomasse a configuração atual, o que diminuiu ainda mais o aporte sedimentar à 

região do Cone do Rio Grande. 
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CAPÍTULO 9: Conclusões 

 

 As associações de foraminíferos bentônicos do testemunho S03 permitiram reconhecer 

oito diferentes fases de mudanças paleoambientais distribuídas entre 9.400 e 8.385 anos cal 

A.P. para o ambiente lagunar raso mixohalino que existia no MJI, no local de coleta do 

testemunho S03, que hoje compreende as terras baixas entre os rios Comprido e Cacunduva, 

situada a cerca de 8km da linha de costa adjacente no sudeste brasileiro. 

 De acordo com essas associações, houve quatro épocas de influência oceânica mais 

conspícua na paleolaguna mixohalina da baixada litorânea do MJI (9.400 a 9.338; 9.072 a 

8.894; 8.656 a 8.641 e 8.594 a 8.500 anos cal A.P.), com clímax há 8.656 anos cal A.P., que 

apresentaram melhores condições para a existência e/ou preservação de foraminíferos 

bentônicos. Elas foram intercaladas a duas fases de influência continental mais acentuada 

(9.338 a 9.072 e 8.500 a 8.385 anos cal A.P.), de maior hidrodinamismo do meio. Houve, 

ainda, períodos em que os foraminíferos bentônicos estiveram ausentes (8.806 a 8.672 e 8.625 

a 8.594 anos cal A.P.), provavelmente devido a uma contribuição continental ainda mais 

acentuada para essa paleolaguna. 

 A análise dos dados microfaunísticos e sua comparação com os dados abióticos do 

testemunho S03 permitiram que se supusesse que essas diferentes épocas paleoambientais 

teriam como principais fatores responsáveis o regime pluviométrico dessa região continental, 

bem como o comportamento marinho na costa sudeste brasileira durante essa época da 

Transgressão Santos. 

 Por sua vez, as associações de foraminíferos totais (bentônicos + planctônicos) do 

testemunho GeoB6211-2 tiveram comportamento que demonstrou a transgressão marinha na 

região do Cone do Rio Grande entre 19.000 anos cal A.P. e o Presente. Elas indicaram que no 

início da Última Deglaciação o testemunho GeoB6211-2 se encontrava sob coluna de água 

mais rasa, com predominância de formas bentônicas. No final desse período paleoclimático e 

durante o Holoceno, houve predominância cada vez maior de formas planctônicas, 

demonstrando que a coluna de água do local de coleta do testemunho GeoB6211-2 se tornou 

cada vez maior até ~7.600 anos cal A.P. e que, a partir de então, se manteve estável. 

 Já as associações de foraminíferos bentônicos encontradas no testemunho GeoB6211-

2 entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P. permitiram diferenciar cinco fases paleoambientais 

distintas para a região do Cone do Rio Grande durante a Última Deglaciação. Essas fases 

foram concomitantes e relacionadas às mudanças paleoclimáticas que ocorreram durante o 

HS1 e na transição entre este período paleoclimático e o ACR. 
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 A primeira fase (19.000 a 18.620 anos cal A.P.) se caracterizou por ambiente de fundo 

redutor e maior contribuição continental no Cone do Rio Grande. Na segunda fase (18.620 a 

17.016 anos cal A.P.), houve maior oxigenação do meio. Na terceira (17.016 a 16.095 anos 

cal A.P.), houve aumento do hidrodinamismo e da temperatura no ambiente de fundo do Cone 

do Rio Grande. A quarta fase (16.095 a 14.682 anos cal A.P.), apresentou mudanças 

paleoambientais mais acentuadas e caracterizou a transição entre o HS1 e o ACR. A quinta e 

última fase (14.682 a 14.050 anos cal A.P.) mostrou ambiente de fundo mais frio, menos 

oxigenado e com hidrodinamismo reduzido no Cone do Rio Grande. 

 As respostas das associações de foraminíferos bentônicos, quando comparadas aos 

dados abióticos desse mesmo testemunho e a outros dados paleoclimáticos existentes na 

literatura, permitiram que se supusesse que durante esse período da Última Deglaciação os 

principais fatores paleoclimáticos responsáveis pelas mudanças paleoambientais dos 

sedimentos do Cone do Rio Grande foram as variações na intensidade da AMOC e as 

modificações oceanográfico-atmosférico-climáticas correlatas. 

 As variações do grau de oxigenação do meio, fator paleoambiental que conforme os 

dados microfaunísticos apresentou variações significativas, se deram em decorrência das 

mudanças do hidrodinamismo na região de fundo no Cone do Rio Grande. Essas mudanças do 

hidrodinamismo podem ter sido devidas tanto a uma aceleração e maior ventilação da Água 

Central do Atlântico Sul, como a trocas da massa de água que banhou essa região entre 

19.000 e 14.000 anos cal A.P., entre a Água Central do Atlântico Sul e a Água Intermediária 

Antártica. 

 Entretanto, como as associações de foraminíferos bentônicos costumam reagir de 

forma secundária às diferenças das propriedades físico-químicas e isotópicas das massas de 

água oceânicas, acredita-se que mensurações diretas dessas propriedades sejam necessárias 

para a comprovação da maior pertinência das duas hipóteses acima apresentadas. 

 Quanto à análise dos valores de Mg/Ca SST e de δ18Oivc-sw no testemunho composto 

GeoB6211CC, pôde-se concluir que as temperaturas superficiais baseadas em Mg/Ca de 

testas da espécie planctônica rasa Globigerinoides ruber (white, s.s.) demonstraram padrão 

geral de aumento entre 19.000 anos cal A.P. e o Presente, enquanto os valores de δ18Oivc-sw, 

índices da salinidade superficial oceânica local, só apresentaram padrão geral, de diminuição, 

entre ~8.500 anos cal A.P. e o Presente. 

 As variações secundárias dessas paleotemperaturas e paleossalinidades marinhas 

superficiais tiveram como principais fatores paleoclimáticos controladores as variações da 
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AMOC e dos elementos oceanográfico-atmosférico-climáticos a ela correlatos durante a 

Última Deglaciação. 

 As variações dessas paleossalinidades e paleotemperaturas marinhas superficiais 

foram síncronas, consideradas as diferenças de amostragem, às alterações paleoambientais 

dos sedimentos do Cone do Rio Grande entre 19.000 e 14.000 anos cal A.P., o que permitiu 

que se supusesse que as alterações da AMOC e dos fatores oceanográfico-atmosférico-

climáticos correlatos atingiram a Corrente do Brasil como um todo, ao menos até a 

profundidade da Água Intermediária Antártica, durante essa fase paleoclimática. 

 Já entre 9.400 e 8.385 anos cal A.P., no final do Holoceno Inferior, as 

paleotemperaturas e paleossalinidades marinhas superficiais foram síncronas, consideradas as 

diferenças de amostragem e dos modelos cronológicos, às mudanças paleoambientais que se 

deram na baixada litorânea do MJI. 

 Para este período paleoclimático e durante todo o Holoceno, fatores paleoambientais 

tais como o clima na região antártica, o aumento da temperatura global, a pluviosidade 

continental, a circulação atmosférica que afeta essa pluviosidade, e as oscilações secundárias 

do paleonível marinho durante a Transgressão Santos se tornaram os principais fatores 

controladores das variações paleoambientais das regiões sudeste e sul brasileiras. 
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Tabela 3: Distribuição granulométrica dos sedimentos do testemunho S03. Dm (Ø)- diâmetro médio, SG- silte grosso, SM- 
silte médio, SF- silte fino,  SMF- silte muito fino, σI- desvio padrão, KG- curtose, Sk1- assimetria, m.p.s.-  muito pobremente 
selecionado, p.s.- pobremente selecionado. Dados de Sallun et al. (2012). Classificação granulométrica de acordo com 
Wentworth (1922), classificação da escala phi de acordo com Krumbein (1936), classificação do grau de selecionamento dos 
grãos de acordo com Folk & Ward (1957) e classificação sedimentológica de acordo com Shepard (1954). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
 

Idades (anos cal A.P.) Al (%) Ca/Al Fe/Al K/Al Ti/Al Ti/Ca Fe/K Idades (anos cal A.P.) Al (%) Ca/Al Fe/Al K/Al Ti/Al Ti/Ca Fe/K

108 2,00 0,01 1,35 0,11 0,02 1,50 12,27 7615 1,10 0,13 2,18 0,17 12,63
305 1,80 0,01 1,17 0,09 0,02 3,00 12,35 7666 1,00 0,14 2,70 0,21 0,01 0,07 12,86
487 2,55 0,00 0,84 0,06 0,02 4,00 14,27 7718 0,78 0,18 2,69 0,23 0,01 0,07 11,67
668 2,36 0,00 0,81 0,06 0,01 3,00 14,69 7769 0,97 0,18 2,47 0,18 0,01 0,06 14,12
850 2,48 0,00 0,77 0,05 0,01 3,00 16,00 7821 0,96 0,19 2,60 0,21 0,01 0,06 12,50
1031 2,19 0,00 0,84 0,05 0,01 3,00 16,73 7872 1,10 0,16 2,09 0,19 0,01 0,06 10,95
1213 2,20 0,68 0,04 0,00 16,67 7924 0,98 0,18 2,35 0,22 0,01 0,06 10,45
1394 2,09 0,92 0,05 0,01 17,45 7975 0,97 0,18 2,06 0,21 0,01 0,06 10,00
1576 2,02 0,00 0,92 0,05 0,01 2,00 18,60 8108 0,87 0,22 2,30 0,23 0,01 0,05 10,00
1757 1,85 0,94 0,05 0,01 19,22 8242 1,20 0,17 1,75 0,18 0,01 0,05 9,55
1939 1,63 0,82 0,05 0,01 16,63 8375 0,81 0,26 2,47 0,26 0,01 0,05 9,52
2120 1,10 0,01 1,00 0,08 12,22 8376 1,10 0,21 1,91 0,21 0,01 0,04 9,13
2544 1,58 0,01 1,10 0,06 0,01 2,00 17,40 8377 1,20 0,18 2,33 0,19 0,01 0,05 12,17
2968 1,81 0,01 1,13 0,06 0,01 2,00 20,50 8378 1,20 0,16 1,42 0,17 0,01 0,05 8,50
3392 1,98 0,01 1,24 0,06 0,01 2,00 20,42 8379 1,00 0,19 1,80 0,20 0,01 0,05 9,00
3816 1,45 0,01 1,46 0,08 0,01 2,00 19,18 8380 0,89 0,24 1,80 0,25 0,01 0,05 7,27
4240 1,10 0,02 2,09 0,08 0,00 25,56 8381 1,00 0,23 1,70 0,24 0,01 0,04 7,08
4320 1,82 0,01 1,50 0,06 0,01 1,00 24,82 8382 0,86 0,23 1,98 0,26 0,01 0,05 7,73
4400 1,56 0,03 1,69 0,08 0,01 0,50 21,92 8383 1,20 0,20 1,50 0,23 0,01 0,04 6,67
4480 1,65 0,03 1,32 0,09 0,01 0,40 14,47 8384 1,20 0,19 1,42 0,20 0,01 0,04 7,08
4560 1,46 0,04 1,40 0,10 0,01 0,33 13,60 8385 2,80 0,05 0,82 0,13 0,02 0,33 6,39
4640 1,10 0,05 1,64 0,13 12,86 8401 0,91 0,23 1,87 0,25 0,01 0,05 7,39
4953 1,42 0,04 1,32 0,11 0,01 0,40 11,69 8417 0,77 0,25 2,08 0,27 7,62
5266 1,64 0,04 1,35 0,10 0,02 0,43 13,00 8433 0,93 0,22 1,83 0,26 7,08
5579 1,88 0,04 1,21 0,09 0,02 0,43 13,41 8449 0,95 0,20 1,58 0,24 6,52
5892 1,42 0,05 1,49 0,11 0,01 0,29 13,19 8465 0,75 0,21 1,87 0,24 7,78
6205 1,20 0,08 1,92 0,12 0,01 0,11 16,43 8481 0,97 0,21 1,44 0,21 7,00
6329 1,23 0,06 1,79 0,13 0,02 0,29 13,75 8497 0,69 0,22 2,03 0,25 8,24
6454 1,54 0,06 1,56 0,12 0,01 0,22 13,33 8513 0,76 1,58 1,71 0,24 7,22
6579 1,30 0,07 1,62 0,13 0,02 0,22 12,41 8529 0,60 0,38 2,00 0,28 7,06
6703 1,39 0,07 1,62 0,14 0,01 0,20 11,84 8545 0,57 0,54 2,28 0,32 7,22
6827 1,00 0,11 2,30 0,19 12,11 8560 0,66 0,47 1,97 0,27 7,22
6952 1,74 0,07 1,64 0,13 0,01 0,17 12,39 8576 0,60 0,55 1,83 0,28 6,47
7077 1,82 0,07 1,52 0,13 0,01 0,17 11,50 8592 0,69 0,51 1,74 0,26 6,67
7201 1,63 0,07 1,71 0,13 0,01 0,17 12,68 8607 0,98 0,45 1,53 0,23 0,01 0,02 6,52
7326 1,59 0,07 1,72 0,13 0,01 0,18 13,65 8623 0,90 0,54 1,67 0,27 0,01 0,02 6,25
7450 1,30 0,11 1,77 0,16 10,95 8638 0,68 0,74 1,91 0,31 0,01 0,02 6,19
7475 1,83 0,07 1,46 0,14 0,01 0,17 10,68 8654 0,90 0,50 1,44 0,23 0,01 0,02 6,19
7500 1,83 0,08 1,53 0,14 0,01 0,14 11,20 8669 1,30 0,35 1,38 0,26 0,01 0,02 5,29
7535 1,95 0,07 1,51 0,14 0,01 0,14 10,93 8685 0,87 0,46 1,72 0,28 0,01 0,03 6,25
7550 1,82 0,08 1,50 0,14 0,01 0,14 10,92 8700 0,59 0,66 2,03 0,34 0,02 0,03 6,00
7575 3,00 0,03 0,83 0,11 0,01 0,44 7,81 8789 2,00 0,15 0,95 0,18 0,02 0,14 5,43
7583 1,93 0,06 1,50 0,13 0,01 0,17 11,15 8877 0,68 0,53 2,06 0,32 0,01 0,03 6,36
7591 1,67 0,08 1,64 0,14 0,01 0,15 11,42 8966 1,10 0,22 1,36 0,25 0,01 0,04 5,36
7599 1,71 0,08 1,50 0,14 0,01 0,14 10,67 9054 0,90 0,43 1,67 0,30 0,01 0,03 5,56
7607 1,84 0,07 1,59 0,13 0,01 0,15 12,17 9143 0,97 0,39 1,65 0,29 0,01 0,03 5,71

9338 1,10 0,28 2,55 0,34 0,01 0,03 7,57

 

Tabela 4: Dados geoquímicos dos sedimentos do testemunho S03. Os dados originais cedidos por Sallun et al. (2012), expressos em porcentagem (%) foram normalizados 
pelo elemento Al. 

 

  



 
 

Profundidade (cm) 300-302 310-312 320-322 330-332 340-342 350-352 360-362 370-372 380-382 390-392 400-402 410-412 420-422 440-442 460-462 470-472 520-522 530-532 540-542 550-552 560-562 570-572 580-582

Idade 8385 8401 8417 8433 8449 8465 8481 8500 8516 8532 8548 8563 8579 8610 8641 8656 8894 8983 9072 9160 9213 9338 9400

Fração analisada 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1

Total analisado 84 85 85 83 84 85 85 101 85 95 97 130 125 85 88 264 84 95 87 89 85 88 100

n° espécies 2 1 2 1 2 1 2 9 3 8 7 15 11 2 2 20 2 4 1 2 2 1 12

espécimes/10 cc 84 85 85 83 84 85 85 101 85 95 97 130 125 85 88 264 84 95 87 89 85 88 100

Ammonia parkinsoniana 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 13,79 25,00 13,33 11,76 8,11 7,55 0,00 0,00 3,79 0,00 26,67 0,00 0,00 0,00 0,00 8,33

Ammonia tepida 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 13,79 0,00 6,67 5,88 6,76 3,77 0,00 28,57 2,27 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 20,83

Ammonia  sp. 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 27,59 0,00 13,33 0,00 1,35 3,77 0,00 0,00 3,03 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 4,17

Bolivina doniezi 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,38 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Bolivina pulchella 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 1,35 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Blysmasphaera brasiliensis 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 6,90 25,00 6,67 5,88 2,70 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 12,50 25,00 14,29 0,00

Blysmasphaera broennimanni 66,67 100,00 75,00 50,00 66,67 100,00 75,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 14,29 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 25,00 0,00 0,00

Blysmasphaera  sp. 33,33 0,00 25,00 0,00 33,33 0,00 25,00 0,00 0,00 6,67 11,76 1,35 0,00 50,00 0,00 0,00 33,33 13,33 33,33 25,00 0,00 0,00 8,33

Bulimina marginata 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 2,70 0,00 0,00 0,00 0,38 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Bulimina  sp. 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 1,35 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Buliminella elegantissima 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 2,70 9,43 0,00 0,00 3,03 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 4,17

Brizalina striatula 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 1,35 0,00 0,00 0,00 1,14 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Cibicides dispars 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 1,89 0,00 0,00 0,76 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Cribroelphidium poyeanum 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,38 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 4,17

Elphidium advenum limbatum 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,38 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Elphidium discoidale 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 3,45 25,00 20,00 11,76 4,05 3,77 0,00 0,00 2,65 0,00 13,33 0,00 0,00 0,00 0,00 4,17

Elphidium excavatum 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 6,67 5,88 2,70 3,77 0,00 0,00 2,65 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 8,33

Elphidium  sp. 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 3,45 0,00 0,00 0,00 1,35 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 4,17

Fissurina laevigata 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 3,77 0,00 0,00 1,14 0,00 6,67 0,00 0,00 0,00 0,00 4,17

Fursenkoina pontoni 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 8,33

Hanzawaia boweana 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 1,89 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Hopkinsina  sp. 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 1,89 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Lagena striata 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 25,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Nonionella atlantica 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,38 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 4,17

Nonionoides grateloupii 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 3,45 0,00 0,00 0,00 2,70 9,43 0,00 0,00 4,17 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Pararotalia cananeiaensis 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 13,79 0,00 13,33 5,88 43,24 30,19 0,00 0,00 54,92 33,33 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Reussoolina laevis 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,38 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Trifarina angulosa 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,38 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Uvigerina striata 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 3,45 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 1,14 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Jovem rotalíneo 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 3,45 0,00 0,00 0,00 9,46 11,32 0,00 0,00 10,61 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Jovem cribroelphidium 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 3,45 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 28,57 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Fragmentos 0,00 0,00 0,00 50,00 0,00 0,00 0,00 3,45 25,00 13,33 35,29 6,76 9,43 25,00 28,57 4,17 33,33 40,00 66,67 62,50 50,00 85,71 16,67

Tabela 5: Espécies de foraminíferos encontradas ao longo do testemunho S03. Espécies expressas em porcentagem. Modelo de idades retirado de Sallun et al. (2012). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
 

Idades Areia
(anos cal A.P.) Areia Silte Argila Total

0,074 7,05 SMF 2,00 p.s. -0,01 Silte argiloso 2,22 6,99 60,45 32,54 92,99 13,31
0,441 7,08 SMF 1,93 p.s. -0,03 Silte argiloso 2,39 6,35 62,75 30,88 93,63 14,74
0,809 6,90 SF 2,03 m.p.s. -0,04 Silte argiloso 2,29 9,85 60,85 29,28 90,13 9,15
1,176 6,84 SF 2,01 m.p.s. 0,01 Silte argiloso 2,29 9,45 62,53 28,02 90,55 9,58
1,652 7,08 SMF 1,91 p.s. -0,05 Silte argiloso 2,43 5,95 63,56 30,47 94,03 15,80
2,155 7,08 SMF 2,04 m.p.s. -0,03 Silte argiloso 2,13 7,47 58,42 34,13 92,55 12,39
2,658 6,43 SF 2,13 m.p.s. 0,26 Silte argiloso 2,11 14,24 61,40 24,36 85,76 6,02
3,149 6,00 SF 2,17 m.p.s. 0,48 silte areno-argiloso 2,23 21,02 58,96 20,00 78,96 3,76
3,574 6,13 SF 2,12 m.p.s. 0,37 Silte argiloso 2,22 18,66 61,07 20,27 81,34 4,36
4,094 5,59 SM 2,19 m.p.s. 0,68 silte arenoso 2,40 30,53 52,27 17,20 69,47 2,28
4,567 5,67 SM 2,19 m.p.s. 0,65 silte arenoso 2,38 28,36 53,89 17,73 71,62 2,53
5,157 5,70 SM 2,15 m.p.s. 0,60 silte arenoso 2,36 27,45 55,33 17,23 72,56 2,64
5,923 5,61 SM 2,18 m.p.s. 0,67 silte arenoso 2,40 30,45 52,53 17,03 69,56 2,28
6,690 5,76 SM 2,21 m.p.s. 0,52 silte arenoso 2,21 28,66 52,99 18,36 71,35 2,49
7,457 5,51 SM 2,20 m.p.s. 0,72 silte arenoso 2,48 33,25 50,63 16,14 66,77 2,01
8,407 5,38 SM 2,18 m.p.s. 0,79 silte arenoso 2,56 36,50 48,36 15,13 63,49 1,74
9,403 6,29 SF 2,20 m.p.s. 0,21 Silte argilo-arenoso 2,02 20,13 56,11 23,78 79,89 3,97

10,400 6,94 SF 1,99 p.s. -0,07 Silte argiloso 2,33 9,62 60,60 29,75 90,35 9,39
10,650 7,11 SMF 1,85 p.s. -0,05 Silte argiloso 2,50 5,95 63,31 30,77 94,08 15,82
11,060 6,69 SF 2,06 m.p.s. 0,04 Silte argiloso 2,17 12,97 60,12 26,93 87,05 6,71
11,710 7,15 SMF 1,86 p.s. -0,03 Silte argiloso 2,49 5,37 63,03 31,65 94,68 17,65
12,360 7,06 SMF 1,89 p.s. -0,06 Silte argiloso 2,46 6,62 62,69 30,68 93,37 14,10
13,010 7,04 SMF 1,96 p.s. -0,10 Silte argiloso 2,37 8,37 60,43 31,22 91,65 10,96
13,660 6,78 SF 2,04 m.p.s. -0,08 Silte argiloso 2,23 13,09 58,65 28,29 86,94 6,64
14,086 6,97 SF 2,03 m.p.s. -0,15 Silte argiloso 2,32 10,83 58,03 31,11 89,14 8,23
14,175 7,00 SMF 2,01 m.p.s. -0,09 Silte argiloso 2,30 9,23 59,52 31,26 90,78 9,83
14,264 7,00 SMF 2,04 m.p.s. -0,09 Silte argiloso 2,25 9,89 58,20 31,94 90,14 9,12
14,354 6,87 SF 2,04 m.p.s. -0,08 Silte argiloso 2,25 11,50 58,94 29,60 88,54 7,70
14,479 6,89 SF 1,95 p.s. -0,01 Silte argiloso 2,30 8,50 62,85 28,66 91,51 10,76
14,568 6,52 SF 2,02 m.p.s. 0,10 Silte argiloso 2,23 13,81 62,62 23,58 86,20 6,24
14,657 7,05 SMF 1,89 p.s. -0,11 Silte argiloso 2,40 7,28 61,56 31,17 92,73 12,74
14,747 6,94 SF 1,99 p.s. -0,12 Silte argiloso 2,27 9,97 59,34 30,67 90,01 9,02
14,836 7,04 SMF 1,96 p.s. -0,15 Silte argiloso 2,29 8,47 58,75 32,80 91,55 10,80
14,925 7,01 SMF 2,00 p.s. -0,12 Silte argiloso 2,23 9,18 57,96 32,85 90,81 9,90
14,988 6,59 SF 2,18 m.p.s. 0,02 Silte argiloso 1,96 16,84 54,36 28,82 83,18 4,94
15,104 6,81 SF 2,07 m.p.s. -0,04 Silte argiloso 2,12 12,01 57,92 30,04 87,96 7,33
15,193 6,84 SF 2,16 m.p.s. -0,03 Silte argiloso 2,03 12,74 55,45 31,81 87,26 6,85
15,283 6,98 SF 1,96 p.s. -0,10 Silte argiloso 2,24 8,26 59,69 32,04 91,73 11,10
15,372 7,03 SMF 2,01 m.p.s. -0,07 Silte argiloso 2,23 8,57 59,03 32,41 91,44 10,67
15,461 7,45 SMF 1,83 p.s. -0,23 Silte argiloso 2,56 4,39 56,98 38,62 95,60 21,77
15,539 7,36 SMF 1,84 p.s. -0,22 Silte argiloso 2,52 4,75 58,00 37,24 95,24 20,04
15,600 6,94 SF 2,05 m.p.s. -0,09 Silte argiloso 2,18 10,83 57,18 31,99 89,17 8,24
15,660 7,27 SMF 1,84 p.s. -0,22 Silte argiloso 2,60 5,68 59,11 35,20 94,31 16,61
15,721 7,23 SMF 1,90 p.s. -0,19 Silte argiloso 2,46 6,35 58,49 35,15 93,64 14,75
15,782 7,19 SMF 2,01 m.p.s. -0,13 Silte argiloso 2,32 7,57 57,59 34,81 92,40 12,21
15,843 6,88 SF 2,11 m.p.s. -0,08 Silte argiloso 2,14 12,24 56,17 31,61 87,78 7,17
15,903 6,98 SF 2,08 m.p.s. -0,18 Silte argiloso 2,25 11,18 55,65 33,13 88,78 7,94
15,964 7,20 SMF 1,92 p.s. -0,15 Silte argiloso 2,40 6,40 58,63 34,93 93,56 14,62
16,037 7,03 SMF 2,01 m.p.s. 0,00 Silte argiloso 2,19 7,21 60,46 32,38 92,84 12,88
16,097 7,19 SMF 1,90 p.s. -0,02 Silte argiloso 2,29 4,82 61,22 33,95 95,17 19,74
16,158 7,03 SMF 1,99 p.s. -0,07 Silte argiloso 2,23 7,58 59,40 33,05 92,45 12,19
16,219 6,78 SF 1,99 p.s. 0,06 Silte argiloso 2,28 9,63 63,14 27,27 90,41 9,39
16,280 6,92 SF 1,95 p.s. 0,05 Silte argiloso 2,28 7,40 63,25 29,36 92,61 12,52
16,340 6,78 SF 1,97 p.s. 0,03 Silte argiloso 2,32 9,72 63,38 26,90 90,28 9,28
16,401 6,88 SF 1,99 p.s. 0,01 Silte argiloso 2,27 9,02 61,81 29,11 90,92 10,08
16,462 6,91 SF 1,94 p.s. 0,03 Silte argiloso 2,35 7,71 63,74 28,55 92,29 11,98
16,522 6,83 SF 2,03 m.p.s. 0,05 Silte argiloso 2,25 10,06 61,43 28,53 89,96 8,94

SK1 Shepard  (1954) KG
Pelíticos

Parâmetros   estatísticos  (phi) Faixa Granulométrica (%)
Relação 

fino/grossoDm (ø) Krumbein 
(1936) σI

Folk & Ward 
(1957)

Tabela 7: Distribuição granulométrica dos sedimentos do testemunho GeoB6211-2. Dm (Ø)- diâmetro médio, 
SG- silte grosso, SM- silte médio, SF- silte fino,  SMF- silte muito fino, σI- desvio padrão, KG- curtose, Sk1- 
assimetria, m.p.s.-  muito pobremente selecionado, p.s.- pobremente selecionado. Dados da tese de doutorado de 
Sebastian Razik (doutorando da Universidade de Bremen), e  Razik et al. (2013). Classificação granulométrica 
de acordo com Wentworth (1922), classificação da escala phi de acordo com Krumbein (1936), classificação do 
grau de selecionamento dos grãos de acordo com Folk & Ward (1957) e classificação sedimentológica de acordo 
com Shepard (1954). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
 

Idades Areia
(anos cal A.P.) Areia Silte Argila Total

16,583 6,88 SF 1,99 p.s. -0,01 Silte argiloso 2,31 9,27 61,80 28,92 90,72 9,78
16,644 6,72 SF 2,01 m.p.s. 0,06 Silte argiloso 2,24 10,93 62,25 26,80 89,05 8,15
16,704 6,45 SF 2,08 m.p.s. 0,17 Silte argiloso 2,17 15,26 61,06 23,72 84,78 5,56
16,765 6,81 SF 1,91 p.s. 0,12 Silte argiloso 2,38 7,43 66,28 26,29 92,57 12,46
16,826 6,75 SF 1,98 p.s. 0,09 Silte argiloso 2,29 9,83 63,68 26,46 90,14 9,17
16,888 6,86 SF 1,94 p.s. 0,03 Silte argiloso 2,34 8,25 64,00 27,77 91,77 11,13
16,952 7,21 SMF 1,89 p.s. -0,10 Silte argiloso 2,39 5,39 60,63 34,01 94,64 17,56
17,016 7,12 SMF 1,87 p.s. -0,14 Silte argiloso 2,42 5,98 61,10 32,90 94,00 15,72
17,080 7,12 SMF 1,85 p.s. 0,06 Silte argiloso 2,16 3,00 63,30 33,72 97,02 32,31
17,144 6,93 SF 1,75 p.s. 0,15 Silte argiloso 2,61 4,36 70,25 25,38 95,63 21,95
17,208 6,63 SF 1,84 p.s. 0,17 Silte argiloso 2,53 8,33 69,91 21,81 91,72 11,01
17,272 6,93 SF 1,93 p.s. -0,02 Silte argiloso 2,30 7,56 62,51 29,91 92,42 12,23
17,336 7,03 SMF 1,93 p.s. -0,07 Silte argiloso 2,31 7,04 61,15 31,79 92,94 13,20
17,400 6,94 SF 1,93 p.s. -0,04 Silte argiloso 2,34 7,61 62,75 29,65 92,40 12,14
17,467 6,89 SF 1,94 p.s. -0,04 Silte argiloso 2,31 8,28 62,75 28,95 91,70 11,07
17,533 6,95 SF 1,98 p.s. -0,05 Silte argiloso 2,21 8,07 60,44 31,51 91,95 11,40
17,600 7,05 SMF 1,91 p.s. -0,06 Silte argiloso 2,33 6,45 61,64 31,92 93,56 14,50
17,667 6,91 SF 1,95 p.s. 0,00 Silte argiloso 2,27 7,75 62,51 29,79 92,30 11,91
17,733 6,64 SF 1,90 p.s. 0,16 Silte argiloso 2,42 8,90 67,78 23,31 91,09 10,23
17,800 6,63 SF 1,82 p.s. 0,22 Silte argiloso 2,52 7,79 70,35 21,84 92,19 11,83
17,867 6,45 SF 1,89 p.s. 0,21 Silte argiloso 2,44 11,13 68,60 20,28 88,88 7,99
17,933 6,74 SF 1,84 p.s. 0,15 Silte argiloso 2,49 7,24 68,91 23,85 92,76 12,81
18,000 6,45 SF 1,80 p.s. 0,34 Silte argiloso 2,64 8,36 73,09 18,56 91,65 10,96
18,067 6,58 SF 1,92 p.s. 0,17 Silte argiloso 2,40 10,17 67,27 22,55 89,82 8,83
18,133 6,54 SF 1,93 p.s. 0,16 Silte argiloso 2,41 10,79 67,19 22,03 89,22 8,27
18,200 6,72 SF 1,82 p.s. 0,24 Silte argiloso 2,49 6,19 70,46 23,34 93,80 15,15
18,267 6,82 SF 1,83 p.s. 0,15 Silte argiloso 2,47 6,05 68,83 25,13 93,96 15,52
18,333 6,66 SF 1,90 p.s. 0,18 Silte argiloso 2,39 8,58 67,69 23,74 91,43 10,65
18,400 6,60 SF 1,85 p.s. 0,23 Silte argiloso 2,48 7,78 70,21 21,99 92,20 11,85
18,467 6,68 SF 1,82 p.s. 0,21 Silte argiloso 2,49 6,63 70,57 22,83 93,40 14,09
18,533 6,61 SF 1,91 p.s. 0,24 Silte argiloso 2,38 8,61 68,17 23,23 91,40 10,62
18,600 7,05 SMF 1,86 p.s. 0,01 Silte argiloso 2,34 5,22 63,65 31,10 94,75 18,16
18,620 6,98 SF 1,87 p.s. 0,02 Silte argiloso 2,46 6,47 65,27 28,23 93,50 14,45
18,641 6,89 SF 1,99 p.s. 0,03 Silte argiloso 2,25 8,78 62,44 28,82 91,26 10,39
18,661 7,00 SMF 1,88 p.s. -0,01 Silte argiloso 2,39 6,40 64,20 29,37 93,57 14,61
18,681 7,03 SMF 1,97 p.s. -0,04 Silte argiloso 2,23 7,29 60,34 32,37 92,71 12,71
18,702 7,12 SMF 1,84 p.s. 0,04 Silte argiloso 2,42 4,46 65,10 30,48 95,58 21,43
18,722 7,03 SMF 1,88 p.s. 0,05 Silte argiloso 2,33 5,55 64,45 30,00 94,45 17,01
18,743 6,94 SF 1,98 p.s. -0,03 Silte argiloso 2,28 8,50 61,44 30,09 91,53 10,77
18,763 6,96 SF 1,84 p.s. 0,03 Silte argiloso 2,52 6,28 66,47 27,27 93,74 14,92
18,783 6,98 SF 1,99 p.s. -0,01 Silte argiloso 2,24 7,72 61,04 31,25 92,29 11,95
18,804 6,92 SF 1,95 p.s. -0,04 Silte argiloso 2,33 8,66 62,38 28,98 91,36 10,55
18,824 6,94 SF 1,99 p.s. -0,06 Silte argiloso 2,22 9,08 59,72 31,21 90,93 10,01
18,844 6,40 SF 2,10 m.p.s. 0,27 Silte argiloso 2,09 14,53 61,90 23,59 85,49 5,88
18,865 6,94 SF 1,94 p.s. -0,03 Silte argiloso 2,25 8,15 61,45 30,40 91,85 11,27
18,885 7,12 SMF 1,91 p.s. -0,13 Silte argiloso 2,33 6,53 59,89 33,62 93,51 14,31
18,906 6,91 SF 1,99 p.s. -0,04 Silte argiloso 2,20 9,07 60,17 30,77 90,94 10,03
18,926 6,88 SF 2,02 m.p.s. -0,05 Silte argiloso 2,17 9,90 59,19 30,90 90,09 9,10
18,946 7,07 SMF 1,88 p.s. -0,06 Silte argiloso 2,36 6,09 62,25 31,66 93,91 15,43
18,967 7,03 SMF 1,92 p.s. -0,04 Silte argiloso 2,28 6,62 61,68 31,74 93,42 14,11
18,987 6,52 SF 1,96 p.s. 0,27 Silte argiloso 2,25 9,62 66,35 23,97 90,32 9,38
19,011 6,71 SF 2,02 m.p.s. 0,10 Silte argiloso 2,14 10,21 61,86 27,92 89,78 8,80
19,032 7,05 SMF 1,96 p.s. -0,10 Silte argiloso 2,23 7,15 59,30 33,50 92,80 12,98
19,052 6,87 SF 2,01 m.p.s. 0,02 Silte argiloso 2,14 8,57 60,90 30,55 91,45 10,67
19,073 6,82 SF 2,00 p.s. 0,07 Silte argiloso 2,16 8,95 61,76 29,29 91,05 10,17
19,093 6,91 SF 1,99 p.s. 0,02 Silte argiloso 2,17 8,19 61,08 30,74 91,82 11,22
19,113 6,75 SF 1,99 p.s. 0,07 Silte argiloso 2,18 9,66 62,52 27,81 90,33 9,35
19,134 6,23 SF 1,91 p.s. 0,38 Silte argiloso 2,49 12,85 69,12 18,02 87,14 6,78
19,154 6,23 SF 1,92 p.s. 0,42 Silte argiloso 2,46 12,55 69,06 18,36 87,42 6,96

Parâmetros   estatísticos  (phi) Faixa Granulométrica (%)
Relação 

fino/grossoDm (ø) Krumbein 
(1936) σI

Folk & Ward 
(1957) SK1 Shepard  (1954) KG

Pelíticos

Tabela 7 (continuação): Distribuição granulométrica dos sedimentos do testemunho GeoB6211-2. Dm (Ø)- 
diâmetro médio, SG- silte grosso, SM- silte médio, SF- silte fino,  SMF- silte muito fino, σI- desvio padrão, KG- 
curtose, Sk1- assimetria, m.p.s.-  muito pobremente selecionado, p.s.- pobremente selecionado. Dados da tese de 
doutorado de Sebastian Razik (doutorando da Universidade de Bremen), e  Razik et al. (2013). Classificação 
granulométrica de acordo com Wentworth (1922), classificação da escala phi de acordo com Krumbein (1936), 
classificação do grau de selecionamento dos grãos de acordo com Folk & Ward (1957) e classificação 
sedimentológica de acordo com Shepard (1954). 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
 

Idade (anos cal A.P.) Al (count/seg.) K/Al Ca/Al Ti/Al Fe/Al Ti/Ca Fe/K Idade (anos cal A.P.) Al (count/seg.) K/Al Ca/Al Ti/Al Fe/Al Ti/Ca Fe/K

147 17466 61,10 3,85 1,76 3,41 19,40 1,93 5,04
882 39,07 4,14 8,89 4,27 25,81 0,48 6,24 17600 65,27 3,70 1,49 3,16 18,31 2,12 4,95
1828 41,00 4,20 10,35 4,02 24,63 0,39 5,87 17733 59,77 3,96 1,72 3,43 20,25 2,00 5,11
2984 40,63 4,38 12,24 3,94 21,94 0,32 5,00 17866 64,17 3,72 1,41 3,24 18,42 2,29 4,95
4140 35,67 4,58 14,00 4,22 24,43 0,30 5,33 18000 59,97 3,82 1,51 3,46 19,27 2,29 5,05
5297 44,10 4,19 12,40 3,68 18,87 0,30 4,50 18133 60,13 3,91 1,47 3,43 19,85 2,34 5,08
6454 44,03 4,09 12,60 4,03 17,80 0,32 4,36 18266 61,10 3,91 1,92 3,34 19,15 1,74 4,90
7610 48,67 3,80 11,02 3,59 17,10 0,33 4,50 18400 63,97 3,86 1,57 3,24 19,12 2,06 4,96
8898 44,30 4,85 2,32 4,41 26,16 1,90 5,39 18533 59,77 3,86 1,66 3,62 19,97 2,18 5,17

10186 52,40 4,32 2,39 3,87 21,84 1,62 5,06 18620 65,27 3,62 1,52 3,24 18,66 2,13 5,16
11474 44,37 4,61 2,34 4,37 26,09 1,86 5,66 18661 69,27 3,53 1,49 3,13 17,48 2,10 4,95
12762 36,13 5,37 5,26 5,18 31,25 0,98 5,82 18702 56,77 4,42 1,68 3,77 22,32 2,25 5,05
1405 53,50 4,33 2,06 3,67 22,31 1,78 5,16 18743 53,70 4,04 1,92 3,52 25,61 1,83 6,34

14176 52,07 4,07 2,51 3,90 23,07 1,56 5,66 18783 59,93 3,98 1,91 3,60 19,54 1,89 4,90
14303 42,63 4,85 3,11 4,73 27,55 1,52 5,68 18824 53,87 4,31 1,84 3,96 21,74 2,15 5,05
14429 57,03 3,97 1,95 3,47 20,14 1,78 5,08 18865 60,70 3,76 1,37 3,46 22,33 2,53 5,94
14555 55,23 4,28 1,99 3,57 20,71 1,80 4,84 18905 62,10 3,67 1,79 3,62 17,83 2,02 4,85
14681 54,23 4,24 2,24 3,76 20,87 1,68 4,93 18946 64,13 3,69 1,75 3,45 18,52 1,97 5,02
14807 49,93 4,58 2,22 4,05 23,78 1,83 5,19 18987 62,23 3,75 1,78 3,67 19,05 2,06 5,09
14934 44,67 4,28 2,83 4,25 24,31 1,50 5,68 19027 67,83 3,67 1,72 3,13 17,72 1,83 4,83
15060 53,90 4,49 1,66 3,60 22,71 2,17 5,06 19068 64,60 3,76 1,85 3,29 18,42 1,78 4,90
15186 46,50 4,75 3,08 4,18 26,51 1,36 5,58 19109 68,30 3,58 1,35 3,18 17,45 2,37 4,88
15326 54,37 4,33 1,99 3,66 22,47 1,84 5,19 19150 64,47 3,67 1,64 3,35 18,11 2,04 4,93
15480 58,43 4,28 2,10 3,30 21,17 1,57 4,94 19153 61,90 3,58 1,45 3,61 18,30 2,49 5,12
15633 55,53 4,19 2,13 3,61 20,71 1,69 4,95 19157 56,40 4,08 1,89 3,80 21,01 2,01 5,15
15787 54,30 4,07 2,56 3,56 23,22 1,39 5,70 19160 52,63 4,01 1,71 3,82 24,01 2,24 5,99
15941 59,83 3,93 2,08 3,76 19,35 1,81 4,93 19164 59,93 3,91 1,47 3,52 21,77 2,40 5,56
16094 54,90 4,37 1,71 3,84 21,74 2,25 4,97 19167 67,40 3,58 1,71 3,23 17,53 1,89 4,90
16248 51,97 4,40 2,36 4,04 22,29 1,71 5,07 19171 57,97 3,85 1,80 3,58 20,94 1,99 5,44
16402 67,20 3,75 1,51 3,11 17,66 2,06 4,72 19175 65,10 3,58 1,62 3,25 18,39 2,01 5,14
16555 48,97 4,60 1,98 4,21 25,20 2,13 5,48 19178 61,97 3,77 1,52 3,41 20,11 2,24 5,33
16708 51,33 4,63 1,61 3,86 22,87 2,40 4,94 19182 65,10 3,64 1,76 3,22 18,24 1,83 5,01
16862 56,57 4,14 1,64 3,56 21,69 2,17 5,24 19185 66,23 3,59 1,76 3,23 17,57 1,83 4,90
17016 46,93 4,86 1,65 4,59 25,81 2,78 5,31 19189 55,70 4,07 1,93 3,80 20,81 1,97 5,11
17169 62,53 3,88 1,60 3,26 19,41 2,04 5,00 19193 60,77 3,71 2,00 3,57 19,21 1,79 5,17
17323 56,23 4,19 1,82 3,54 21,15 1,94 5,05 19196 62,93 3,49 2,48 3,06 18,46 1,24 5,29

Tabela 8: Dados geoquímicos dos sedimentos do testemunho GeoB6211-2. Os dados originais cedidos por Chiessi (2008) e Chiessi et al. (2008,2009), expressos em contagens 
por segundo (cont./seg.) foram normalizados pelo elemento Al. 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
 

Profundidade (cm) 123 133 143 153 163 173 183 193 203 223 233 243 253 263 273 283 293 303 313 323 333 343

Fração analisada 1/4 1/16 1/16 1/8 1/16 1/8 1/8 1/8 1/4 1/8 1/8 1/16 1/8 1/4 1/4 1/8 1/4 1/4 1/2 1/4 1/4 1/2

Densidade 2744 6528 7392 3016 4544 3184 1968 1824 1032 1776 1264 3568 1976 1036 1448 2616 1260 1160 1166 1776 2372 852

Total Bentônicos 686 408 462 377 284 398 246 228 258 222 158 223 247 259 362 327 315 290 583 444 593 426

Riqueza de espécies 32 26 31 29 27 25 24 30 26 19 27 27 26 22 35 23 28 23 33 29 28 33

Adelosina laevigata 0,000 0,000 0,000 0,265 0,000 0,000 0,813 0,000 0,775 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,552 2,752 1,587 1,379 1,372 2,477 0,843 1,408

Astrononion sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,276 0,000 0,317 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Blysmasphaera sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Bolivina alata 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,276 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Bolivina  sp. 0,146 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,633 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Bolivinellina translucens 0,146 0,245 0,000 0,265 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,633 0,000 2,429 0,000 0,552 0,306 0,000 1,034 4,803 2,252 0,843 2,582

Brizalina subaenariensis 62,099 50,000 49,784 41,379 51,408 59,045 41,463 36,404 43,023 31,081 22,152 21,973 25,101 33,591 24,586 38,226 45,397 45,172 36,192 15,991 49,578 18,545

Buccella peruviana 0,583 0,245 0,000 0,265 0,704 1,256 0,000 0,877 1,163 0,000 1,899 0,897 0,405 1,158 1,381 0,612 0,317 0,345 0,000 0,000 0,337 0,000

Buccella  sp. 0,000 0,000 0,216 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,552 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Bulimina elongata 14,869 12,255 6,710 19,098 17,254 16,834 24,797 20,175 13,566 6,306 3,797 8,072 4,858 11,583 17,403 12,844 10,476 9,655 5,489 4,054 4,890 7,042

Bulimina marginata 3,790 5,147 4,545 7,162 3,521 3,015 5,691 8,333 11,240 24,324 35,443 27,803 12,146 7,336 9,392 7,951 2,540 1,379 0,858 2,252 0,506 1,878

Buliminella elegantissima 0,000 0,000 0,866 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,450 0,000 0,000 0,000 0,000 0,552 0,000 0,635 0,000 1,372 1,802 1,855 1,408

Cancris sagra 0,437 1,716 1,948 0,265 0,704 0,754 0,813 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,276 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,337 0,000

Cancris sp. 0,000 0,000 0,000 0,265 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cassidulina crassa 1,020 0,980 4,113 0,531 0,704 0,000 0,000 0,000 2,326 0,901 1,899 2,242 0,000 0,386 0,276 0,917 0,952 0,690 0,343 0,901 2,867 0,704

Cassidulina crassa  var. porrecta 0,000 0,000 0,866 0,796 1,408 0,503 0,813 0,877 0,000 0,450 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cassidulina laevigata 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,276 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cassidulina sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,704 0,754 0,000 0,000 0,000 0,000 1,899 0,448 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cassidulinoides brasiliensis 2,332 0,000 0,433 7,427 4,930 2,261 2,846 3,509 5,426 0,901 0,000 0,448 0,405 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,225 0,000 0,000

Cassidulinoides  sp. 0,146 5,882 4,762 0,265 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cibicides dispars 0,000 0,000 0,000 0,265 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,448 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,172 0,000 0,000 0,000

Cibicides kullenbergi 0,000 0,735 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,448 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cibicides refulgens 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 2,846 2,193 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,172 0,000 0,000 0,000

Cibicides sp. 0,146 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,407 0,439 0,388 0,000 0,633 0,448 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cibicidoides pseudohungerianus 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cornuspira involvens 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 1,316 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cribrostomoides sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Dentalina  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Discorbis  sp. 0,146 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,407 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,276 0,306 0,000 0,000 0,172 0,000 0,000 0,235

Epistominoides  sp. 0,000 0,000 0,216 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Eponides repandus 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,810 1,544 0,276 0,000 0,317 0,345 0,000 0,000 0,169 0,235

Favulina hexagona 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Fissurina lucida 0,146 0,245 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,439 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,515 0,000 0,675 0,000

Fissurina  sp. 0,292 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,405 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Fursenkoina pontoni 0,000 0,245 0,649 0,531 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,448 0,000 3,089 0,000 0,306 0,635 0,345 1,201 1,577 3,373 3,991

Fursenkoina  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,352 0,754 0,000 0,000 0,775 2,252 0,633 0,448 2,024 0,000 0,552 0,000 0,000 2,069 0,000 0,000 0,169 1,643

Glandulina  sp. 0,292 0,000 0,649 0,531 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,317 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Globobulimina pacifica 0,875 3,922 3,680 0,531 0,704 0,754 5,285 1,754 1,938 2,252 1,266 1,794 9,717 6,950 0,552 0,612 0,952 1,724 2,230 2,027 0,000 2,347

Globocassidulina minuta 0,292 1,471 1,082 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 1,899 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Globocassidulina subglobosa 1,020 0,000 1,732 0,265 1,056 0,503 0,813 0,439 0,000 0,450 1,899 2,242 0,405 0,000 0,000 0,000 0,000 0,345 0,172 0,225 0,675 0,235

Gyroidina altiformis 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,897 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Gyroidina  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 1,345 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Haynesina depressula 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,448 0,405 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Haynesina sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,405 0,000 0,276 0,000 0,000 0,000 0,000 0,450 0,000 0,000

Hopkinsina pacifica 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,405 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Islandiella islandica 0,000 0,490 0,216 0,000 0,000 0,000 0,000 2,193 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,225 0,000 0,235

Lagena gracilis 0,000 0,000 0,000 0,000 0,352 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Lagena striata 0,000 0,245 0,000 0,000 0,000 0,000 0,407 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Lagena  sp. 0,000 0,000 0,000 0,265 0,000 0,000 0,813 0,000 0,388 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,225 0,000 0,000

Tabela 9: Espécies de foraminíferos encontradas ao longo do testemunho GeoB6211-2. Espécies expressas em porcentagem. Modelo de idades retirado de Chiessi et al. (2008). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
 

Profundidade (cm) 123 133 143 153 163 173 183 193 203 223 233 243 253 263 273 283 293 303 313 323 333 343

Fração analisada 1/4 1/16 1/16 1/8 1/16 1/8 1/8 1/8 1/4 1/8 1/8 1/16 1/8 1/4 1/4 1/8 1/4 1/4 1/2 1/4 1/4 1/2

Densidade 2744 6528 7392 3016 4544 3184 1968 1824 1032 1776 1264 3568 1976 1036 1448 2616 1260 1160 1166 1776 2372 852

Total Bentônicos 686 408 462 377 284 398 246 228 258 222 158 223 247 259 362 327 315 290 583 444 593 426

Riqueza de espécies 32 26 31 29 27 25 24 30 26 19 27 27 26 22 35 23 28 23 33 29 28 33

Lenticulina cultrata 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,388 1,351 1,266 0,000 0,405 0,386 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Lenticulina rotulata 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,901 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Lenticulina  sp. 0,437 0,000 0,000 0,000 0,352 0,503 0,813 0,877 0,000 0,000 0,000 0,897 0,405 0,000 0,276 0,000 0,000 0,000 0,172 0,000 0,000 0,000

Lobatula lobatula 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,448 0,405 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Melonis barleeanus 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 1,266 2,691 4,049 3,475 1,105 0,306 0,317 0,345 0,172 0,450 0,000 0,000

Melonis  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,439 0,000 0,901 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,235

Miliolinella subrotunda 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Nonionella atlantica 1,312 1,961 1,732 2,653 2,465 0,754 1,626 0,439 2,713 12,613 5,063 13,901 13,765 13,514 16,298 12,844 18,413 20,345 23,499 34,910 8,938 5,399

Nonionella auris 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,503 0,000 0,000 0,388 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,612 0,317 0,000 0,000 0,225 2,530 0,235

Nonionella opima 1,020 0,000 2,165 2,387 1,761 1,508 0,407 1,316 4,264 3,153 1,899 2,242 2,834 3,475 2,210 3,058 1,905 1,379 1,029 3,153 5,396 2,347

Nonionellina labradorica 0,729 7,108 3,896 5,570 2,465 1,508 2,439 0,439 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,169 0,469

Nonion depressulus 0,000 0,000 0,000 0,000 0,352 0,503 0,407 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Nonionoides grateloupi 2,332 1,716 1,732 1,592 4,225 3,518 1,220 4,386 0,388 2,703 1,899 1,794 6,073 1,931 4,696 7,034 4,444 6,552 4,460 9,459 4,722 31,221

Oolina lineata 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,552 0,306 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Oolina sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,388 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,345 0,000 0,000 0,000 0,000

Oridorsalis umbonatus 0,000 0,245 0,649 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 3,165 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Orthomorphina  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Poroeponides lateralis 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,276 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Procerolagena clavata 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Pseudononion pulchella 0,292 0,000 0,433 0,000 0,352 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,317 0,000 0,343 0,225 0,000 0,000

Pseudononion  sp. 0,292 0,245 0,649 0,796 0,000 0,251 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,386 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 1,174

Pullenia bulloides 0,000 0,000 0,216 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Pyrgo murrhina 0,292 0,245 0,649 0,000 0,352 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Pyrgo nasuta 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,503 1,626 0,000 0,388 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,635 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Pyrgo ringens 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,276 0,000 0,000 0,000 0,515 0,225 0,000 0,000

Pyrgo subsphaerica 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,388 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Pyrgo williamsoni 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 1,316 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Pyrgo  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,439 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,169 0,235

Quinqueloculina atlantica 0,292 0,735 0,216 2,387 0,704 0,503 0,813 2,632 4,264 0,450 0,000 0,000 0,810 0,386 3,039 4,587 2,857 3,448 2,401 4,279 2,530 2,817

Quinqueloculina lamarckiana 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,503 0,407 0,439 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,276 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Quinqueloculina milletti 0,000 0,000 0,433 0,265 0,352 0,000 0,000 1,754 0,000 0,000 0,633 0,000 0,000 0,000 1,381 1,835 0,317 0,690 1,201 1,351 0,843 0,469

Quinqueloculina patagonica 0,146 0,000 0,216 0,265 0,352 0,503 0,000 0,877 1,550 0,000 0,000 0,448 0,000 0,386 0,000 0,306 0,952 0,000 0,515 0,676 0,675 1,878

Quinqueloculina seminula 0,146 0,000 0,000 1,061 0,704 0,000 0,000 0,877 0,388 0,000 0,633 0,000 0,000 0,772 0,829 0,612 0,317 0,345 0,343 1,126 0,337 1,174

Quinqueloculina  sp. 0,000 0,245 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,388 0,000 0,633 0,000 0,000 0,000 0,276 0,000 0,317 0,690 0,515 0,676 0,337 0,235

Reussoolina laevis 0,000 0,000 0,000 0,000 0,704 0,000 0,000 0,439 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Rosalina williamsoni 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,633 0,000 0,000 0,000 0,000 0,306 0,317 0,000 0,343 0,000 0,000 0,235

Rubratella intermedia 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,172 0,000 0,000 0,000

Rutherfordoides rotundiformis 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,439 0,388 0,000 1,266 0,897 2,429 2,703 3,315 0,917 1,587 0,690 2,573 5,180 2,867 2,817

Sigmoilopsis schlumbergeri 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,386 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Spiroplectammina biformis 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Stainforthia concava 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,552 0,000 0,000 0,345 3,259 1,802 0,337 1,174

Stainforthia  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Textularia agglutinans 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,939

Textularia  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Trifarina angulosa 0,146 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Triloculina  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,225 0,000 0,000
Uvigerina bifurcata 1,312 0,980 1,299 0,265 0,000 0,754 1,220 0,439 0,775 2,252 0,633 2,242 6,073 3,861 2,762 0,000 0,635 0,000 0,343 0,000 0,506 0,704
Uvigerina peregrina 1,603 1,225 0,866 1,326 0,352 0,754 0,000 2,193 1,163 2,252 1,899 1,345 1,215 0,386 0,000 0,000 0,317 0,000 0,343 0,000 0,000 0,235
Uvigerina striata 0,000 0,245 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 3,165 0,000 0,810 0,772 0,829 0,917 0,000 0,000 0,172 0,000 0,000 0,000
Bentônico indeterminado 0,292 0,245 0,433 0,531 0,352 0,503 0,407 0,877 0,000 2,703 0,633 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,172 0,000 0,506 0,000
Fragmentos 0,583 0,980 1,948 0,531 0,352 0,503 0,407 0,439 0,775 1,351 0,633 2,242 0,810 1,544 2,762 1,529 1,587 0,345 2,401 1,351 2,024 3,521

Tabela 9 (continuação): Foraminíferos bentônicos encontrados no testemunho GeoB6211-2. Espécies expressas em porcentagem. Modelo de idades retirado de Chiessi et al. (2008). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
 

Profundidade (cm) 353 363 373 383 393 403 413 423 433 443 453 463 473 483 493 503 513 523 533 543 553 563 573

Fração analisada 1/4 1/4 1/8 1/4 1/4 1/4 1 1/2 1/8 1/4 1/2 1 1/2 1 1/2 1/4 1/2 1 1/2 1 1 1/2 1/2

Densidade 1472 1220 2192 916 1052 1276 491 614 2296 1064 704 344 624 352 536 1168 794 510 716 207 353 704 674

Total Bentônicos 368 305 274 229 263 319 491 307 287 266 352 344 312 352 268 292 397 510 358 207 353 352 337

Riqueza de espécies 33 32 25 22 28 24 35 35 29 28 33 31 25 30 26 28 26 27 22 24 30 20 26

Adelosina laevigata 1,359 0,328 1,825 0,873 0,760 1,254 1,222 0,651 1,742 1,504 0,568 0,872 0,641 1,420 3,358 2,397 2,519 0,000 1,117 0,000 0,283 0,000 0,890

Astrononion sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Blysmasphaera sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,376 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Bolivina alata 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,291 0,000 0,852 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,283 0,000 0,000

Bolivina  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,297

Bolivinellina translucens 2,989 0,984 0,365 0,000 0,760 0,627 2,444 3,909 1,045 0,752 11,932 6,977 2,564 2,557 0,746 0,342 4,534 4,314 0,000 0,483 3,966 0,852 1,484

Brizalina subaenariensis 17,663 16,066 22,628 24,017 20,913 38,871 32,179 24,104 19,861 22,932 13,352 11,337 26,603 21,023 17,164 32,877 36,524 29,020 17,598 7,246 32,295 30,398 35,608

Buccella peruviana 0,000 0,656 0,000 0,000 0,760 0,000 0,611 0,326 0,000 0,000 0,284 0,291 0,000 0,568 0,000 0,000 0,000 0,588 0,838 0,483 0,000 0,000 0,000

Buccella  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,373 0,000 0,252 0,000 0,279 0,000 0,283 0,000 0,000

Bulimina elongata 5,707 5,902 6,569 16,594 4,943 5,956 9,776 9,772 8,711 4,135 8,807 8,721 8,013 7,955 6,343 2,740 3,778 8,039 10,335 4,831 4,816 0,852 2,077

Bulimina marginata 3,261 2,951 7,299 4,367 5,703 1,567 2,444 3,583 11,847 9,398 7,102 4,942 8,333 10,227 4,104 4,795 2,519 3,725 17,598 0,483 9,065 4,261 2,967

Buliminella elegantissima 0,000 0,000 0,000 0,437 0,760 0,940 0,407 0,977 0,348 1,880 1,420 2,035 0,962 0,568 2,239 0,342 0,756 1,176 0,559 2,415 1,133 0,000 0,890

Cancris sagra 0,000 0,328 0,000 0,437 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,279 0,000 0,000 0,000 0,000

Cancris sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cassidulina crassa 1,630 0,656 1,095 0,437 1,521 0,940 1,222 2,932 1,045 1,880 3,125 4,942 2,244 3,409 2,239 0,685 2,015 0,980 1,676 0,966 1,133 2,273 1,484

Cassidulina crassa  var. porrecta 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cassidulina laevigata 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cassidulina sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,326 0,697 0,000 0,284 0,000 0,000 0,000 0,373 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cassidulinoides brasiliensis 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,284 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cassidulinoides  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cibicides dispars 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,284 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cibicides kullenbergi 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cibicides refulgens 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,483 0,000 0,000 0,000

Cibicides sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,204 0,000 0,348 0,000 0,000 0,291 0,000 0,000 0,373 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cibicidoides pseudohungerianus 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,376 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cornuspira involvens 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Cribrostomoides sp. 0,272 0,656 0,000 0,000 0,000 0,000 0,204 0,326 0,000 0,752 0,568 0,581 0,962 0,000 2,985 2,055 0,000 0,000 0,000 2,415 0,283 0,000 0,000

Dentalina  sp. 0,272 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Discorbis  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,407 0,326 0,348 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Epistominoides  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Eponides repandus 0,000 0,328 0,000 0,000 0,000 0,000 0,204 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,196 0,000 0,000 0,567 0,000 0,000

Favulina hexagona 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,326 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Fissurina lucida 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,284 0,373 0,342 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Fissurina  sp. 0,000 3,607 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,284 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 1,449 0,000 0,000 0,000

Fursenkoina pontoni 2,446 0,656 0,000 1,310 1,141 0,313 0,815 2,606 5,575 10,150 2,841 8,140 5,769 3,693 3,731 3,425 3,526 7,647 0,279 9,662 1,133 3,977 6,825

Fursenkoina  sp. 1,902 0,000 3,285 2,183 0,380 1,881 1,018 5,212 0,000 0,000 3,125 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 1,176 0,000 1,932 2,550 1,989 3,561

Glandulina  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Globobulimina pacifica 1,359 1,311 1,095 0,873 1,521 1,254 2,444 1,954 0,348 0,752 4,830 5,814 4,808 3,693 0,746 3,425 5,542 3,137 1,397 0,000 0,000 0,284 0,000

Globocassidulina minuta 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Globocassidulina subglobosa 0,543 1,311 0,730 0,873 0,000 0,627 0,204 0,326 0,348 0,000 0,284 0,872 0,000 0,568 0,373 0,000 0,000 0,196 0,000 0,000 0,567 0,000 0,297

Gyroidina altiformis 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Gyroidina  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Haynesina depressula 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Haynesina sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,297

Hopkinsina pacifica 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Islandiella islandica 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,326 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Lagena gracilis 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,326 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Lagena striata 0,000 0,000 0,730 0,873 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,376 0,000 0,291 0,000 0,000 0,000 0,342 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Lagena  sp. 0,543 0,328 0,000 0,000 0,380 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Tabela 9 (continuação): Foraminíferos bentônicos encontrados no testemunho GeoB6211-2. Espécies expressas em porcentagem. Modelo de idades retirado de Chiessi et al. (2008). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
 

Profundidade (cm) 353 363 373 383 393 403 413 423 433 443 453 463 473 483 493 503 513 523 533 543 553 563 573

Fração analisada 1/4 1/4 1/8 1/4 1/4 1/4 1 1/2 1/8 1/4 1/2 1 1/2 1 1/2 1/4 1/2 1 1/2 1 1 1/2 1/2

Densidade 1472 1220 2192 916 1052 1276 491 614 2296 1064 704 344 624 352 536 1168 794 510 716 207 353 704 674

Total Bentônicos 368 305 274 229 263 319 491 307 287 266 352 344 312 352 268 292 397 510 358 207 353 352 337

Riqueza de espécies 33 32 25 22 28 24 35 35 29 28 33 31 25 30 26 28 26 27 22 24 30 20 26

Lenticulina cultrata 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,204 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,283 0,000 0,000

Lenticulina rotulata 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Lenticulina  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,977 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,483 0,283 0,000 0,000

Lobatula lobatula 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Melonis barleeanus 0,000 0,000 1,460 0,000 0,760 0,313 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 2,326 1,282 1,136 0,000 1,027 0,252 0,392 0,000 0,000 3,116 0,568 0,297

Melonis  sp. 0,543 0,328 0,000 2,620 0,000 0,000 0,204 0,651 2,787 1,128 3,125 0,000 0,321 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Miliolinella subrotunda 0,000 0,328 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Nonionella atlantica 12,772 1,639 11,314 15,721 22,814 15,047 10,387 17,590 8,362 10,902 8,807 5,814 8,654 9,943 18,284 9,589 10,327 7,843 15,642 3,865 8,782 15,625 13,056

Nonionella auris 0,272 0,000 0,000 0,000 0,000 0,313 0,000 0,000 0,348 0,376 0,000 0,000 0,000 0,284 0,000 0,342 1,008 0,784 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Nonionella opima 2,717 0,656 0,365 0,000 1,521 0,940 0,611 2,606 2,787 3,008 1,420 2,035 4,167 2,273 4,478 0,685 0,756 2,745 1,676 2,415 0,567 0,568 0,593

Nonionellina labradorica 0,543 0,656 0,365 0,000 0,000 0,000 0,407 6,189 1,394 2,632 2,557 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,252 0,000 0,559 0,000 0,000 0,000 0,000

Nonion depressulus 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 2,035 0,641 0,568 1,493 0,342 0,000 0,000 0,000 0,966 0,000 0,568 0,297

Nonionoides grateloupi 22,283 40,984 25,547 18,341 10,646 16,301 15,071 0,000 12,544 8,647 14,489 13,663 10,256 11,932 17,164 13,014 10,076 9,216 22,626 2,899 9,632 17,330 6,528

Oolina lineata 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Oolina sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Oridorsalis umbonatus 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Orthomorphina  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,196 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Poroeponides lateralis 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 1,303 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Procerolagena clavata 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,284 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,297

Pseudononion pulchella 0,000 0,000 0,000 0,000 0,380 0,000 0,000 0,000 0,697 0,000 0,000 0,000 0,321 0,000 0,000 0,000 0,000 1,373 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Pseudononion  sp. 0,543 0,000 0,000 0,000 0,380 0,000 0,000 0,000 0,000 0,376 0,284 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,504 0,196 0,559 0,000 0,283 0,000 0,000

Pullenia bulloides 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Pyrgo murrhina 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Pyrgo nasuta 0,000 0,000 0,365 0,000 0,000 0,313 0,000 0,000 0,000 0,000 0,284 0,000 0,000 0,000 0,000 1,712 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Pyrgo ringens 0,272 0,000 0,000 0,000 0,760 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,291 0,641 0,000 0,000 0,000 1,259 0,196 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Pyrgo subsphaerica 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,252 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Pyrgo williamsoni 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Pyrgo  sp. 0,543 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,407 0,000 0,000 0,000 0,284 0,000 0,000 0,284 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Quinqueloculina atlantica 5,435 3,279 4,015 1,747 1,521 2,821 4,481 1,303 3,484 1,880 1,136 1,453 2,244 0,852 2,612 2,055 4,786 1,961 2,514 0,483 1,416 0,000 1,187

Quinqueloculina lamarckiana 0,543 0,000 0,000 0,000 1,141 0,000 0,204 0,651 0,000 0,000 0,000 0,291 0,000 0,284 0,000 0,000 0,252 0,000 0,279 0,000 0,283 0,000 0,000

Quinqueloculina milletti 0,815 0,656 0,730 0,437 1,521 0,000 1,018 0,651 1,394 0,752 0,568 0,291 0,321 0,284 0,746 2,740 2,267 0,000 1,117 0,000 0,000 0,000 0,593

Quinqueloculina patagonica 0,543 3,279 0,730 0,000 1,141 0,000 0,204 0,000 0,348 0,376 0,284 0,000 0,000 0,568 0,746 0,685 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,284 0,000

Quinqueloculina seminula 1,902 0,328 0,730 0,873 0,380 0,313 1,629 0,326 0,348 0,376 0,284 0,581 0,321 0,000 0,000 0,342 0,000 0,000 0,559 0,000 0,000 0,000 0,000

Quinqueloculina  sp. 0,272 0,656 1,095 0,000 0,760 0,000 0,815 0,326 0,000 0,000 0,284 0,000 0,641 0,852 0,000 1,370 1,511 0,784 0,279 0,000 0,283 0,000 0,000

Reussoolina laevis 0,000 0,328 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,376 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Rosalina williamsoni 0,272 0,656 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,326 0,000 0,000 0,000 0,581 0,000 0,568 0,373 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,283 0,000 0,297

Rubratella intermedia 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Rutherfordoides rotundiformis 4,348 2,951 3,650 4,367 9,125 3,448 1,426 3,909 6,272 6,767 2,273 9,302 6,410 6,818 4,851 8,904 1,763 2,941 0,559 31,884 7,365 13,920 16,024

Sigmoilopsis schlumbergeri 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Spiroplectammina biformis 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,483 0,000 0,284 0,000

Stainforthia concava 1,902 1,311 0,730 0,000 0,000 0,940 1,426 0,326 2,091 2,632 0,852 0,872 0,321 0,000 0,000 1,027 0,504 1,176 0,000 0,483 0,283 0,852 0,000

Stainforthia  sp. 0,000 0,000 0,000 0,437 0,000 1,254 0,204 0,651 1,394 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,297

Textularia agglutinans 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,407 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 3,725 0,000 14,493 0,000 0,000 0,297

Textularia  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,966 0,567 0,284 0,000

Trifarina angulosa 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000

Triloculina  sp. 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000
Uvigerina bifurcata 0,272 1,967 1,095 0,873 5,323 2,194 1,629 1,954 0,697 1,504 0,568 0,581 0,641 1,136 1,493 1,370 0,252 1,176 0,000 0,966 3,116 3,125 1,187
Uvigerina peregrina 0,543 0,656 1,095 1,310 0,760 0,313 0,611 0,326 0,000 0,000 0,000 0,291 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000
Uvigerina striata 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,348 0,000 0,000 0,291 0,000 0,284 0,746 0,685 0,000 0,000 0,000 0,000 1,133 0,284 0,593
Bentônico indeterminado 0,272 0,984 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,697 1,128 0,568 0,000 0,321 0,568 0,000 0,000 0,756 0,000 0,000 0,483 0,000 0,000 0,593
Fragmentos 2,446 2,295 1,095 0,000 1,521 1,254 2,851 1,629 1,742 1,880 2,557 2,907 1,603 4,261 1,493 0,342 1,259 5,098 1,676 6,280 3,966 1,420 1,187

Tabela 9 (continuação): Foraminíferos bentônicos encontrados no testemunho GeoB6211-2. Espécies expressas em porcentagem. Modelo de idades retirado de Chiessi et al. (2008). 

 



 
 

Idade (ka cal A.P.) Mg/Ca SST δ18Oivc-sw Idade (ka cal A.P.) Mg/Ca SST δ18Oivc-sw Idade (ka cal A.P.) Mg/Ca SST δ18Oivc-sw

-0,015 6,338 23,496 1,892 15,465 21,948 1,842
0 6,454 22,577 1,540 15,526 21,167 1,562

0,015 6,569 23,235 1,512 15,588 21,721 1,580
0,03 23,49370965 1,23365848 6,685 24,483 2,072 15,649 24,068 2,456

0,045 6,801 25,447 2,390 15,695 22,245 1,957
0,06 6,916 22,108 1,475 15,772 22,592 1,736

0,075 7,032 22,203 1,441 15,834 22,321 2,066
0,09 23,76992001 1,530587284 7,147 23,409 1,956 15,895 21,422 1,777

0,105 7,263 23,918 1,784 15,956 21,444 1,857
0,12 7,379 22,964 1,746 16,003 22,209 1,919

0,135 7,494 23,944 1,824 16,079 21,718 1,696
0,15 22,42155206 1,480973463 7,610 22,162 1,553 16,141 22,346 1,926

0,165 7,739 24,183 2,035 16,202 23,067 1,989
0,18 7,868 23,670 1,950 16,264 22,419 1,814

0,195 7,996 22,597 1,763 16,310 22,848 2,195
0,21 23,16304802 1,368884076 8,125 24,424 2,232 16,386 22,900 2,356

0,237333333 8,254 24,094 2,181 16,448 21,011 1,600
0,264666667 8,383 22,271 1,634 16,509 22,938 1,885

0,292 8,512 24,781 2,274 16,571 22,019 1,933
0,319333333 23,69820365 1,124712721 8,640 21,698 1,503 16,617 22,470 2,058
0,346666667 8,769 22,481 1,980 16,694 21,480 1,600

0,374 8,898 22,445 1,542 16,755 22,405 1,881
0,401333333 9,027 21,060 1,185 16,801 21,507 1,668
0,428666667 24,08101255 1,89886727 9,156 22,104 1,873 16,878 24,817 2,558

0,456 9,284 22,623 1,811 16,924 22,734 2,008
0,483333333 9,413 23,354 1,856 17,001 23,103 2,033
0,510666667 9,542 22,994 2,322 17,124 20,463 1,696

0,538 24,10314746 1,681572723 9,671 22,163 1,298 17,185 22,353 2,037
0,565333333 9,800 24,800 2,605 17,231 22,356 2,043
0,592666667 9,928 24,835 2,413 17,308 21,579 1,907

0,62 10,057 27,505 2,727 17,369 22,409 1,872
0,657142857 24,22883996 1,90253279 10,186 21,800 1,426 17,427 21,841 1,871
0,694285714 10,315 22,323 1,694 17,480 21,115 1,635
0,731428571 10,444 23,455 2,019 17,520 21,762 1,811
0,768571429 10,572 22,951 1,385 17,587 23,158 2,092
0,805714286 24,65848051 1,335244103 10,701 21,721 1,590 17,640 22,488 1,902
0,842857143 10,830 21,979 1,043 17,693 21,911 1,965

0,88 10,959 24,909 2,324 17,747 21,404 1,969
0,917142857 11,088 21,955 1,640 17,787 20,577 1,697
0,954285714 24,50072552 1,803950214 11,216 23,233 1,292 17,853 22,588 2,036
0,991428571 11,345 21,999 1,897 17,907 21,460 1,988
1,028571429 11,474 22,031 1,158 17,960 22,046 1,789
1,065714286 11,603 22,716 1,507 18,013 21,730 1,736
1,102857143 24,61923964 1,742409433 11,732 23,692 2,154 18,053 21,009 1,567

1,14 11,860 21,698 1,537 18,120 22,008 1,699
1,14879 11,989 21,864 2,026 18,173 21,098 1,763

1,176470588 24,93516186 1,771107466 12,118 22,131 1,781 18,227 21,509 1,523
1,25 23,24173183 1,377385492 12,247 22,199 1,919 18,280 20,403 1,500

1,365636364 23,7202166 1,154512085 12,376 22,039 1,686 18,320 20,979 1,720
1,481272727 24,63668408 1,389722892 12,504 21,972 1,624 18,387 20,326 0,694
1,596909091 24,35320376 1,632836822 12,633 22,418 1,825 18,440 21,905 1,814
1,712545455 23,54972234 1,388887962 12,762 23,168 1,978 18,493 21,873 2,144
1,828181818 24,08541595 1,77948288 12,891 23,424 1,985 18,547 22,019 2,062
1,943818182 25,89159193 1,900008664 13,020 23,128 1,799 18,587 22,221 1,894
2,059454545 24,73775981 1,996811799 13,148 22,922 1,854 18,616 20,511 1,397
2,175090909 24,90903832 1,757236656 13,277 22,972 1,912 18,633 20,494 1,507
2,290727273 25,01143676 2,083693983 13,406 25,552 2,694 18,649 21,022 1,599
2,406363636 23,3706617 1,403532449 13,535 22,097 1,721 18,665 21,125 1,839

2,522 23,68447742 1,592616996 13,664 22,312 1,861 18,677 19,397 1,355
2,637636364 23,84139978 1,563492547 13,792 21,950 1,839 18,698 20,001 1,476
2,753272727 25,9741887 2,174871864 13,921 20,638 0,972 18,706 21,073 1,369
2,868909091 24,18923649 1,584092619 14,050 22,667 1,345 18,718 21,700 1,861
2,984545455 23,92265849 1,733371299 14,063 24,111 1,896 18,739 19,912 1,480
3,100181818 22,75436425 1,547250386 14,101 21,838 2,108 18,755 21,171 1,931
3,215818182 22,91241539 1,177897764 14,164 22,879 1,950 18,771 22,137 2,226
3,331454545 23,48695077 1,440081026 14,189 21,825 1,703 18,787 22,011 1,828
3,447090909 23,27867185 1,484169283 14,214 21,589 1,835 18,796 21,179 1,680
3,562727273 23,71300381 1,928387302 14,265 22,514 1,528 18,812 21,379 1,579
3,678363636 23,65467605 1,580424183 14,315 22,499 1,402 18,828 20,624 1,569

3,794 24,80083578 1,694363429 14,353 21,222 1,462 18,840 20,971 1,763
3,909636364 23,04983089 2,254244732 14,416 22,550 1,813 18,861 21,732 1,870
4,025272727 23,99367829 1,490600835 14,467 21,632 1,758 18,877 20,252 1,317
4,140909091 23,44430118 1,610406669 14,517 22,156 1,600 18,893 20,920 1,467
4,256545455 24,60636358 1,989464382 14,568 22,902 1,922 18,910 20,171 1,546
4,372181818 22,34023104 1,366834822 14,606 22,625 1,972 18,922 21,681 1,720
4,487818182 25,07848745 2,420836171 14,669 22,700 1,938 18,942 21,675 0,977
4,603454545 22,89136824 1,48360207 14,719 22,697 2,112 18,959 21,774 1,823
4,719090909 26,32769798 2,354772144 14,770 23,537 1,977 18,975 18,246 0,845
4,834727273 23,08282927 1,892791964 14,821 22,184 1,326 18,991 21,272 0,883

5,066 22,29090179 1,533860345 14,858 23,419 1,833 19,003 19,850 1,103
5,181636364 22,94328313 1,859813883 14,922 23,133 2,073 19,024 20,728 1,541
5,297272727 22,98866932 1,773873733 14,972 23,556 2,250 19,040 20,650 1,476
5,412909091 24,1395943 1,979015128 15,023 23,031 2,169 19,056 20,630 1,561
5,528545455 21,26785932 1,121874532 15,073 21,416 1,204 19,073 19,897 1,435
5,644181818 23,37665069 1,541449355 15,111 24,457 2,126 19,085 20,990 1,503
5,759818182 23,88498531 2,237347133 15,174 21,004 1,357 19,105 20,427 1,333
5,875454545 27,24961004 2,345134904 15,225 22,778 2,045 19,121 20,769 1,611
5,991090909 22,7652031 1,674105967 15,281 20,468 1,410 19,138 21,235 1,518
6,106727273 24,62245821 1,650073395 15,342 20,699 1,495 19,150 20,015 1,126
6,222363636 23,73701818 1,838504517 15,388 21,275 1,263

Tabela 11: Dados de Mg/Ca SST e de δ18Oivc-sw das testas da espécie planctônica Globigerinoides ruber (white, strictu 
sensu) do testemunho GeoB6211-2. Modelo de idades de Chiessi et al. (2008). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
 

 

 

 

 

Prancha 1: Testemunho S03 

 

 

1. Ammonia parkinsoniana. Lado umbilical. 20µm. S03 (MJI). 

2. Ammonia tepida. Lado umbilical. 30µm. S03 (MJI). 

3. Blysmasphaera sp. 20µm. S03 (MJI). 

4. Bolivina pulchella. 30µm. S03 (MJI). 

5. Bulimina marginata. 30µm. S03 (MJI). 

6. Buliminella elegantissima. 20µm. S03 (MJI). 

7. Elphidium excavatum. 30µm. S03 (MJI). 

8. Fissurina laevigata. 20µm. S03 (MJI). 

9. Fursenkoina pontoni. 10µm. S03 (MJI). 

10. Nonionella atlantica. 30µm. S03 (MJI). 

11. Pararotalia cananeiaensis. Lado umbilical. 10µm. S03 (MJI). 

12. Trifarina angulosa. 20µm. S03 (MJI). 

13. Detalhe de aspectos tafonômicos de abrasão, bioturbação e corrosão/dissolução. 20µm. 

S03 (MJI). 

14. Detalhe de aspectos tafonômicos de corrosão/dissolução e abrasão. 10µm. S03 (MJI). 

15. Detalhe de aspectos tafonômicos de corrosão/dissolução e abrasão. 10µm. S03 (MJI). 

16. Detalhe de aspecto tafonômico de corrosão/dissolução. 20µm. S03 (MJI). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
 

1 2 3

4 5 6

7 8 9

10 11 12

13 14 15 16

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
 

 

 

 

 

Prancha 2: Testemunho GeoB6211-2 

 

 

1. Bolivina alata. 100µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

2. Bulimina elongata. 100µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

3. Bulimina marginata. 100µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

4. Brizalina subaenariensis. 100µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

5. Cassidulina crassa. 20µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

6. Nonionella opima. 30µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

7. Nonionella atlantica. 100µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

8. Nonionoides grateloupi. 30µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

9. Quinqueloculina lamarckiana. 100µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

10. Rutherfordoides rotundiformis. 100µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

11. Uvigerina bifurcata. 100µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

12. Uvigerina striata. 30µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 
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Prancha 3: Testemunho GeoB6211-2 

 

 

1. Detalhe de aspectos tafonômicos de bioerosão e corrosão/dissolução. 30µm. GeoB6211-2 

(Cone do Rio Grande). 

2. Detalhe de aspecto tafonômico de abrasão. 100µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

3. Detalhe de aspecto tafonômico de corrosão/dissolução. 30µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio 

Grande). 

4. Detalhe de aspectos tafonômicos de corrosão/dissolução e abrasão. 20µm. GeoB6211-2 

(Cone do Rio Grande). 

5. Detalhe de aspecto tafonômico de abrasão. 20µm. GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

6. Detalhe de aspectos tafonômicos de corrosão/dissolução, abrasão e bioerosão. 100µm. 

GeoB6211-2 (Cone do Rio Grande). 

7. Detalhe de aspectos tafonômicos de corrosão/dissolução e abrasão. 100µm. GeoB6211-2 

(Cone do Rio Grande). 

8. Detalhe de aspecto tafonômico de bioerosão e corrosão/dissolução. 100µm. GeoB6211-2 

(Cone do Rio Grande). 
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ABSTRACT 

 

 Many aspects of the Santos Transgression (~21,227–20,448 to ~5558–4558 cal YBP) 

remain controversial, especially before approximately 7800 cal YBP, because of the paucity 

of data for the Brazilian coast. In this context, benthic foraminiferal assemblages from 

between 9400 and 8385 cal YBP were analyzed from the S03 core collected at the Juréia-

Itatins Ecological Station (JIES) with the aim of clarifying the behavior of the relative sea 

level along the Brazilian coast during this period. Microfaunal, taphonomical, and 

morphometric analyses of these microorganisms permitted recognition of eight 

paleoenvironmental conditions within the lagoon then existing at JIES. There were four 

phases of conspicuous marine contributions (9400–9338, 9072–8894, 8656–8641, and 8594–

8500 cal YBP) with a climax at 8656 cal YBP, when the environment became more favorable 

to the growth, preservation, or both of benthic foraminifera. They were intercalated with two 

phases of prominent continental contributions (9338–9072 and 8500–8385 cal YBP), when 

there was an increase in the local hydrodynamic gradient at the S03 core sampling site. 

Furthermore, between 8806 and 8672 cal YBP and between 8625 and 8594 cal YBP, the 

benthic foraminifera are absent, most likely because of the lower pH of the 

mixohaline/limnetic waters present when the continental contribution was highest. These 

different phases of marine and continental contributions could be explained by the higher or 



 
 

lower inflow of seawater to the paleolagoon of the JIES and by changes of the regional 

rainfall. 

INTRODUCTION 

 

 The Santos Transgression began approximately 21,227 to 20,448 cal YBP, after the 

last glacial maximum, and lasted until approximately 5558 to 4558 cal YBP (Angulo, Lessa, 

and de Souza, 2006; Suguio and Martin, 1978b).Many studies have addressed the relative sea 

level (RSL) along the Brazilian coast for this transgression between around 7800 cal YBP and 

the present (e.g. Angulo and Suguio, 1995; Angulo, Lessa, and de Souza, 2006; Caldas, 

Stattegger, and Vital, 2006; Martin, Dominguez, and Bittencourt 2003; Martin et al., 1998; 

Suguio et al., 1985; Tomazelli and Villwock 1996; Villwock et al., 1986), but only a few 

studies have addressed the phase between the beginning of theHolocene (~11,500 cal YBP) 

and 7800 cal YBP. 

 Like the aspects of the Santos Transgression that remain controversial (e.g. Angulo, 

Lessa, and de Souza, 2006), especially before around 7800 cal YBP, Brazilian Holocene 

paleoclimatology also has gaps. Studies are insufficient because of the scarcity of data on the 

RSL, the lack of paleoclimatic and paleoenvironmental records, and the use of different 

terminology with distinct interpretations (e.g. Sallun et al., 2012). 

 Some authors postulate drier climates for Brazil (e.g. Barberi, Salgado-Labouriau, and 

Suguio, 2000; Behling et al., 2004; Cordeiro et al., 2008; Salgado-Labouriau et al., 1998; 

Whitney et al., 2011) during the Lower Holocene (11,500-7600 cal YBP), whereas others 

describe wetter conditions or greater moisture (e.g. De Oliveira, Barreto, and Suguio, 1999; 

Ledru et al., 1996; Luz, Barth, and Martin, 1999; Stríkis et al., 2011) for the same period. 

 In this context, benthic foraminiferal assemblages were analyzed in the S03 core 

(24°29’16.45” S, 47°15’09” W) comprising paleolagoonal sediments deposited at Juréia-

Itatins Ecological Station (JIES), SE Brazil, to detect variations in RSL behavior for the 

interval between 9400 and 8385 cal YBP and thus shed light on the paleosea levels along this 

part of the Brazilian coast. 

 Benthic foraminifera are commonly found in coastal or transitional environments, 

such as lagoons (e.g. Albani, Barbero, and Donnici, 2007; Debenay et al., 1997, 2001; Duleba 

and Debenay, 2003). These are important sites for paleoenvironmental and paleoclimatic 

studies of the interactions between continents and oceans, because they are connected to both 

environments and therefore respond to the variations of these two systems with equal fidelity 

(Albani, Barbero, and Donnici, 2007; Schallenberg, Hall, and Burns, 2003). The foraminifera, 
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which are rhizopod protist microorganisms (Pawlowski et al., 2003; Sen Gupta, 1999), 

respond quickly to variations in the physical–chemical conditions of their habitat 

(Boltovskoy, Scott, and Medioli, 1991); therefore, through analyses of their assemblages and 

their characteristics, it is possible to detect changes in marine, transitional, or both circulation 

patterns and identify periods of major marine or continental contributions to the environment, 

thus providing information regarding the paleoclimatic and paleoceanographic behaviors of 

these coastal and transitional places (Callard et al., 2011; Delgado et al., 2012; Gebhardt, 

Kunt, and Holbourn, 2004; Longyin, Gallagher, and Finlayson, 2000; Rathburn et al., 2000; 

Wrightman, Scott, and Medioli, 1994). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Figure 1. JIES. (a) Core location at JIES (black circle), São Paulo, Brazil (black rectangle). (b) Geological map 
of the area. Amsl: above mean sea level, ICF: Ilha Comprida Formation (modified from Sallun et al., 2012; 
Suguio and Martin, 1978a). 
 
 
METHODS 

 

 The JIES has an area of more than 600 km2 between the coordinates 24°18’47” to 

24°36’10” S and 47°00’03” to 47°30’07” W and is located north of the Cananéia-Iguape plain 

on the SE coast of the state of São Paulo in Brazil (Figure 1). Its current climate is tropical 

humid without a dry season, with greater rainfall during the summer months (Duleba and 

Debenay, 2003). Suguio and Martin (1978b) proposed an evolutionary model for the JIES 

region comprising five evolutionary stages. According to these authors, during the Santos 

Transgression (~21,227–20,448 to ~5558–4558 cal YBP), a bay formed in the JIES area. For 

approximately 5150 14C YBP (5912–5750 cal YBP), the connection between this bay and the 

open ocean was interrupted by the early formation of a barrier island, which created wide 



 
 

lagoons in this region that reworked and partially recovered the Pleistocene sediments of the 

Cananéia Formation to generate the Ilha Comprida Formation (Suguio and Martin, 1978b). 

 This lagoon gradually became disconnected from the open ocean as the RSL changed, 

with the consequent formation of regressive beach lines (Suguio and Martin, 1978b). The 

paleolagoonal sediments region of JIES is drained primarily by the Comprido and Cacunduva 

Rivers, which form the Una do Prelado River that flows to the Atlantic Ocean (Duleba and 

Debenay, 2003; Sallun et al., 2012).  

 The 7.79-m-long S03 core was collected by vibrocore on the left bank of the 

Comprido River at the coordinates 24°29’16.45” S and 47°15’09” W (Figure 1). Sallun et al. 

(2012) opened, described, and dated the core, which was sampled every 10 cm, and 

performed the mineralogical, textural, and geochemical analyses of this core. 

 For the analysis of the benthic foraminiferal content, we analyzed 10 cm3 of sediment 

sampled from every 10 cm along the S03 core. However, we noted the presence of benthic 

foraminifera only between 5.79 and 3.0m(corresponding to the ages between 9400 and 8385 

cal YBP). Thus, the paleoenvironmental analyses were limited to this temporal period to 

generate 29 samples for the microfaunal study. 

 Each of these samples was washed over a set of sieves with aperture sizes of 63 and 

500 lm (Schröeder, Scott, and Medioli, 1987). Only the fraction greater than 63 lm was 

utilized, because the tests were negative for the fraction greater than 500 lm. The samples 

with a fraction greater than 63 lm were dried at 608C and subjected to the densimetric 

separation with trichloroethylene (Boltovskoy and Wright, 1976; Scott, Medioli, and Schafer, 

2001). Because of the low concentration of the tests (150 tests, except for the sample with an 

age of 8,656 cal YBP, for which there were 264 tests), we analyzed the samples fully. 

 The tests were picked, counted, and identified according to Boltovskoy et al. (1980) 

and Loeblich and Tappan (1964, 1988). The joule evenness (J’, from Pielou, 1969) and 

Shannon-Wiener diversity (H’, from Shannon and Weaver, 1999) indices were calculated to 

identify changes in the structure of the benthic foraminiferal assemblages. The benthic 

foraminiferal species were separated according to their paleoenvironmental indications (e.g. 

Buzas, 1968; Duleba et al., 2005; Kitazato, 1994; Murray, 1991; Semensatto, De Oliveira, 

and Dias-Brito, 2008) into species indicative of euhaline waters (.30%), 

polyhaline/mesohaline waters (30–5%), and oligohaline or limnetic waters (5–0.5% or ,0.5%). 

The species were also separated into species typical of coastal water (CW) and South Atlantic 

Central water (SACW), and they were separated according to the nutrient accumulation 



 
 

(organic matter, or OM) in the sediments and the oxygenation grade of the sediments. The 

species used for the palaeoenvironmental indications are listed at Table 2. 

 We further measured each of the specimens found and separated the tests into small 

(125µm), medium (125–250µm), and large (250–500µm) sizes according to the granulometric 

table of Wentworth (1922), excluding juvenile forms. Based on the taphonomic analyses, we 

classified them into fragments (unidentifiable), partially fragmented (classified at least at the 

genus level but with some post mortem alteration such as abrasion, bioerosion, corrosion, 

dissolution, or a combination of these), and whole (no post mortem alterations that affected 

their external structure), as well as white (without color alteration), gold (impregnated with 

iron sulfide, FeS2), and black (impregnated with iron monosulfide, FeS). 

 We then imaged some tests using a scanning electron microscope (SEM) to aid in the 

taxonomic identification and visualization of the thaphonomical processes that caused test 

modifications. We submitted all benthic foraminiferal species (>84 tests per sample) to 

statistical R-mode (species X species) cluster analysis (using Euclidean distance and Ward’s 

method) to establish the distinctive assemblages. Finally, we compared the obtained data with 

the abiotic data defined for the same core (Sallun et al., 2012) and with paleoenvironmental 

and RSL modifications reported in the literature (Corrêa, 1996; Duleba and Debenay, 2003; 

Keigwin et al., 2005; Mahiques et al., 2010; Rohling and Pälike, 2005). 

 

RESULTS 

 

 We identified 25 species of benthic foraminifera belonging to 20 genera in the 

analyzed samples. Some intervals were rich in juvenile forms that could not be identified 

(Table 1). Of the 25 identified species, the most abundant along the S03 core were Ammonia 

parkinsoniana, Ammonia tepida, Ammonia sp., Blysmasphaera brasiliensis, Blysmasphaera 

broennimanni, Blysmasphaera sp., Elphidium discoidale, Elphidium excavatum Elphidium 

limbatum, Elphidium sp., Cribroelphidium poyeanum, and Pararotalia cananeiaensis 

(Figures 2 and 3). These benthic foraminiferal assemblages were characterized by low 

densities (>84 tests per sample), with the exception of the sample from 8656 cal YBP (264 

tests). Between 8806 and 8672 cal YBP, at 8625 cal YBP, and at 8594 cal YBP, the benthic 

foraminiferal tests were absent (Figures 2 and 4–6). 

 

 

 



 
 

 

 
Table 1. Density of the foraminiferal species per sample found along the S03 core. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Table 1. Extended 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 
 

 

 
Table 2. Benthic foraminiferal species used for the paleoenvironmental indications of the salinity gradient, water 
masses, presence of OM in the sediments, and oxygenation grade of the environment. 
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Figure 2. Primary benthic foraminiferal species found at the basal portion of the S03 core. Dashed lines with 
dots are the original data. Solid lines are the three-point running average of these data. 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 3. Board of SEM images of some benthic foraminiferal species found in the basal portion of the S03 
core. (a) A. parkinsoniana, (b) A. tepida, (c) B. brasiliensis, (d) B. pulchella, (e) B. marginata, (f) B. 
elegantissima, (g) E. excavatum, (h) F. laevigata, (i) F. pontoni, (j) P. cananeiaensis, (k) N. atlantica, (l) T. 
angulosa, (m) Blysmasphaera sp. fragmented and bioeroded test, (n) Bolivina sp. fragmented and 
corroded/dissolved test, (o) N. atlantica fragmented and corroded/dissolved test, and (p) L. striata 
corroded/dissolved test. 
 
 
 
 The benthic foraminiferal assemblages indicated eight paleoenvironmental phases for 

the JIES (Figure 5). Four had major riverine contribution, and four had prominent continental 



 
 

contribution (Figures 5a–d). There was varying availability of oxygen and OM accumulation 

in the sediments along the S03 core between 9400 and 8385 cal YBP (Figures 5e and f). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Figure 4. Abiotic and microfaunal data from the basal portion of the S03 core: (a) fine/coarse ratio, (b) average 
grain diameter (U), (c) C:N ratio from sediments, (d) %CaO, (e) sedimentation rate (centimeters per year), (f) H0 
index of benthic foraminiferal assemblages, (g) J0 index from benthic foraminiferal assemblages, and (h) density 
of benthic foraminiferal assemblages (number of tests per cubic centimeter of sediment). The vertical blue bars 
show the intervals with greater marine contributions to the paleolagoon. Dashed lines with dots are the original 
data. Solid lines are the threepoint running average of these data (panels (a)–(e) obtained by Sallun et al.,2012). 
 

 The taphonomical analyses indicated that the tests were mostly white but with the 

presence of gold in minor proportions along the S03 core. At 9160 cal YBP, gold tests 

predominated (Figure 6). Whole tests prevailed only at 8641, 8579, and 8449 cal YBP. 

Partially fragmented tests that were mostly dissolved, corroded, or both (Figure 3) 

predominated throughout the rest of the core, with the exception of the interval between 9338 



 
 

and 9072 cal YBP, when fragments were predominant (Figure 6). Morphometric analyses 

indicated that the majority of tests were medium sized, with minor contributions of small tests 

and the least contribution by large sizes (Figure 6). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Figure 5. Percentage frequencies of benthic foraminiferal species indicative of paleoenvironments from the 
basal portion of the S03 core: (a) species indicative of euhaline waters (.30%), (b) species indicative of 
polyhaline/mesohaline waters (30–5%), (c) species indicative of oligohaline and limnetic waters (5–0.5% and 
,0.5%), (d) species indicative of CW, (e) species indicative of the amount of nutrients (OM) accumulated in the 
paleolagoonal sediments, and (f) species indicative of the oxygenation of the environment. The vertical blue bars 
show the intervals with greater marine contributions to the paleolagoon. Dashed lines with dots are the original 
data. Solid lines are the three-point running average of these data. 
 

 



 
 

-5

15

35

55

75

8300 8500 8700 8900 9100 9300

-5
15
35
55
75
95

-5
15
35
55
75
95

8300 8500 8700 8900 9100 9300

%
 W

ho
le

, p
ar

tia
ly

fra
gm

en
te

d
te

st
s

an
d

fra
gm

en
ts

%
 w

hi
te

, g
ol

d
an

d
bl

ac
kt

es
ts

%
 s

m
al

l,
m

ed
iu

m
an

d
la

rg
e

te
st

s
a

b

c

298 348 398 448 498 548

Age (cal years B.P.)

Deep (cm)

Age (cal years B.P.)

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 6. Taphonomical and morphometric analyses of benthic foraminiferal tests from the basal portion of the 
S03 core, expressed in percentage frequencies: (a) taphonomical analyses of test fragmentation, (b) taphonomical 
analyses of test colors, and (c) morphometric analyses of the tests. The vertical blue bars show the intervals with 
greater marine contributions to the paleolagoon. Dashed lines with dots are the original data. Solid lines are the 
three-point running average of these data. 
 
 
 
 The statistical R-mode cluster analysis (Figure 7) and the comparison with abiotic data 

of the S03 core revealed that the benthic foraminifera between 9400 and 8385 cal YBP could 

be separated into three assemblages related to eight distinct paleoclimatic periods, which were 

initially (~9400 to ~8656 cal YBP) more stressful for the foraminiferal assemblages, became 

less stressful until ~8500 cal YBP, and then returned to being more stressful until 8385 cal 

YBP, after which the benthic foraminiferal species were no longer found in the S03 core 

(Figures 4f and g). The eight distinct paleoenvironmental stages founded along the S03 core 

were determined by the statistical analysis and by the changes of the benthic foraminiferal 

assemblages detected along the S03 core. 
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Figure 7. R-mode cluster analysis graphic of benthic foraminiferal species from the basal portion of the S03 
core. The juvenile forms and the fragments were excluded from the R-mode cluster analysis.We used Euclidean 
distance and Ward’s method. Am.p.: A. parkinsoniana, Am.t.: A. tepida, Am.sp.: Ammonia sp., Bl.br.: B. 
brasiliensis, Bl.bo.: B. broennimanni, Bl.sp.: Blysmasphaera sp., Bo.d.: B. doniezi, Bo.p.: B. pulchella, Br.s.: B. 
striatula, Bu.m.: B. marginata, Bu.sp.: Bulimina. sp., Bl.e.: B. elegantissima, Ci.d.: C. dispars, Cr.p.: C. 
poeyanum, El.d.: E. discoidale, El.e.: E. excavatum, El.l.: E. limbatum, El.sp.: Elphidium sp., Fi.l.: F. laevigata, 
Fu.p.: F. pontoni, Ha.b.: H. boueana, Ho.sp.: Hopkinsina sp., La.s.: L. striata, Pa.c.: P. cananeiaensis, No.a.: N. 
atlantica, No.g.: N. grateloupi, Re.l.: R. laevis, Tr.a: T. angulosa, Uv.s.: U. striata. 
 

 The first stage (9400–9338 cal YBP) was characterized by assemblages composed 

predominantly of Ammonia spp. (33.33%) and Elphidium spp. (16.67%). Other species that 

occurred secondarily in these assemblages were Blysmasphaera sp., Buliminella 

elegantissima, C. poeyanum, Fissurina laevigata, Fursenkoina pontoni, Nonionella atlantica, 

and unidentified fragments (Figure 2, Table 1). Weaker tests were corroded or dissolved and 

impregnated with FeS2 (Figures 6a and b). 

 The second stage (9338–9072 cal YBP) was marked by the disappearance of 

calcareous tests in the benthic foraminiferal assemblages, which were replaced with 

Blysmasphaera spp. (Figure 2, Table 1), especially in the form of fragments. We found a 

higher content level of fragments at 9338 cal YBP, and gold tests occurred only at 9160 cal 

YBP, when they are composed of up to 62% of the assemblages (Figures 6a and b). 

 The third stage (9072–8894 cal YBP) was initially composed predominantly of A. 

parkinsoniana (26.67%) and secondarily of E. discoidale, Blysmasphaera sp. and F. 

laevigata. Later, benthic assemblages were dominated by P. cananeiaensis (33.33%) followed 

Variable

1 2 3 



 
 

by Blysmasphaera spp. (Figure 2, Table 1). The lower limit of this stage was marked by the 

disappearance of benthic foraminiferal assemblages. 

 In the fourth stage (8806–8672 cal YBP), there were no calcareous or agglutinated 

tests in the sediments of the S03 core (Figures 2 and 4–6). 

 In the fifth stage (8672–8641 cal YBP), the main species found in the 8656 cal YBP 

sample was P. cananeiaensis (54.92%), followed by Ammonia spp., B. elegantissima, and 

Elphidium spp. Also contributing to this assemblage were Bolivina doniezi, Bulimina 

marginata, Brizalina striatula, Cibicides dispars, C. poeyanum, F. laevigata, Hanzawaia 

boueana, N. atlantica, Nonionoides grateloupi, Reussoolina laevis, Trifarina angulosa, and 

Uvigerina striata (Figure 2, Table 1). This was the most stable assemblage observed along the 

S03 core, with a high density of tests (264 tests), increased diversity, and decreased evenness 

(Figures 4f–h). Then, at 8641 cal YBP, the content of fragments increased substantially (from 

4.17 to 28.57%), and the only species found were A. tepida, B. broennimanni, and juvenile 

forms. The diversity decreased, and the evenness increased (Figures 4f and g; Table 1). 

 At 8610 cal YBP, in the sixth stage (8641–8594 cal YBP), the benthic foraminiferal 

assemblages were composed especially of Blysmasphaera spp. and one test of Lagena striata 

(Figure 2, Table 1). Previously, between 8641 and 8625 cal YBP, there were no benthic 

foraminifera in the S03 core (Figure 2). 

 The seventh stage (8594–8500 cal YBP) was characterized by assemblages composed 

primarily of P. cananeiaensis and secondarily of Ammonia spp. and Elphidium spp. Also 

contributing to these assemblages were B. pulchella, Blysmasphaera spp., B. marginata, B. 

elegantissima, B. striatula, C. dispars, F. laevigata, Hopkinsina sp., N. grateloupi, U. striata, 

and juvenile forms (Figure 2, Table 1). 

 In the eighth stage (8500–8385 cal YBP), the benthic foraminiferal assemblages were 

composed of species of the Blysmasphaera genus (Table 1), which occurred with low 

densities. The tests were primarily whole, white, and of medium size (Figures 2 and 5a–c). 
 
 
DISCUSSION 
 

 According to Le Cadre, Debenay, and Lesourd (2003), calcareous tests are often 

dissolved in waters with a pH lower than 7.5. Por (1986) observed that the dark-water rivers 

of JIES, such as Una do Prelado and Comprido (near the sampling location of the S03 core), 

present low pH values (~4) because of the high concentration of humic acids. Duleba and 

Debenay (2003) analyzed the Una do Prelado River estuary and suggested that calcareous 



 
 

tests of foraminifera were likely to be rare in the channel river sediments because of the 

dissolution of calcium carbonate (CaCO3) in acidic waters.  

 Between 9400 and 8400 cal YBP, Sallun et al. (2012) described marked variations in 

pH and Eh in the sampling site of the S03 core. Thus, we suggest that the low density of 

benthic foraminiferal assemblages found for that period (Figure 4h) were the result of the 

lower pH values of mixohaline waters, which caused the dissolution of tests according to the 

fluctuations of continental and marine influences at the S03 core site between 9400 and 8385 

cal YBP. However, because we found juvenile specimens, whole tests (not worn), or both for 

all species among the samples that contained calcareous tests (Figures 2 and 6), we conclude 

that the alterations of density exhibited by benthic foraminiferal assemblages along the S03 

core did not affect the diversity of the analyzed assemblages relative to the original 

compositions; thus, the paleoenvironmental analyses presented here are valid. 

 Two mechanisms could be hypothesized to explain the absence of benthic 

assemblages between 8806 and 8672 cal YBP, at 8625 cal YBP, and at 8594 cal YBP: (1) a 

strong inflow of freshwater that caused the disappearance of calcareous 

polyhaline/mesohaline and euhaline species and, at the same time, carried the Blysmasphaera 

spp. tests to another depositional site, and (2) subaerial exposure of the depositional site with 

consequent oxidation, dissolution, or both of tests during these phases. 

 According to Sallun et al. (2012), during these intervals, there was a lagoonal 

environment in this area of JIES, and the RSL was at least 13m below the present sea level 

(Klein, 2005; Mahiques et al., 2010). Furthermore, the fine/coarse ratio (i.e. mud/sand ratio) 

and the average grain diameter of sediments (Figures 4a and b), as well as the change of 

sedimentation rate (from 0.11 to 0.645 cm/y) between 8700 and around 8685 cal YBP (Sallun 

et al., 2012), were suggestive of greater sedimentary inflow arising from the increase of 

hydrodynamic energy in the environment. Thus, the existing paleolagoon is likely to have 

received greater fluvial inflow at this time. This inflow would have caused decreases in the 

salinity and pH of the bottom water layers, thereby preventing the survival or preservation of 

the calcareous tests and transporting the tests of Blysmasphaera spp. to another depositional 

site, which resulted in the disappearance of foraminiferal tests. 

 

First Stage: 9400 to 9338 cal YBP 
 

 The species (Ammonia spp., Elphidium spp., and C. poeyanum) that predominantly 

compose the assemblages in the first period have epifaunal to deep infaunal lifestyles and are 



 
 

typical of disaerobic environments with muddy to sandy substrates. They are herbivorous, 

detritivorous, or both and are common in coastal environments such as ponds, lagoons, 

and estuaries, where water conditions range from hypersaline to polyhaline/mesohaline (e.g. 

Bandi, 1953; Bernhard and Sen Gupta, 1999; Cassel and Sen Gupta, 1989; Duleba et al., 

2005; Kitazato, 1994; Murray, 1991; Rathburn and Corliss, 1994). 

 According to Duleba et al. (2005), Elphidium spp. and C. poeyanum indicate waters 

with strong to moderate saline stratification, whereas Ammonia spp. are more typical of 

homogeneous to substantially stratified waters. These authors consider Ammonia spp. to be 

typical of environments with low to moderate OM availability. Walton and Sloan (1990) 

suggest that Ammonia spp. would be typical of environments with an abundant availability of 

food. Moreover, Samir (2000) considers Elphidium spp. to depend highly on nutritional 

availability in the environment, particularly on diatoms. 

 The assemblages present in this phase are suggestive of a lagoonal environment of 

polyhaline/mesohaline stratified waters, with a contribution from shallower marine waters and 

with considerable OM in the sediments and low interstitial oxygenation (Figure 5). The 

carbon/nitrogen (C:N) ratio (Figure 4c) obtained by Sallun et al. (2012) indicated mixed 

origins for the OM that reached the paleolagoonal substrate, which is consistent with the 

fluvial and marine inflows to the depositional site of the S03 core. 

 The taphonomical analyses indicated that the paleoenvironment would be stressful for 

the assemblages, with physical and chemical processes that caused wear on (primarily 

dissolved, corroded, or both) the tests and promoted FeS2 accumulation in the sediments 

(Figures 6a, 6b, and 3).  

 According to Alexandersson (1979) and Berger (1979), the features described earlier 

are characteristic of CaCO3 subsaturation, reducing environments, or both. Sallun et al. 

(2012) found a lower content of calcium oxide (CaO) in the sediments of the S03 core in this 

interval (Figure 4d), and Berner (1970) demonstrated that the FeS2 formation in marine 

sediments resulted from the action of sulfur (S) bacteria on the lower interstitial oxygenation 

substrates when superimposed by oxygenated waters with neutral pH values (~7). The 

presence of gold, corroded/dissolved tests, or both (Figures 6a and b) in this interval therefore 

allows us to presume that the pH values of the paleolagoonal waters were not too low to avoid 

the preservation of calcareous tests, although low interstitial oxygenation and subsaturation of 

CaCO3 were present in the paleolagoonal interstitial bottom waters. 

 The high OM concentration and the low oxygenation of the bottom sedimentary 

interstices still permitted the foraminifera to build tests of predominantly medium sizes, even 



 
 

if a lower proportion of small tests was present, which suggests that moderate to low energy 

would be present in the paleoenvironment (Figure 6c). 

 

Second Stage: 9338 to 9072 cal YBP 
 

 According to Brönnimann (1988), the species B. brasiliensis is typical of estuarine 

oligohaline environments. Semensatto, De Oliveira, and Dias-Brito (2008) characterized B. 

broennimanni as typical of environments with salinity gradients varying from 0 to 0.03%, 

with temperatures between 16.5 and 258C, pH between 4.4 and 5.79, and dissolved oxygen 

between 22 and 73% in the Aguapeú River, São Paulo. In the mangroves of the São Francisco 

River, this species was found in environments with salinities between 0 and 2% and a pH 

between 7.3 and 8. According to these authors, B. brasiliensis is typical of oligohaline 

environments, whereas B. broennimanni is characteristic of limnetic environments 

(freshwater). In addition, Semensatto et al. (2009) found B. brasiliensis to be associated with 

agglutinated benthic forms in a mangrove muddy plain with sediments rich in OM and with 

subaerial exposure for 48.5 to 65.6% of the time, and they concluded that these species are 

associated with muddy sediments and tolerant of subaerial exposure. 

 During this same phase, Sallun et al. (2012) found a higher content of the percentage 

of CaO (%CaO) and a small decrease in C:N ratio values (Figures 4c and d), which still 

suggests mixed origins for the OM but with a small increase of marine origin. These findings 

allow us to assume that the marine influence did not cease in the sampling site of the S03 core 

during this phase. 

 Therefore, we suppose that between 9338 and 9072 cal YBP, the physical–chemical 

parameters of the bottom waters of the paleolagoon were modified, probably because of a 

greater inflow of freshwater that decreased the pH values. The high frequency of agglutinant 

foraminifera and the absence of calcareous forms (Figures 2 and 3a–c), in addition to the 

thickening of sediments (Figure 4a) and coupled with the fragmentation grades (Figure 6a), 

allow us to assume that the river inflow to the paleolagoon increased, which caused increases 

in the gradient energy of the environment and  in the fragmentation rate of tests (Figure 4a). 

As a result, the finer sediments and, most likely, the smaller tests were transported to another 

depositional site. The relatively higher river contribution would have decreased the salinity 

and pH of the bottom waters of the paleolagoon, which would have been shallow and had 

complete absence of calcareous tests. 

 



 
 

Third Stage: 9072 to 8894 cal YBP 
 

 In shallow marine environments, Kitazato (1994) and Sen Gupta and Platon (2001) 

utilized the ratio between A. parkinsoniana and E. excavatum as an index to indicate anoxic 

phases in the sediments. According to these authors, the former species is considered more 

tolerant of anoxia than the latter. Fissurina laevigata is a dysoxic species that lives 

preferentially in saline (31–32%) CW (Buzas, 1968). According to Duleba and Debenay 

(2003), P. cananeiaensis only occurs in the Una do Prelado River channel during the winter, 

when there is less rainfall and marine waters invade the estuary and penetrate into the river 

channel. This species is typical of shallower marine environments and is common in coastal, 

paralic, estuarine, and lagoonal sites with marine influences. It occurs in euhaline to 

mixohaline waters that are homogeneous to moderately stratified with strong to medium tidal 

currents and that have well-oxygenated sandy to muddy sand sediments with low to moderate 

values of OM (Debenay et al., 2001; Duleba et al., 2005). 

 The assemblages present at this phase denote a shallow lagoonal environment that was 

first polyhaline/mesohaline and then became euhaline, with declining OM concentrations and 

an increasing degree of oxygenation in the sediments (Figure 5). The increase of small tests 

over medium and larger sizes in this phase alludes to the low CaCO3 content (Figure 4d) and 

to the lack of OM in the sediments (Figure 5e). However, the medium-sized tests were still 

predominant (Figure 5c), which indicates that the environment was not devoid of OM and 

oxygen in its sediments. 

 The increased presence of whole tests until 8983 cal YBP and the subsequent 

increased prevalence of partially fragmented tests (Figure 6a) denote that the environment 

gradient energy was increasing and that the environment was becoming more turbulent. The 

presence of gold tests at 8983 cal YBP was consistent with the greater inflow of OM and 

lower oxygenation of the sediments until this age (Figures 5e and f). This scenario, according 

to Berner (1970), permits greater production of FeS2 in the sediments. After 8983 cal YBP, 

there were a decrease of OM concentrations and an increase of the oxygenation of sediments 

(Figures 5e and f). The decrease of C:N values (Figure 4c) corroborates the greater influx of 

marine waters into the paleolagoon, and the increase in the average grain diameter (Figure 

2b), together with the increase of oxygenation of sediments (Figure 5f), supports the increase 

in environment gradient energy. 

 The benthic foraminiferal assemblages, when compared with the abiotic data from the 

S03 core, suggest a return of more marine conditions in the paleolagoon. The presence of 



 
 

species representative of saline waters (e.g. F. laevigata and P. cananeiaensis) indicates that 

the increase in the salinity of the bottom waters was significant. This salinity increase most 

likely corresponds to a stronger incursion of marine waters into the paleolagoon that was 

associated with a relatively smaller continental contribution. We assume that this was a drier 

epoch, when the marine currents were more important to the paleolagoon than the continental 

contribution, because the dominant species in these assemblages indicated waters with little or 

no stratification, thereby suggesting a water body with an overall increase of salinity rather 

than greater salinization only in the deepest layers. 

 

Fourth Stage: 8806 to 8672 cal YBP 
 

 In the fourth phase, Sallun et al. (2012) encountered the first occurrence of reductions 

in the average grain diameter and in CaO values, followed by a period of increases in these 

parameters (Figures 4a, b, and d). The behavior of the C:N ratio (Sallun et al., 2012) suggests 

the presence of OM of mixed origins until 8685 cal YBP (Figure 4c). Between 8700 and 8684 

cal YBP, the sedimentation rate increased considerably, from 0.11 to 0.645 cm/y (Sallun et 

al., 2012).  

 We assume that the energy in the environment increased, with a decrease in the marine 

contribution and reductions in the salinity and pH of paleolagoonal bottom waters. The 

depletion of %CaO, from0.84 to 0.61%, early in this phase most likely contributed to the 

disappearance of calcareous species. Low content of CaO prevented the foraminifera from 

building their tests, even in the beginning of this phase, when the environment would not have 

been completely limnetic and the continental contribution would still have been incipient. The 

riverine contribution to the paleolagoon is likely to have increased, which would have 

decreased the salinity with a decreasing pH and prevented the preservation of calcareous 

tests despite a new increase in %CaO (Figure 4d). The absence of Blysmasphaera spp. is most 

likely related to the higher amount of environment energy, which increased the sediment 

deposition rate in the paleolagoon (as indicated by the higher sedimentation rate found by 

Sallun et al., 2012), and transported tests of this genus to another depositional site, together 

with the finer fractions of the sediment. 
 

Fifth Stage: 8672 to 8641 cal YBP 
 

 The changes in diversity and evenness at the fifth phase (Figures 4f and g) are most 

likely related to the considerable decrease in test density in the S03 core sediments (Figure 



 
 

4h), which suggests that the environment quickly became less suitable for the preservation, 

existence, or both of benthic foraminiferal assemblages in about 15 years, between 8656 and 

8641 cal YBP. 

 Buliminella elegantissima is a detritivorous opportunistic species of euhaline to 

mixohaline waters that lives in coastal to neritic marine zones with dysoxic bottom sediments 

varying from mud to fine sands that have a higher content of OM. It is resistant to stressed 

shallow environments and to hydrogen sulfide (H2S), and it prefers sites with calm 

hydrodynamic conditions (Duleba et al., 2005; Eichler et al., 2004; Moodley et al., 1998; 

Murray, 1991; Vilela et al., 2003). 

 The assemblage present at 8656 cal YBP indicates a shallow euhaline to 

polyhaline/mesohaline environment with high exportation of OM to the paleolagoon bottom 

and more oxygenated sediments (Figure 5). The C:N ratio and the %CaO indicated a higher 

marine influence (Figures 4c and d) at this time. The fine/coarse ratio and the average grain 

diameter (Figures 4a and b) suggested calmer hydrodynamic conditions at 8656 cal YBP, 

which became more active until 8641 cal YBP. This situation is consistent with the higher 

frequency of the whole tests and with the substantial reduction of fragments at this time 

(Figure 5a). Species indicative of SACW (e.g. T. angulosa and U. striata) are also found at 

8656 cal YBP, although at a low abundance (1.52% of the assemblages), which is associated 

with species typical of CW (Figure 5d). These species indicate that the marine influence into 

the paleolagoon at 8656 cal YBP was stronger than influences that occurred in earlier times, 

because the environment received an oceanic influence of deeper marine waters and became 

more favorable to the growth and preservation of benthic calcareous foraminifera, which 

increased the density of foraminiferal assemblage to its highest level (Figure 4h). 

 The higher quantity of small tests relative to large tests (Figure 6c) could be caused by 

low interstitial oxygenation (Murray, 1991) or by high OM availability in the sediments, 

which causes the foraminifera to reproduce before they reach larger sizes (Bradshaw, 1961). 

Because there was abundant available oxygen in the environment in this phase, we discard 

the first hypothesis and attribute the smaller sizes to the greater quantity of OM in the 

sediments. The presence of juvenile organisms (Figure 2) at this time supports this conclusion 

(Bradshaw, 1961). 

 According to Berner (1970), the transformation of FeS into FeS2 occurs slowly 

because of the action of sulfate-reducing bacteria, and the absence of the latter mineral may 

be associated with two factors: the lack of sufficient dissolved S in the marine sediments and 

insufficient time for the S react with the FeS and generate FeS2. The presence of B. 



 
 

elegantissima at this time provides evidence of the presence of S in the sediments, because 

this species is indicative of the presence of H2S in the environment. In addition, Sallun et al. 

(2012) suggested that S was available in the S03 core sediments. Therefore, we consider that 

the presence of black tests (with FeS) at this time, although still less prevalent than gold tests 

(with FeS2), arose from the lack of sufficient time to permit processing from FeS in FeS2. This 

lack of time is most likely related to the increase in sedimentation rate compared with the rate 

at 8685 cal YBP, as reported by Sallun et al. (2012). 

 The assemblage present at 8641 cal YBP suggests a polyhaline/mesohaline 

environment with a lower marine influence and greater impact of riverine waters, which 

would have caused a reduction in the pH of the paleolagoonal waters (Figures 5a–d). The 

abiotic parameters of the S03 core (Figures 4a–d), which are associated with the increases in 

the whole tests and fragments, the disappearance of filled tests (Figures 5a and b), and the 

increase in frequency of large tests (Figure 5c), indicate that between 8656 and 8641 cal YBP, 

the paleolagoonal environment was becoming less saline, with a likely decline in the pH of 

the bottom waters. These events led to increased wear of the tests, although this change would 

have begun smoothly, because the whole tests were predominant at this time (Figure 5a). 

According to Murray (1991), in better oxygenated sediments, the tests tend to be larger and 

white. Therefore, the higher content of white and larger tests leads us to assume that during 

this phase, the environment must have remained well oxygenated. 

 We assume that between 8672 and 8656 cal YBP, there was a strong inflow of marine 

waters to the paleolagoon, which generated an environment that was calmer and favorable for 

the benthic foraminiferal assemblages, with a higher CaCO3 concentration, a higher OM 

contribution, and better oxygenation of the bottom sediments at the location where the S03 

core was collected. However, at 8641 cal YBP, the salinity decreased and hydrodynamic 

energy began to increase, which demonstrates that the greater marine influence into the 

paleolagoon was episodic, decaying quickly and intensely in about 30 years. 

 

Sixth Stage: 8641 to 8594 cal YBP 
 

 The assemblage existing at 8610 cal YBP was less dense, with tests that were partially 

or completely fragmented. The low test density and the absence of whole tests at this time 

(Figure 6a), together with the decrease of the fine/coarse ratio (Figure 4a), lead us to consider 

that the tests found in this sample are allochthonous and were most likely carried to the 

depositional site of the S03 core by river currents, which must have been stronger during this 



 
 

period. The decrease in the %CaO values (Figure 4d) found by Sallun et al. (2012) attests to 

the lower marine contribution at this time. 

 We assume that a period of greater rainfall occurred at this time, which would increase 

the environment’s hydrodynamic energy and decrease the marine contribution and the values 

of salinity and pH for the paleolagoon’s bottom water layers. These factors again preclude the 

survival, preservation, or both of benthic foraminiferal assemblages between 8625 and 8594 

cal YBP. This increase in the continental contribution appears to have begun at 8641 cal YBP 

and intensified considerably between 8641 and 8625 cal YBP. 

 

Seventh Stage: 8594 to 8500 cal YBP 
 

 The assemblages of the seventh phase indicate a euhaline to polyhaline/mesohaline 

environment, with a contribution from shallow marine waters and moderately to well-

oxygenated sediments with OM (Figure 5). The environment appears to have become more 

stressed between 8594 and 8548 cal YBP (Figure 6a) with the decreases in the ocean 

contribution and the OM content of the sediments (Figures 5a–c, and e) and with the increase 

in grain size (Figure 4b). Sallun et al. (2012) suggested that at 8548 cal YBP, there was an 

alteration in the source area of the paleolagoonal sediments. 

 We assume that between 8594 and 8548 cal YBP, the marine contribution increased 

again. This increase culminated at 8500 cal YBP with the inflow of deeper marine waters 

(SACW) into the paleolagoon, as indicated by the presence of species such as U. striata, 

which occurred at low frequencies (3.33%), and by the abiotic data obtained by Sallun et al. 

(2012), indicating a %CaO increase and C:N ratio values that indicate OM of mixed origins. 

 

Eighth Stage: 8500 to 8385 cal YBP 
 

 At 8500 cal YBP, Sallun et al. (2012) identified short phases of sedimentation with 

significant increases of organic  productivity, as well as an increase in the marine contribution 

between 8500 and 8400 cal YBP. These authors also identify a more homogeneous 

contribution of mafic minerals between 8500 and 7600 cal YBP, which would suggest a 

greater continental contribution to the S03 core sediments. They noted the occurrence of 

strong changes in the paleoenvironmental standards after 8500 cal YBP. Keigwin et al. (2005) 

and Rohling and Pälike (2005) recognized rapid changes in the sediment deposition patterns 

for the SE Brazilian coast that lasted between 250 and 500 years. 



 
 

 The absence of euhaline and polyhaline/mesohaline calcareous species (Figures 5a–c), 

as well as the decline in %CaO (from 1.97 to 0.5%) and the behavior of the C:N ratio, which 

increased to about 19 and then decreased to about 15 (Figures 4c and d), suggests that there 

was a lower marine influence during this phase, with a likely accompanying decrease in the 

pH values of the paleolagoonal bottom waters. Sallun et al. (2012) found evidence that the 

paleosea level reached or exceeded the RSL at JIES between 8385 and 8375 cal YBP for the 

first time in the Holocene. These authors suggested that around 8375 cal YBP, when the JIES 

sedimentary record began to show a dominance of continental sources, paleoenvironmental 

modifications occurred. 

 Therefore, we assume that after 8500 cal YBP, the marine influence to the bottom 

waters at the depositional site of the S03 core decreased. It is likely that the greater 

continental contribution decreased the pH of these waters and prevented the growth, 

preservation, or both of calcareous tests. The paleoenvironment became progressively less 

conducive to benthic foraminiferal assemblages until they disappeared at 8385 cal YBP. 

 Aside from the new marine inflow into the JIES that occurred around 8385 to 8375 cal 

YBP, as proposed by Sallun et al. (2012), the environment was no longer conducive to the 

existence of euhaline, polyhaline/mesohaline, or both foraminifera. These foraminifera are 

composed of calcareous tests, and at this time, Sallun et al. (2012) noted that the %CaO 

indicated greater subsaturation of CaCO3 in the paleolagoon. This increase would have 

prevented the growth, preservation, or both of calcareous tests of foraminifera in the S03 core. 

Moreover, the presence of saline waters prevented the existence of limnetic species. 

 

General Considerations 
 

 The micropaleontological analyses of benthic foraminiferal assemblages, when 

compared with the abiotic analyses of the S03 core performed by Sallun et al. (2012), allow 

us to project that during the Santos Transgression, there were at least four phases with a 

dominant influence of marine waters in the area of the JIES lowlands where the S03 core was 

collected, and these periods were intercalated with periods with a greater continental 

contribution between 9400 and 8385 cal YBP. According to Duleba and Debenay (2003), the 

Una do Prelado estuary has two distinct hydrodynamic seasonal regimes: one during the 

winter, with a greater marine contribution when marine waters enter into the estuary up to the 

Una do Prelado River channel, and one with a greater continental (riverine) contribution 

during the summer mouths. 



 
 

 We propose that these fluctuations were maintained over geological time, as suggested 

by the S03 core data. Therefore, we can assume that paleoclimatic changes occurred in the 

phases with lower rainfall, when there was a greater inflow of marine waters into the JIES 

paleolagoon, and in phases with more humid conditions, when the rivers transported larger 

sediment loads to this region, thereby increasing the local hydrodynamic energy gradient and 

changing the physical– chemical patterns of the  sediments and bottom waters of the 

paleolagoon. 

 Paleoclimatic studies performed in Brazil (Barberi, Salgado-Labouriau, and Suguio, 

2000; Behling et al., 2004; Coelho, Barth, and de Araujo, 2008; Cordeiro et al., 2008; Cruz et 

al., 2005; Luz, Barth, and Martin, 1999; Salgado-Labouriau et al., 1998; Stríkis et 

al.,2011;Whitney et al., 2011) suggested distinct paleoclimatic behaviors (warmer or colder 

and wetter or drier) around equivalent times in distinctive Brazilian areas. However, these 

findings must be interpreted with caution because of the different time scales and the 

diachronic propagation of these paleoclimates. Thus, the different Brazilian areas most likely 

exhibited diverse paleoclimatic behaviors between around 9000 and 5000 cal YBP. It is 

possible that alternating wetter and drier, warmer and colder, or both sets of phases occurred 

in the JIES region between 9400 and 8385 cal YBP. 

 There are two alternative explanations for the four episodes with greater salinity: the 

larger intrusion of marine waters into the paleolagoon or the decrease in rainfall in a paralic 

environment, which led to the evaporation of paleolagoon waters and caused increased salt 

concentrations in decreased water volumes. The first explanation leads to the conclusion that 

the RSL elevation peaked in the JIES region during the transgressive phase, when the marine 

waters had a stronger influence on the paleolagoon during four intervals. The second 

explanation assumes that although the RSL increased, it was not sufficient to affect the 

paleolagoon until around 8385 to 8375 cal YBP, when according to Sallun et al. (2012), the 

sea level exceeded the present sea level for the first time in the JIES area. In this second case, 

the saline phases of the paleolagoon would correspond to dry periods in which the fresh  river 

waters did not reach the paleolagoon. 

 The C:N ratio indicates that the OM of the sediments was of mixed origin, although its 

values varied in accordance with the continental or marine contributions (Sallun et al., 2012). 

Still, Sallun et al. (2012) demonstrated that the S03 core was below the paleosea level 

between 9400 and 8385 cal YBP. These factors and the different compositional parameters of 

the S03 core sediments found by Sallun et al. (2012), when considered with the presence of 

indicative species of marine water masses with different physical–chemical properties, 



 
 

shallower (e.g. A. tepida) or deeper (e.g. U. striata) localization (Figure 2), and other 

microfaunal parameters, support the first hypothesis. 

 

CONCLUSIONS 

 

 The benthic foraminiferal assemblage analyses enabled us to identify eight phases of 

paleoenvironmental changes distributed between 9400 and 8385 cal YBP for the 

paleolagoonal environment of the JIES. It was possible to establish periods of higher or lower 

marine and continental contributions to the sampling site of the S03 core, which today sits in 

the lowlands between the Comprido and the Cacunduva Rivers, 8 km from the SE Brazilian 

coastline. 

 According to these benthic foraminiferal assemblages, between 9400 and 9338, 9072 

and 8894, 8656 and 8641, and 8594 and 8500 cal YBP, the marine influence was more 

conspicuous, with a climax at 8656 cal YBP, when the environment became more favorable 

to the growth, preservation, or both of benthic foraminifera. A second major marine 

contribution occurred at 8500 cal YBP. 

 Intercalated between these intervals of greater marine contribution were periods with 

greater continental contributions, when there was an increase in the local hydrodynamic 

gradient, between 9338 and 9072 cal YBP and between 8500 and 8385 cal YBP. 

 Furthermore, between 8806 and 8672 cal YBP and between 8625 and 8594 cal YBP, 

the benthic foraminifera are absent, most likely because of the lower pH of the 

oligohaline/limnetic waters present when the continental contribution was highest. The 

present dark waters of the Comprido River are characterized by low pH values that are 

attributable to their humic acid content. We can assume that this characteristic was already 

present at 9400 cal YBP and could have impaired the growth, preservation, or both of benthic 

foraminiferal assemblages at the sampling site of the S03 core. 

 These different phases of marine and continental contributions could be explained by 

the higher or lower influence of seawater to the paleolagoon of the JIES, together with lesser 

or greater continental inputs. However, a more precise definition of the primordial cause of 

these modifications, i.e. whether they can be attributed primarily to paleoclimatic changes, to 

the glacioeustatic fluctuations of RSL, or both, is still a difficult task. 
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