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RESUMO 

A fim de determinar a influência da dinâmica das massas d'água no fornecimento de nutrientes 

para o Atlântico Equatorial Oeste e as interações continente-oceano foi analisado a concentração 

elementar de carbono, a composição isotópica da matéria orgânica (ŭ13C e ŭ15N), assim como a 

composição isotópica de foramin²feros bent¹nicos e planct¹nicos (ŭ13C e ŭ18O), além da 

concentração de fósforo total e carbonato no sedimento coletado na plataforma continental do 

Nordeste do Brasil. Durante os últimos 30kaAP foi possível identificar três diferentes fases 

relativas as modificações nas massas de água e no aporte de material proveniente do continente. 

Na primeira fase, o fornecimento de nutrientes foi baixo devido a mistura de massas dô§gua 

pobres em nutrientes (baixo ŭ13C bent¹nico), o qual promoveu uma redu«o no ŭ15N devido a 

redução do influxo de nutrientes para a zona fótica. A segunda fase mostrou uma drástica redução 

no ŭ15N e um aumento da entrada de material terrestre na regi«o (aumento no C/N e baixo ŭ13C) 

devido ao deslocamento da ITCZ para sul, aumentando as taxas de precipitação no Nordeste do 

Brasil. Na terceira fase, o fornecimento de nutrientes para a zona f·tica foi mais alta (alto ŭ13C 

dos planctônicos), levando ao aumento na produtividade da região e, consequentemente, a um 

aumento no ŭ15N sedimentar. Assim, pode-se dizer que as mudanas nas massas dô§gua tem uma 

larga influ°ncia no fornecimento de nutrientes dentro da nutriclina e que as varia»es no ŭ15N 

podem estar associadas ao fornecimento de nutrientes no oceano e pela entrada de material 

terrestre durante as mudanças climáticas abruptas. O aumento na precipitação e as mudanças na 

hidrodinâmica das correntes oceânicas influenciam diretamente na qualidade e quantidade de 

materiais que chegam aos oceanos. Durante o glacial (30-19ka AP), foi possível identificar uma 

mistura de fontes de materiais que se depositaram na área de estudo e uma redução da 

hidrodinâmica das correntes oceânicas levando a um aumento na acumulação de sedimentos finos 

na região, devido a redução do fluxo da CNB. Também foi possível evidenciar uma redução da 

temperatura da superfície do mar (TSM) e um aumento da salinidade ligados a expansão do 

volume de gelo e a aumento das taxas de evaporação. O H2 (26-24kaAP) apresentou um pico de 

aquecimento oceânico e valores máximos de salinidade devido ao colapso da AMOC, o qual 

provocou uma maior concentração de calor no oceano sul, alterando o ciclo hidrológico pela 

mudança na posição da ITCZ. A hidrodinâmica, durante o deglacial, foi marcada por um maior 

transporte de materiais para o oceano profundo, o qual resultou em um aumento no tamanho do 

grão durante este período. A TSM e a salinidade apresentaram altos valores, principalmente, 

durante a primeira fase do H1 (17,4-16kaAP), indicando uma concentração de calor e salinidade 

no oceano sul. Na segunda fase (16-14,4KaAP), ocorreu um aumento considerável no aporte de 

terrígenos e uma redução na TSM e na salinidade, corroborando com o início do 

reestabelecimento da circulação meridional do Atlântico e o deslocamento da ITCZ para áreas 

mais próximas ao Equador. O YD apresentou um aumento no aporte terrígeno e uma redução 

inicial da TSM e da salinidade, com um posterior aumento. O Holoceno foi caracterizado por um 

aumento significativo no tamanho do grão devido a maior umidade e hidrodinâmica ocorrida 

neste período. No entanto, um aumento significativo no tamanho do grão foi evidenciada durante 

o evento 8,2kaAP, o qual aumentou a hidrodinâmica local devido as maiores taxas de 

precipitação. Além disso, houve uma redução na TSM e na salinidade devido ao aumento das 

taxas de precipitação em relação a evaporação, promovendo maior entrada de águas frias e menos 

salinas no oceano. 

 

Palavra-chave: Paleoceanografia. Produtividade. AMOC. Foraminíferos bentônicos. Isótopos. 



 
 

 
 

ABSTRACT 

In order to analyze the influence of the water masses dynamic in the nutrients supply to the 

western equatorial Atlantic and the land-ocean interactions was analyzed the elemental 

concentration of carbon isotopic composition of organic matter (ŭ13C and ŭ15N), benthic and 

planktonic foraminifera (ŭ13C and ŭ18O), the total phosphorus and carbonate concentration in 

sediment recovery on the continental slope off Northeastern Brazil. Over the past 30kaBP was 

possible to identify three different phases related to water masses distribution and the input of 

land material. In the first stage, the nutrient supply was low due to the mixing of water masses 

nutrient-poor (low benthic ŭ13C), promoting a reduction on ŭ15N signal due the reduction in 

nutrient influx. The second stage showed a drastic decrease in ŭ15N and an increase of terrigenous 

input (high C/N and Corg values and low ŭ
13Corg signal) as consequence of the southward 

displacement of Intertropical Convergence Zone, which promoted an increase in the moisture at 

Northeastern Brazil. During the third stage, the nutrient supply was higher in the photic zone 

(high planktonic ŭ13C), leading to increase the productivity of that region, increasing the 

sedimentary ŭ15N. Thus, we argue that water masses changes have a large influence in nutrient 

influx within the nutricline and these variations in ŭ15N could be associated with the ocean 

nutrient supply and terrigenous input during abrupt climate changes. The increase in precipitation 

and changes in ocean hydrodynamics have influence in the quality and quantity of material that 

arrives in the oceans. During the glacial, it was possible to identify a mixture of source materials 

and a reduction of the ocean hydrodynamic, leading to an increase in the accumulation of silt due 

to reduction of the CNB flow. It was also possible to show a reduction in sea surface temperature 

(SST) and increasing salinity due to the expansion of ice volume and the increase in evaporation. 

The H2 (26-24kaBP) showed a peak of ocean warming and maximum salinity values due to the 

AMOC collapse, which caused a greater concentration of heat in the Southern Ocean, altering the 

hydrological cycle by displacement of the ITCZ. The hydrodynamic during deglacial was marked 

by a larger materials input for the deep ocean, which resulted in an increase in grain size during 

this period. The SST and salinity showed higher values during the first phase of H1 (17.4-

16kaBP), indicating a concentration of the heat and salinity in the Southern Ocean. In the second 

phase (16-14.4KaBP), there was a considerable increase in terrigenous intake and a reduction in 

SST and salinity, corroborating the beginning of the reestablishment of the southern Atlantic 

circulation and the displacement of the ITCZ to areas closer to the Equator. The YD experienced 

an increase in the terrigenous contribution and an initial reduction of SST and salinity, with a 

subsequent increase in the end of this event. The Holoceno was characterized by a significant 

increase in grain size due to high moisture and hydrodynamic occurred during this period. 

However, a significant increase in grain size was observed during 8.2kaAP event, which 

increased the hydrodynamic due to the larger precipitation rates. In addition, there was a 

reduction in the SST and salinity due to increased precipitation rates relative to evaporation, 

promoting greater incoming of cold and less saline water in the ocean. 

 

Keywords: Paleoceanography. Productivity. AMOC. Benthic foraminífera. Isotopes. 
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1 INTRODUÇÃO  

 A transição do período glacial (30-19ka AP) para o Holoceno foi marcada por três 

grandes eventos que modificaram abruptamente o histórico climático deste período. Esses 

eventos compreendem o Heinrich 2 e 1 (26,5 ï 24,3ka AP e 18,0-15,6 ka AP, respectivamente) e 

Younger Dryas (12-13ka AP) (SANCHEZ GOÑI; HARRISON, 2010) (Fig.1), os quais foram 

marcados por mudanças na temperatura da superfície do mar (TSM) ocasionadas pelo 

resfriamento do Hemisfério Norte e concentração de calor e salinidade no Hemisfério sul 

(WELDEAB; SCHNEIDER; KÖLLING, 2006), provocando grandes alterações atmosféricas e 

oceanográficas. 

 

 

Figura 1 - Representação esquemática dos principais períodos de tempo, evidenciando os eventos climáticos mais 

marcantes durante os últimos 30 Ka AP. 

 

A entrada de água doce no Atlântico Norte ocorrida durante a deglaciação (19 a 11ka 

AP) (CLARK et al., 2012) promoveu uma redução da densidade das águas afetando a formação 

da Água Profunda do Atlântico Norte (NADW), uma das principais massas dô§gua da circula«o 

termohalina. Esse enfraquecimento na formação da NADW, em escalas milenares, relacionam-se 

com os eventos Heinrich (H)e Younger Dryas (YD) (CARLSON, 2008; MASLIN; BURNS, 

2000; SCHMIDT; HERTZBERG, 2011), os quais estão associados ao enfraquecimento da 

circulação meridional do Atlântico e a redução do transporte de calor para o Hemisfério Norte 

(MCMANUS et al., 2004). Com esse aumento da temperatura da superfície do mar (TSM) no 

Atlântico sul e o fortalecimento dos ventos alísios de NE (HASTENRATH; MERLE, 1987; 

WELDEAB et al., 2007), a zona de convergência intertropical (ITCZ) deslocou-se em direção sul 

(PETERSON, 2000; STUIVER; GROOTES, 2000), proporcionando um aumento na precipitação 

e um maior transporte de materiais terrestres para os oceanos.  
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 Essa mudança espacial no fornecimento de material terrestre e no aumento na 

precipitação podem estar associadas ao deslocamento da ITCZ em direção sul (JACOB et al., 

2007). Análise de pólen e da matéria orgânica sedimentar marinha (JENNERJAHN et al., 2004) 

mostram que essas mudanças climáticas (de condições secas para úmidas) no nordeste do Brasil, 

transformaram a vegetação semiárida dominada por caatinga, em vegetação arbórea, no final do 

H1. Além disso, eventos associados a entrada abrupta de material clástico em lagos amazônicos 

(SANTOS et al., 2001; SIFEDDINE et al., 2001), refletem em uma alta intensidade de processos 

erosivos resultantes de uma intensa precipitação, durante o deglacial. 

 A paleoprodutividade e as mudanças no fornecimento de nutrientes também são 

ferramentas fundamentais para a reconstrução das mudanças climáticas e oceanográficas 

ocorridas na região. A distribuição de nutrientes nas baixas latitudes é em grande parte fornecida 

pela ressurgência de nutrientes inorgânicos dissolvidos, impulsionados pela mistura vertical que 

ocorre na nutriclina (SARMIENTO et al., 2004). Assim, vários estudos (GALBRAITH et al., 

2008, 2013; HAUG et al., 1998; STRAUB et al., 2013) vem tentando demonstrar as alterações na 

dinâmica das massas d'água (Água Intermediária Antártica - AIA W e Água Profunda do 

Atlântico Norte - NADW) durante o intervalo glacial-interglacial. Essas alterações tem sido 

associadas com as mudanças no fornecimento de nutrientes para as baixas latitudes, sugerindo 

uma redução do aporte de nutrientes para a zona fótica durante o glacial e alta entrada de 

nutrientes durante o interglacial.  

 O fracionamento do isótopo de carbono e as concentrações de fosfato (PO4) são 

ferramentas indispens§veis para a reconstru«o das massas dô§gua ao longo do tempo. Esses 

proxies sugerem que a distribuição das massas d'água profundas do Atlântico tem variado 

consideravelmente durante o último intervalo glacial-interglacial (CURRY et al., 1988b; 

DUPLESSY et al., 1988) interferindo no carreamento de nutrientes para as baixas latitudes. O 

baixo conteúdo de nutrientes no Atlântico Norte, associado ao alto ŭ13C mensurado em 

foraminíferos bentônicos e baixos valores de PO4, durante o Último Máximo Glacial (LGM) 

entre 1000-2000m de profundidade, pode ser explicado pelas mudanças na formação das águas 

de fundo (MARCHITTO; CURRY; OPPO, 1998). Neste período, as Águas Glaciais 

Intermediárias do Atlântico Norte (GNAIW), mais superficiais, substituem a NADW, cuja 

formação foi reduzida no LGM, trazendo águas pobres em nutrientes (ŭ13C bentônico = 1,4ă) 
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para as profundidades intermediárias (CURRY; OPPO, 2005). Máximos valores de PO4 

(CURRY et al., 1988a) e baixos valores de ŭ13C de foraminíferos bentônicos (alta concentração 

de nutrientes) (OPPO; CURRY; MCMANUS, 2015; TESSIN; LUND, 2013) foram encontrados 

para as águas profundas durante os eventos climáticos H1 e YD, sugerindo uma redução na 

proporção de águas de origem norte (HUANG; OPPO; CURRY, 2014) na margem brasileira, em 

resposta ao enfraquecimento da Circulação de Revolvimento Meridional do Atlântico (AMOC). 

Por outro lado, o Holoceno apresentou altos valores de ŭ13C bentônico (HOFFMAN; LUND, 

2012), quando comparados ao H1 e YD, em resposta ao retorno das águas de origem norte 

(pobres em nutrientes) na região. 

 Estudos recentes mostram ainda uma tendência oposta na compreensão sobre o 

fornecimento de nutrientes para a zona fótica, no oceano Atlântico, durante a última deglaciação. 

Alguns estudos sugerem que durante H1 e o YD, a paleoprodutividade no Atlântico sul foi menor 

do que durante LGM (RUHLEMANN et al., 1996; SANTOS et al., 2014; SCHMITTNER, 

2005), enquanto outros autores (BARKER et al., 2009; HENDRY et al., 2012) mostram que os 

pulsos de nutrientes correspondem com as mudanças abruptas ocorridas durante este período. 

Deste modo, novas pesquisas t°m utilizado o is·topo est§vel do nitrog°nio (ŭ15N) da matéria 

orgânica (TESDAL; GALBRAITH; KIENAST, 2013) e de foraminíferos bentônicos (STRAUB 

et al., 2013), para fornecer novas perspectivas sobre as mudanças na dinâmica de nutrientes na 

coluna de água, principalmente, em relação aporte de nitrogênio (GALBRAITH et al., 2008; 

REN et al., 2009), o qual tem um papel fundamental no ciclo biogeoquímico, sendo um fator 

limitante para a produção biológica nos oceanos (DEUTSCH et al., 2004). 
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2 OBJETIVO  

Determinar a influência da dinâmica das massas d'água, durante o Glacial, H1 e YD, e 

Holoceno, no fornecimento de nutrientes para o Atlântico Equatorial Oeste, através da 

composição isotópica do material orgânico e de foraminíferos bentônicos. 

 

2.1 OBJETIVOS ESPECÍFICOS 

1) Identificar as modifica»es na din©mica das massas d'§gua atrav®s das varia»es no ŭ13C 

de foraminíferos bentônico e planctônico. 

 

2) Identificar as variações no ŭ15N da matéria orgânica sedimentar, em resposta ao transporte 

de nutrientes em direção ao Atlântico Equatorial. 

 

3) Determinar a origem e a qualidade da matéria orgânica sedimentar a fim de identificar a 

influência do aporte terrestre na paleoprodutividade local. 

 

4) Caracterizar a entrada de material terrestre nos oceanos associada as mudanças na 

precipitação ocorrida no Nordeste do Brasil, durante H1 e YD. 

 

5) Relacionar as mudanças registradas no continente com as mudanças oceanográficas 

durante os últimos 30ka, através de registros de aporte terrígeno (Ca, Fe, Ti, Corg). 

 

6) Reconstruir as mudanças ocorridas na TSM e na salinidade ao longo dos últimos 30ka. 
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3 FUNDAMENTAÇÃO TEÓRICA  

3.1 GEOQUÍMICA ORGÂNICA E ISÓTOPOS ESTÁVEIS 

 Proxies geoquímicos são a chave para o entendimento da origem do material orgânico e 

das mudanças na produtividade marinha. O carbono orgânico e os isótopos estáveis preservados 

nos sedimentos marinhos tem sido amplamente usado como indicadores de produtividade 

primária, qualidade e origem do material orgânico, especialmente em regiões onde a 

produtividade é alta (MULLER; SUESS, 1979). No entanto, em áreas oligotróficas, onde grande 

parte do material orgânico é imediatamente remineralizado na coluna d'água e na interface 

sedimento-água, o uso do conteúdo carbonático tem sido mais usado como ferramenta para 

estimar a paleoprodutividade, pois o carbonato é mais bem preservado no sedimento como 

componente biogênico dominante (RUHLEMANN et al., 1996). 

 

3.2 CARBONO ORGÂNICO TOTAL 

 A concentração de carbono orgânico total (COT) é um indicador fundamental para 

descrever a abundância de matéria orgânica sedimentar (MEYERS; TERANES, 2001). Por ser 

diretamente influenciado pela produção e degradação da biomassa, o COT demonstra a 

abundância de matéria orgânica e quando associado a sua composição isotópica também 

demonstra a origem da matéria orgânica, seu grau de preservação e os processos deposicionais 

aos quais foram submetidos (MEYERS, 2003). O COT na coluna dôágua compreende o carbono 

orgânico dissolvido (COD) e carbono orgânico particulado (COP). Em ambientes marinhos, o 

carbono pode se apresentar em três diferentes formas: COD, COP e carbono inorgânico 

dissolvido (CID). Este último, encontra-se sob forma de dióxido de carbono (CO2) dissolvido e 

bicarbonato (HCO3), sendo fonte primária de carbono para a fotossíntese (LEVAS et al., 2015). 

 A matéria orgânica contém aproximadamente 50% de carbono, assim, a concentração de 

matéria orgânica equivale a duas vezes os valores de COT. A concentração de COT representa a 

fração do material orgânico não remineralizado durante o processo de sedimentação (MEYERS, 

1994). Dessa forma, alguns fatores como o tamanho do grão e variações na hidrodinâmica local 

podem influenciar diretamente em sua concentração no sedimento. 
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 O COT pode ser influenciado pelo tamanho do grão, uma vez que a presença de grãos 

mais finos (ex. argilas) possuem uma maior superfície de contato e maior capacidade de adsorção 

de água e matéria orgânica, que propiciam um aumento de COT com a redução do tamanho do 

grão (THOMPSON; EGLINTON, 1978). Por outro lado, o aumento do tamanho do grão diminui 

a concentração de COT, devido a menor capacidade de adsorção da matéria orgânica e de um 

maior transporte hidrodinâmico requerido para o carreamento das partículas mais grossas, 

resultando na diluição da matéria orgânica produzida in situ (MEYERS; TERANES, 2001). Por 

esta razão, o cálculo do fluxo de carbono é mais utilizado para mensurar o transporte e o grau de 

preservação da matéria orgânica em estudos paleoambientais. 

 

3.3 ISÓTOPO ESTÁVEL DO CARBONO ORGÂNICO (ŭ13C) 

 A composição isotópica do carbono orgânico da matéria orgânica sedimentar é uma 

importante ferramenta no estudo da origem do material orgânico, assim como, para a 

reconstrução da paleoprodutividade e das mudanças na dinâmica de fornecimento de nutrientes 

na superfície da água (MEYERS; ISHIWATARI, 1993). A quantidade de carbono orgânico 

terrígeno que chega aos oceanos é pequena quando comparada a quantidade de carbono 

produzida pelos organismos marinhos (ROMANKEVICH, 1984). Grande parte da matéria 

orgânica terrígena é acumulada nos ambientes costeiros (POCKLINGTON; LEONARD, 1979), 

podendo alcançar maiores distancias com o aumento da hidrodinâmica costeira, da vazão de rios, 

por ação eólica e pelo aumento na precipitação local.  

 O carbono é composto por dois isótopos estáveis, 12C e 13C (ROSMAN; TAYLOR, 

1998), sendo o isótopo mais leve o mais abundante, com 12C = 98,93%, enquanto o 13C possui 

1,97%. A composição isotópica é expressa pela razão entre o isótopo pesado e o isótopo leve em 

relação a um padrão pré-determinado. Para o carbono, o padrão utilizado é denominado VPDB 

(Vienna PeeDee Belemnite), que corresponde a razão isotópica da amostra de um fóssil marinho 

do Cretáceo encontrado na formação Pee Dee, na região da Carolina do Sul, EUA. Os valores da 

composição isotópica de carbono de uma amostra são relativas à composição isotópica do padrão 

VPDB, cujo ŭ13C por definição é igual a zero. Assim, quando o ŭ13C de uma amostra obtiver 
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valores positivos, isso indica que a amostra tem razões isotópicas maiores que as do padrão, com 

mais isótopos pesados do que leves. 

 

 O cálculo do ŭ13C é dado pela equação abaixo: 

 

ŭ13C (ă) = (13C/12Camostra ï 13C/12C padrão) 

               13C/12C padrão x 1000 

 

 A composição do isótopo de carbono do CO2 na água do mar é controlada por dois 

processos principais, o fracionamento bioquímico, que ocorre devido a formação e a 

decomposição da matéria orgânica, e o fracionamento físico que ocorre durante as trocas gasosas 

entre o ar e a água (SCHULZ; ZABEL, 1999). 

 O principal mecanismo responsável pelo fracionamento isotópico do carbono é a 

produção de matéria orgânica, que ocorre principalmente através da fotossíntese. O fitoplâncton 

preferencialmente utiliza o isótopo leve (12C) para produzir matéria orgânica, sendo este mais 

leve que a razão 13C/12C do CID de origem (OôLEARY, 1988; WOLFE et al., 2001). Este 

processo causa um enriquecimento relativo da água do mar em 13C e, consequentemente, uma 

elevação dos valores de ŭ13C (SCHIDLOWSKI, 1988). Assim, em um ambiente marinho com 

intensa atividade biológica, os valores ŭ13C são bastante positivos na água do mar. Dessa forma, o 

aumento ou a redução da produtividade pode ocasionar no respectivo aumento ou redução do 

ŭ13C da matéria orgânica que é produzida no ambiente aquático e sua disponibilidade para a 

sedimentação (MEYERS, 2003).  

 O ŭ13C também pode ser utilizado para a identificação da influência terrestre nos 

ambientes aquáticos, indicando variações climáticas através do tipo de vegetação predominante 

no local durante um determinado período de tempo. Existem duas vias principais de fixação do 

carbono, a via C3 e a via C4, as quais discriminam o isótopo pesado (13CO2) em detrimento do 

leve (12CO2). A via C4 possui uma maior eficiência em absorver CO2 do que a via C3, assim, o 
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tempo de abertura dos estômatos dessas plantas é menor, fazendo com que estas percam menos 

água. Essa capacidade de absorver maiores quantidades de carbono faz com que as plantas C4 

tenham um sinal isotópico menos negativo do que as plantas C3, variando de -8 a -13ă. No 

entanto, as plantas que utilizam a via C3 possuem valores mais negativos, entre -23 e -36ă 

(MEYERS, 1997). 

 

3.4 RAZÃO C/N 

 A quantidade e a qualidade da matéria orgânica sedimentar proveniente do ambiente 

marinho também pode ser diferenciada da matéria orgânica terrestre através das características de 

sua razão C/N na composição das algas e das plantas vasculares (MEYERS; ISHIWATARI, 

1993; MEYERS; TERANES, 2001).  

 A matéria orgânica das algas é rica em proteínas e pobres em celulose, possuindo uma 

razão C/N entre 4 e 10, já as plantas vasculares são ricas em celulose e pobres em proteínas, 

tendo usualmente sua razão C/N maior ou igual a 20 (MEYERS, 1997, 2003). Em regiões 

costeiras, os valores da razão C/N, que refletem a contribuição de plantas vasculares, podem 

apresentar baixos valores (~15), preservando a contribuição de plantas terrestres no total da 

matéria orgânica depositada no sedimento (ERTEL; HEDGES, 1985). 

 Stein (1991), apresenta diferentes valores da razão C/N para os oceanos, estendendo os 

valores da razão C/N da matéria orgânica marinha para menor ou igual a 10, considerando os de 

C/N maiores que 10, como de mistura de fontes de matéria orgânica. Entretanto, esta razão pode 

apresentar valores maiores, acima de 20, caso ocorram fortes influxos de matéria orgânica 

continental em mares restritos (TOLUN; ¢AĴATAY; CARRIGAN, 2002). 

A identificação da origem do material orgânico a partir do uso isolado da razão C/N, em 

ambientes marinhos, acaba sendo complicada devido a grande contribuição das algas e da entrada 

de material terrestre. Dessa forma, o uso em conjunto da razão C/N associada com a composição 

isot·pica do carbono org©nico (ŭ13C) permite uma melhor identificação origem da matéria 

orgânica (FRY; SCALAN; PARKER, 1977). 
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Valores distintos de ŭ13C de plantas C3 e C4 podem ser usados juntamente com a razão 

C/N das algas e das plantas terrestres para identificar a origem do material orgânico no 

sedimento. Meyers e Ishiwatari (1993) agruparam os valores obtidos por meio desta relação em 

quatro grupos distintos (Fig.2) para sedimentos lacustres e de áreas costeiras.  

 

Figura 2 - Representa«o elementar (raz«o C/N) e isot·pica (ŭ13C) da matéria orgânica das algas lacustres e 

marinhas e das plantas C4 e C3 que usam CO2 como fonte de carbono durante a fotossíntese. 

Fonte: MEYERS; TERANES, 2001. 

 

O primeiro grupo, representado pelas algas marinhas, obtiveram valores da razão C/N 

entre 0 e 10 e, para o ŭ13C entre -25e -20 ă. O segundo grupo, representado pelas algas lacustres, 

apresentou os mesmos valore para a raz«o C/N com uma redu«o no ŭ13C, variando de -30 a -

25ă. O terceiro grupo, representado pelas plantas terrestres (C4), apresentou altos valores de 

C/N (40-80) e valores mais altos de ŭ13C (-15e -10ă). E o grupo quatro apresentou altos valores 

de C/N (20 a 70) e m²nimos valores de ŭ13C (-30a -25ă) (MEYERS; ISHIWATARI, 1993; 

MEYERS, 1997).  

Apesar da caracterização feita no estudo acima, estes valores seriam apenas 

exemplificativos, não podendo ser taxativos para os sedimentos coletados em oceano profundo 

(STEIN, 1991). Por estar longe da costa e muitas vezes a contribuição marinha ser mais 

acentuada, os valores representativos da contribuição terrestre, nestes sedimentos, devem 

҉
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apresentar valores acima de 10 para a razão C/N e abaixo de -25ă para o ŭ13C (NEWMAN; 

PARKER; BEHRENS, 1973). 

 

3.5 ISÓTOPO ESTÁVEL DO NITROGÊNIO (ŭ15N) 

 O isótopo estável do nitrogênio (ŭ15N) registrado nos sedimentos marinhos, fornece uma 

estimativa da evolução do ciclo do nitrogênio que ocorreram no passado (GALBRAITH et al., 

2008), sendo usado para estimar as mudanças na dinâmica dos nutrientes na coluna de água. Os 

compostos de nitrogênio chegam aos oceanos pelo transporte continental, através de rios e 

estuários; pela atmosfera, e principalmente, por precipitação e fixação de nitrogênio (in situ) 

(MCELROY, 1983). No entanto, o nitrogênio da matéria orgânica proveniente de fontes 

terrestres resulta em baixos valores de ŭ15N no oceano. Essa redução está relacionada a baixa 

composição isotópica do nitrog°nio (pr·ximo a 0ă) (GALBRAITH et al., 2008), em que parte 

da demanda é proveniente da fixação atmosférica do N. 

 O nitrogênio é removido do oceano por sedimentação e desnitrificação. A 

desnitrificação na coluna de água e no sedimento é um processo de transformação de nitrato em 

gás nitrogênio, que promove o balanço de massa no oceano (SCHULZ; ZABEL, 1999). Este 

processo proporciona um mecanismo para a deposição global de nitrato, sendo regulado por 

bactérias em águas estratificadas com baixa concentração de oxigênio (inferior a 5 micromol/l) 

(CODISPOTI; YOSHINARI; DEVOL, 2005). Portanto, alterações na estratificação da coluna de 

água por mudanças de temperatura, salinidade e na circulação oceânica podem modificar o 

fornecimento de nitrato no oceano, sendo o nitrogênio um importante instrumento para medir o 

transporte de nutrientes e as alterações na circulação oceânica. 

 Mais de 99% do nitrogênio está presente sob forma de dinitrogênio (N2) atmosférico ou 

N2 dissolvido nos oceanos. O nitrogênio nos oceanos inclui as formas dissolvidas de nitrogênio 

inorgânico (NO2, NO3, NH4
+), os quais são utilizados pelos fitoplânctons e remineralizados a 

partir do nitrogênio orgânico (SCHULZ; ZABEL, 1999). O nitrogênio é composto por dois 

isótopos estáveis, 14N e 15N, sendo o nitrogênio atmosférico (ROSMAN; TAYLOR, 1998) mais 

abundante, com 14N : 99,63% enquanto o 15N possui 0,37%. 
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 Por convenção, as pequenas variações naturais na razão 14N/15N, normalmente são 

designados usando a notação "delta" empregado para outros sistemas de isótopos estáveis 

(HOEFS, 2009):  

 

ŭ15N (ă) = (15N/14Namostra ï 
15N/14Npadrão) 

15N/14Npadrão ×1000 

 

 O padrão aceito é o N2 atmosférico que por definição tem um 15N de 0 ă. Nos oceanos, 

o nitrogênio é combinado nas suas várias formas, podendo variar entre -10 e +15 ă (ALTABET, 

2005).  

 

3.5.1 Fixação 

 A fixação é termo usado para designar processos que convertem N2 atmosférico não 

reativo, em nitrogênio reativo, tal como amônio, normalmente envolvendo bactérias (HOEFS, 

2009).  

N2 atm. ᵼ N orgânico 

 A l igação tripla que mantém o N2 unido possui grandes barreiras cinéticas, onde faz-se 

necessário uma enzima específica (nitrogenase), que apenas alguns grupos de organismos 

possuem, para quebrá-la (GALBRAITH et al., 2008). No oceano tropical, a principal espécie 

pelágica de organismos fixadores de N2, que possuem a enzima nitrogenase, são os 

Trichodesmium (cianobactérias) (HOFFMAN, 1999). Esses organismos são os mais abundantes, 

seguidos pelas diatomáceas endossimbiontes. 

 Espécies de Trichodesmium são encontradas principalmente em águas de superfície 

tropicais e subtropicais, especialmente durante as condições calmas (HOFFMAN, 1999), onde a 

alta insolação, a estabilidade da coluna de água, e temperaturas quentes favorecem este grupo de 

organismos. Essas águas têm baixa concentração de nutrientes e uma zona eufótica profunda 
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(CAPONE, 1997) fazendo do Trichodesmium uma espécie bem adaptada a viver em tais 

condições, o qual fixam o nitrogênio atmosférico evitando sua limitação. Além disso, eles 

utilizam a inversão de flutuabilidade (migração vertical) para migrar abaixo da nutriclina e 

adquirir fósforo, elemento essencial para o crescimento fitoplanctônico.  

 A enzima nitrogenase é sensível ao oxigênio e possui um alto requerimento por Fe, 

sendo este um fator limitante para o processo de fixação e crescimento fitoplanctônico 

(GALLON; JONES; PAGE, 1996). Grande parte do ferro que chega aos oceanos são levados por 

via eólica. Assim, a distância ou a proximidade das áreas fonte de ferro controlam o tamanho e a 

atividade da população de Trichodesmium. 

 Durante a fixação do nitrogênio, os fitoplâncton promovem a discriminação do isótopo 

pesado (15N) em favor do isótopo leve (14N) (CARPENTER; CAPONE, 2008), fazendo com que  

o ŭ15N do N2 dissolvido fique pr·ximo a 0,7ă, sendo mais alto do que os valores de N2 

atmosf®rico (0ă), devido ao equil²brio do fracionamento isot·pico entre a fase gasosa e 

dissolvida. A média global do ŭ15N nos oceanos ® de aproximadamente 5ă (GALBRAITH et al., 

2013), sendo o NO3 sua forma dominante. No entanto, o processo de fixação do nitrogênio 

contribui para a redução do 15N do N oceânico (ALTABET, 2005), diminuindo os valores do 

ŭ15N do NO3
ï(ŭ15NO3

ï) abaixo de 5ă, deixando a matéria orgânica sedimentar mais 

empobrecida em isótopos pesados.  

 

3.5.2 Amonificação 

 A amonificação é o processo inverso da reação de assimilação do NH4+, ou seja, é a 

transformação de nitrogênio orgânico a NH4+. A maior parte deste processo é realizado por 

bactérias heterotróficas que usam a oxidação do carbono orgânico a CO2 como fonte de energia, 

mas, em seguida, liberam o nitrogênio orgânico sob forma de NH4
+ (GRUBER, 2008). Essa 

transformação do N em NH4+ promove um aumento no ŭ15N deixando-o mais enriquecido 

(~3ă). 

Norgᵼ NH4
+ 
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3.5.3 Nitrificação 

 Apesar de amônio ser o produto da decomposição dos compostos orgânicos do 

nitrogênio, a maior parte de nitrogênio inorgânico no oceano ocorre sob a forma de nitrato. 

No processo de nitrificação o amônio (NH4
+) é oxidado à nitrito (NO2

-) e, em seguida, em o 

nitrato (NO3
-): 

NH4
+ + 3/2 O2ᵼ NO2

- + H2O + 2 H+ 

NO2
- + 1/2 O2ᵼ NO3

- 

 A conversão de amônio em nitrato é realizada por organismos nitrificantes. Os 

organismos mais importantes durante a nitrificação aeróbica são as bactérias nitrificantes e as 

Archaea oxidante de NH3. Existem dois grupos funcionalmente distintos de nitrificantes: aqueles 

que oxidam NH4
+ convertendo em NO2

- (bactérias e Archaea) e aquelas que oxidam o nitrito à 

NO3
-, fechando o processo de conversão do NH4

+ em NO3
- (WARD, 2008). 

 

3.5.4 Desnitrificação 

 O processo de desnitrificação promove o balanço oceânico do nitrogênio através da 

remoção do nitrogênio dos oceanos, através do processo de fixação natural. Mudanças na taxa 

global de desnitrifica«o pode levar a mudanas no ŭ15N de NO3
- marinho, que afetam o ŭ15N de 

plâncton marinho (ALTABET, 2005).  

 A desnitrificação resulta na conversão de nitrato em gás nitrogênio e, por conseguinte, 

equilibra a fixação biológica. Quando a concentração de oxigênio na água cai para < 5µM, muitas 

bactérias heterotróficas facultativas utilizam o NO3
- como aceptor de elétrons ao invés do 

oxigênio, na quebra da matéria orgânica:  

(CH2O)106(NH3)16H3PO4 + 84.8HNO3 = 106CO2 + 42.4N2 +16NH3 + 148.4H2O +H3PO4 

 Assim, a desnitrificação é considerado um mecanismo que mantém os compostos de 

nitrogênio marinho com altos valores de ŭ15N quando comparados com o processo de fixação do 

nitrogênio atmosférico (SCHULZ; ZABEL, 1999). Desta forma a liberação do gás 14N2, mais 
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leve, enriquece o resíduo em 15N, gerando matéria orgânica sedimentar com valores mais 

elevados de ŭ15N (MEYERS, 1997). Assim, se a fixação de N2 é o ponto de entrada de nitrogênio 

nos oceanos, desnitrificação é claramente a sua saída (ALTABET, 2005). 

 Estudos de isótopos de nitrogênio são extremamente importantes para avaliar a origem e 

destino do nitrogênio no ambiente marinho e terrestre. Mudanças na precipitação, escoamento e 

vazão do rio podem alterar a composição do nitrogênio para o oceano, reduzindo ŭ15N pelo 

aumento da entrada de materiais terrígenos (MEYERS, 1997).  

 Isótopos de nitrogênio também têm sido utilizados como um proxy paleoceanográficos, 

pois registram as mudanças na dinâmica de nutrientes e na ventilação oceânicas que afetam a 

desnitrificação na coluna de água (Farrell et al., 1995). Esta abordagem baseia-se no fato de que 

nitrogênio orgânico particulado depende da composição isotópica do nitrato dissolvido, devido as 

alterações na profundidade da massa d'água (CURRY; OPPO, 2005; STRAUB et al., 2013) e no 

fracionamento isotópico que ocorre durante a absorção do nitrogênio pelos fitoplânctons. 

 A distribuição de nutrientes nas baixas latitudes é em grande parte fornecida pela 

ressurgência de nutrientes inorgânicos dissolvidos, impulsionados pela mistura vertical que 

ocorre na nutriclina (SARMIENTO et al., 2004). Assim, vários estudos no Atlântico Tropical 

Oeste (GALBRAITH et al., 2008, 2013; HAUG et al., 1998; STRAUB et al., 2013) vem tentando 

demonstrar as mudanças na dinâmica das massas d'água (AIAW  e NADW) durante o intervalo 

glacial-interglacial. Essas mudanças tem sido associadas com as alterações no fornecimento de 

nutrientes para as baixas latitudes, sugerindo uma redução do fornecimento de nutrientes para a 

zona fótica durante o glacial e alta entrada de nutrientes durante o interglacial.  

 

3.6 ISÓTOPOS ESTÁVEIS EM FORAMINÍFEROS 

3.6.1 Isótopo estável de carbono (ŭ 13C) 

 Os principais elementos que participam do processo de calcificação do foraminíferos são 

o oxigênio, o carbono e o cálcio que são obtidos da água do mar. O reservatório desses elementos 

no oceano se distribui entre as moléculas de água e as espécies de carbono inorgânico total 

dissolvido (ɆCO2 = CO2 + H2CO3 + HCO3 + CO3
2-), onde o H2CO3 corresponde ao ácido 
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carbônico, HCO3 ao íon bicarbonato e o CO3
2- ao íon carbonato, apresentando em maior 

proporção como HCO3 em pH intermediário e CO3
2- em pH alto (ZEEBE, 1999). A concentração 

de H2CO3 é pequena quando comparada a de CO3
2- (~0,1%), no entanto, o H2CO3

 é importante 

para o equilíbrio isotópico do oxigênio, pois as trocas entre a água e as espécies carbonáticas 

ocorre via ácido carbônico.  

Equilíbrio de calcificação: 

CO2 + H2O ź H
+ + HCO3

- 

CO2 + OH- ź HCO3- 

CO32- + H+ ź HCO3
- 

CO3
2- + Ca+ ź CaCO3 

Variações na concentração de carbono, oxigênio e nutrientes nas águas profundas são 

controladas pela mistura vertical e horizontal que ocorre na coluna dô§gua, pela entrada de 

material orgânico e inorgânico particulado da superfície e pela taxa de degradação dessas 

partículas. A partir do momento que a concentração de oxigênio e nutrientes estão acoplados ao 

ciclo do carbono, os níveis de nutrientes do passado podem ser reconstruídos a partir do 

conhecimento da razão 13C/12C, sendo utilizado como proxy de paleoprodutividade dos oceanos 

(WEFER et al., 1999). 

Os valores do ŭ13CDIC na coluna dô§gua são controlados primariamente pelo processo de 

fotossíntese, pela remineralização do carbono orgânico e pela mistura de massas dô§gua de 

diferentes composições isotópicas. O processo de fotossíntese na superfície da água apresenta 

uma preferência cinética pelo isótopo mais leve resultando em um aumento nos valores da 

ŭ13CDIC da água do mar. O oposto ocorre durante os processos de respiração e remineralização da 

matéria orgânica, liberando isótopos leves na água, principalmente nas camadas mais profundas 

do oceano, promovendo um transporte vertical de isótopos leves da superfície para o fundo, 

resultando em uma diferena vertical nos valores da ŭ13CDIC (BROECKER, 1982).  

 Em geral, a distribuição do ŭ13CDIC reflete a distribuição de nutrientes dentro dos 

oceanos. A composição do isótopo de carbono dos foraminíferos planctônicos e bentônicos 



31 
 

 
 

diferem entre si, devido a diferença de massa d'água a qual secretam suas carapaças (MULITZA 

et al., 1998). As águas superficiais são enriquecidas em 13C, pois durante o processo 

fotossintético ocorre uma remoção de nutrientes e do isótopo de carbono mais leve (12C) em 

relação ao isótopo pesado (13C). As massas d'água profundas, no entanto, possuem baixos valores 

de ŭ13C, pois a matéria orgânica que foi produzida durante o processo fotossintético é, 

subsequentemente, remineralizada na coluna d'água (HOEFS, 2009; KROOPNICK, 1985). Dessa 

forma, a matéria orgânica remineralizada libera 12C, enriquecendo o meio com isótopos leves, 

reduzindo o ŭ13C das águas profundas. 

 O aumento na concentração de nutrientes nas águas de fundo pode ser observada pela 

diminuição no ŭ13C nas águas profundas e pelo aumento na concentração de oxigênio na coluna 

dô§gua promovendo maior degradação da matéria orgânica. Partindo do princípio que os 

foramin²feros registram o ŭ13C da §gua do mar em suas carapaas, a diferena no ŭ13C dos 

foraminíferos fornecem importantes informações sobre as modificações na concentração de 

nutrientes entre as massas d'água.  

As espécies planctônicas são conhecidas por ocupar diferentes níveis de profundidade na 

coluna de água superior (MULITZA et al., 1998). No entanto, o G. ruber, utilizado neste estudo, 

é conhecido por ocupar locais mais superficiais e grande parte de sua carapaça é secretada nas 

camadas subsuperficiais do oceano. Os foraminíferos bentônicos, por outro lado, fornecem um 

meio para reconstruir o ŭ13CDIC ao longo do tempo e do espaço (KATZ et al., 2010), sendo uma 

excelente ferramenta para mensurar a composição isotópica das águas profundas em áreas de 

baixa produtividade e inferir os padrões de circulação das águas profundas ao longo do tempo.  

 Nas regiões mais frias, as massas d'água superficiais perdem calor ficando mais densas e 

afundam, movendo-se para longe da sua região de origem, enriquecidas em matéria orgânica (alto 

12C) proveniente da superfície. A oxidação da matéria orgânica ocorre quando as massas d'água 

fluem para longe da área de origem, liberando nutrientes e CO2 com baixo ŭ
13C. A água profunda 

do Atlântico Norte (NADW), é formada com valores de ŭ13C entre 1,0 e 1,5ă, reduzindo tais 

valores a medida que se afasta da área de formação, fluindo em direção sul e misturando-se com 

a Água Abissal Antártica (AABW), cujo ŭ13C é de 0,3ă (HOEFS, 2009).  
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 A concentra«o de nutrientes e o ŭ13C do CID possuem correlação negativa entre si. 

Assim, massas dô§gua com maior fração de águas superficiais, como a NADW, possuem altos 

valores de ŭ13C e baixa concentração de nutrientes quando estão mais próximas a sua área de 

origem (águas mais nova). No entanto, as massas d'água que estão longe da área de origem 

(águas mais velhas) possuem baixos valores de ŭ13C e altas concentrações de nutrientes, como é o 

caso da AABW (KATZ et al., 2010; OPPO; CURRY; MCMANUS, 2015). 

 

3.6.2 Isótopo estável de oxigênio (ŭ18O) 

 A utilização do ŭ18O, juntamente com o ŭ13C, é uma ferramenta essencial para a 

reconstrução paleoceanográfica, sendo amplamente usada como paleotermômetro (BEMIS et al., 

1998), indicador de mudança no volume do gelo e de alterações no nível do mar 

(SHACKLETON; KENNETT, 1975).  

 O cálculo da razão do isótopo de oxigênio (18O/16O) pode ser mensurado a partir de 

testas carbonáticas de foraminíferos planctônicos e bentônicos, pela seguinte equação: 

 

ŭ18O (ă) = 1000 x (18O/16Oamostra ï 18O/16O padrão) 

                                        18O/16O padrão 

 A composição do isótopo de oxigênio mensurada pelo uso de foraminíferos reflete na 

composição do ŭ18O da água do mar (ŭ18Oágua), no qual o foraminífero se calcifica, bem como a 

temperatura na qual a água se encontrava durante o processo de calcificação (KATZ et al., 2010).  

A razão do isótopo de oxigênio da água do mar é intimamente ligada com o seu 

fracionamento durante o ciclo hidrológico. Segundo Rohling (2007), as alterações no isótopo da 

água ocorrerá em função dos seguintes parâmetros: 

1) Volume do gelo e do armazenamento de água doce; 

2)  Processos de evaporação, condensação, subsequente retorno da água doce para os 

oceanos, através dos processos de precipitação e vazão dos rios; 
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3)  Processos de advecção e mistura de massas d'água com diferentes assinaturas isotópicas, 

o qual altera a distribuição espacial do isótopo de oxigênio nos oceanos.  

 

A cinética de evaporação dos isótopos leves (H2
16O) é mais rápida do que a dos isótopos 

pesados causando um enriquecimento do ŭ18O das águas superficiais durante este processo. No 

processo de condensação o isótopo pesado é preferencialmente removido em forma de chuva, 

deixando o ŭ18O do vapor de água remanescente progressivamente mais decaído. Dessa forma, a 

precipitação tende a eliminar o isótopo pesado em detrimento do leve, possuindo maiores 

concentrações de isótopos leves nas altas latitudes do que nos trópicos. Isso ocorre devido a 

movimentação das nuvens de vapor d'água, das baixas latitudes para as altas, que na medida em 

que se condensa e precipita vai liberando maior quantidade de isótopos pesado, chegando nas 

altas latitudes enriquecidas em isótopos leve. Assim, a precipitação nas baixas latitudes terá 

composição isotópica similar a composição isotópica da água do mar de origem (MICHENER; 

LAJTHA, 2007) enquanto nas altas latitudes esses valores são relativamente mais baixos.  

 As mudanças na composição do isótopo de oxigênio do vapor de água e da precipitação 

afetam a superfície da água através da adição de água doce pela precipitação direta na superfície 

da água, ou via escoamento superficial. Em locais mais áridos, há um enriquecimento no ŭ18O 

durante o processo de evaporação. Regiões próximas a desembocadura de rios serão afetadas pela 

composição isotópica proveniente das chuvas. Assim, rios presentes em regiões de alta latitude 

possuem §guas com menores valores de ŭ18O do que os rios localizados em regiões de baixas 

latitudes (ROHLING; COOKE, 2003). 

 Além do escoamento dos rios, uma outra fonte de água doce para os oceanos ocorre com 

o derretimento das calotas polares. O derretimento do gelo promove uma redução da salinidade 

oceânica e, consequentemente, retorna o isótopo leve retido nas calotas polares para os oceanos 

(DANSGAARD, 1964). O aumento na concentração de isótopos leves na água do mar indicam 

um aumento na temperatura global, resultando em uma menor cobertura de gelo e menor 

salinidade dos oceanos. Assim, é possível fazer a associação entre o isótopo de oxigênio, a 

salinidade e a temperatura, onde os baixos níveis 18O indicariam um aumento na entrada de água 
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doce nos oceanos, um aumento na temperatura e um aumento no derretimento do gelo 

(ROHLING, 2007). 

 Para mensurar a paleotemperatura da água do mar, EPSTEIN et al. (1953) desenvolveu a 

equação abaixo: 

T= 16,5 - 4,3 x (ŭ18Ocalcita - ŭágua) + 0,14 x (ŭ
18Ocalcita - ŭágua)

2 

 

Onde T é a temperatura em ºC, ŭágua é o valor do isótopo de oxigênio da água do mar na qual o 

organismo se calcificou, e o ŭ18Ocalcita é o valor do isótopo de oxigênio da calcita. 

Apesar do ŭ18O do foraminífero ser um proxy fundamental para as estimativas de 

paleotemperatura, alguns fatores como o efeito do pH, atividade fotossintética das algas 

simbiontes, migração vertical e seus efeitos pós-deposicionais devem ser levados em 

consideração, pois afetam diretamente os valores do ŭ18O. 

O pH e a atividade fotossint®tica reduzem consideravelmente os valores do ŭ18O, pois 

propiciam maior discriminação do isótopo pesado em detrimento do leve. Além disso, algumas 

espécies de foraminíferos planctônicos tendem a migrar verticalmente na coluna dô§gua para 

completar seu ciclo ontogênico podendo, assim, registrar diferentes temperaturas e valores de 

ŭ18O da água (BROECKER, 1989; MULITZA et al., 1998).  

 

3.7 RAZÕES ELEMENTARES 

A razão dos cátions na água do mar reflete no balanço entre o seu fornecimento e a sua 

remoção dos oceanos, promovendo um importante controle dos processos geoquímicos. A 

química da água do mar tem variado com o clima global ao longo da história da Terra, isso faz 

com que as razões catiônicas, tais como Ba/Ca e Mg/Ca sejam importantes indicadores para a 

determinação das modificações oceanográficas que ocorreram no passado (COGGON et al., 

2010). 
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3.7.1 Razão Ba/Ca 

 O Bário (Ba) chega aos oceanos através dos rios e efluentes de fontes hidrotermais 

(MORTYN; MARTINEZ-BOTI, 2007). O Ba dissolvido exibe uma distribuição vertical relativo 

as concentrações de nutrientes, obtendo baixas concentrações na superfície e um gradual aumento 

com a profundidade (KATZ et al., 2010). O Ba é removido das águas superficiais para as águas 

profundas através da barita formada durante os processos de decomposição da matéria orgânica 

(LEA; BOYLE, 1989).  

 O bário é incorporado pelos foraminíferos via substituição passiva de cálcio (Ca) 

mediado por processos biológicos e/ou aderido a suas carapaças (LEA; BOYLE, 1991). A 

incorporação é independente de efeitos secundários tais como temperatura, salinidade e 

simbiontes fotossintéticos (LEA; SPERO, 1994; SPERO; LEA, 1993). No entanto, a redução do 

pH influencia na calcificação dos foraminíferos e nos níveis de saturação do carbonato (SPERO 

et al., 1997). Assim, a incorporação de metais traço dentro da calcita dos foraminíferos é 

influenciado pelas águas do qual o organismo se calcificou (HÖNISCH et al., 2011). Dessa 

forma, a razão Ba/Ca determina o processo de calcificação sofrida pelos foraminíferos. Em 

ambientes saturados em CO3, maior alcalinidade, maior a tendência de captar o Ca em detrimento 

ao Ba, no entanto, a redução do pH influencia na calcificação dos foraminíferos e 

consequentemente, nos níveis de saturação do carbonato nas águas oceânicas (SPERO et al., 

1997), promovendo uma maior incorporação do Ba em relação ao Ca. 

 Enquanto a razão Ba/Ca em foraminíferos bentônicos (Lea e Boyle, 1990) é usado como 

traçador da expansão e retração do volume de gelo ocorrida ao longo dos anos (LEA; BOYLE, 

1989), o Ba/Ca em foraminífero planctônico (HALL; CHAN, 2004) é usado na reconstrução da 

variabilidade da entrada de água doce proveniente de rios e da entrada de águas frias e 

enriquecidas em nutrientes nas águas superficiais (ressurgências) (WELDEAB et al., 2007).  

 Elevados valores de Ba/Ca mensurados nas carapaças de foraminíferos planctônicos 

correspondem a alta concentração de Ba na água do mar (LEA; BOYLE, 1989). As águas dos 

rios contém alta concentração de bário quando comparadas as águas oceânicas. Dessa forma, as 

altas concentrações de Ba na superfície da água do mar estão intimamente relacionadas ao 

aumento da influência do aporte de rios na região e demonstram uma correlação inversamente 
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proporcional entre a salinidade e a concentração de bário (Ba+2) dissolvido nas águas oceânicas 

(LEA; BOYLE, 1991).  

 

3.7.2 Razão Mg/Ca 

 Durante o processo de calcificação das carapaças dos foraminíferos, o Ca2+ pode ser 

substituído por diferentes cátions bivalentes, tais como o Sr, Fe, Mn, Li, B, Ba e o Mg. A 

incorporação do Mg pela calcita é dependente da temperatura, na qual o aumento da temperatura 

da água do mar está associado com o aumento da incorporação de Mg, consequentemente, da 

razão Mg/Ca. 

A razão Mg/Ca vem sendo utilizada em inúmeros trabalhos (ANAND; ELDERFIELD; 

CONTE, 2003a; ARBUSZEWSKI et al., 2013; BARKER et al., 2005; SCHMIDT; SPERO; 

LEA, 2004; TISSERAND et al., 2013; WELDEAB; SCHNEIDER; KÖLLING, 2006), por ser 

um importante indicador da temperatura da superfície do mar (TSM). As principais vantagens do 

uso da razão Mg/Ca são: 

1) Longo tempo de residência do Ca e Mg no oceano (106 e 107 anos respectivamente), ou 

seja, a razão Mg/Ca da água do mar é considerada constante durante períodos 

glaciais/interglaciais; 

2)  A razão não é influenciada pelas flutuações do nível do mar; 

3) A razão Mg/Ca e ŭ18O são medidos na carapaça do foraminífero, podendo ser 

relacionados entre si. 

 A razão Mg/Ca, mensurada em conjunto com o ŭ18O dos foraminíferos planctônicos, 

oferece uma grande vantagem em relação a outros proxies de temperatura. Isso ocorre, pois a 

razão Mg/Ca indica a temperatura na qual o foraminífero se precipitou, permitindo, assim, a 

estimativa do ŭ18O da água do mar (MARIOTTI et al., 2012). Além disso, a razão Mg/Ca fornece 

meios para reconstruir as mudanças no volume do gelo e na salinidade que ocorreram durante o 

processo de calcificação (SCHMIDT; SPERO; LEA, 2004). 
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 A incorporação desses elementos nas carapaças é sensível às variações físico-químicas e 

biológicas que ocorrem na água do mar. Como consequência, variações na temperatura, 

salinidade e no pH causam dissolu«o do carbonato tanto na coluna dô§gua quanto no sedimento 

alterando o modo de incorporação desses elementos pelos foraminíferos (ROSENTHAL, 2002).  

 Durante o processo de dissolução, ocorre uma preferencial incorporação do Mg em 

detrimento do Ca. O aumento do Mg influencia diretamente na razão Mg/Ca mensuradas nas 

carapaças dos foraminíferos, resultando em uma subestimação da paleotemperatura. No entanto, 

o problema gerado pelo processo de dissolução pode ser resolvido aplicando fatores de correção 

que levam em consideração correção de dissolução/profundidade/peso na equação 

(ROSENTHAL e LOHMAN, 2002; DEKENS et al., 2002). 

 

3.8 MUDANÇAS PALEOCLIMATICAS NO NORDESTE DO BRASIL  

3.8.1 Último Máximo Glacial (LGM ) 

O Último Máximo Glacial (LGM), compreendido entre o período dentre 23 a 19kaAP, é 

definido como um dos mais recentes intervalos da história da Terra em que as calotas polares 

alcançaram o máximo de seu volume (CLARK et al., 2009). Esse período foi marcado por uma 

redução de aproximadamente 2ºC na temperatura da superfície do mar (BARKER et al., 2005; 

BROCCOLI, 2000; WELDEAB; SCHNEIDER; KÖLLING, 2006), devido ao máximo 

resfriamento ocorrido durante este período. 

A expansão do volume de gelo também provocou uma retração do nível do mar, 

acarretando aumento da composi«o isot·pica do oxig°nio (ŭ18O) nas águas oceânicas devido a 

captação do isótopo leve de oxigênio (16O) nas calotas polares, pela persistência do período frio, 

levando a um enriquecimento em 18O nos oceanos (KATZ et al., 2010)  

O LGM também está associado à redução da circulação meridional do Atlântico 

(MCMANUS et al., 2004; SCHMIDT; SPERO; LEA, 2004), que ocorreu em resposta a redução 

da formação da água profundas do Atlântico Norte (NADW), a qual foi substituída pela água 

glacial intermediária do Atlântico Norte (Glacial North Atlantic Intermediate Water ï GNAIW), 

mais superficiais e pobres em nutrientes (CURRY; OPPO, 2005). A presença de águas profundas 
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vindas do Atlântico Norte, em níveis mais superficiais, ocorreu em decorrência a uma menor 

diferença de densidade, entre as águas superficiais e profundas, como consequência de uma 

redução na salinidade devido a uma menor taxa de evaporação ocorrida durante o glacial como 

resultado das condições predominantemente frias deste período (BOYLE; KEIGWIN, 1987). 

Além do enfraquecimento da circulação meridional do Atlântico, houve o deslocamento da Zona 

de Convergência intertropical para o sul (ITCZ) (ARZ; PÄTZOLD; WEFER, 1999; BROCCOLI, 

2000; DAHL; BROCCOLI; STOUFFER, 2005) e a intensificação dos ventos alísios de nordeste, 

provocando maior precipitação nas latitudes topicais do hemisfério sul. 

 

3.8.2 Deglaciação (19-11ka AP) 

 A transição do período glacial para o Holoceno foi marcada por dois grandes eventos 

que modificaram abruptamente o histórico climático deste período. Eventos climáticos abruptos 

tais como o evento de Heinrich (H), Bølling- Alleröd (B/A) e o Younger Dryas foram registrados 

em testemunhos de gelo da Groelândia e em sedimentos do Atlântico Norte.  

O aumento da insolação de verão no Hemisfério Norte (BERGER; LOUTRE, 1991), 

durante o período da deglaciação, promoveu o derretimento de gelo das calotas polares, 

resultando em uma queda da densidade da água e redução da formação da Água Profunda do 

Atlântico Norte (NADW) devido ao aumento do input de água doce no Atlântico Norte 

(PEARCE et al., 2013). Dessa forma, a Circulação de Revolvimento Meridional do Atlântico 

(AMOC - Atlantic Meridional Overturning Circulation) foi drasticamente reduzida (MCMANUS 

et al., 2004), o que resultou em um colapso do transporte de calor para o hemisfério Norte e 

concentração de calor no hemisfério Sul evidenciando os eventos Heinrich 1 e Younger Dryas 

(H1 e YD).  

 Com o aumento da temperatura da superfície do mar (TSM) do atlântico sul, a zona de 

convergência intertropical (ITCZ) desloca-se em direção sul (PETERSON, 2000; STUIVER; 

GROOTES, 2000), influenciada pelo fortalecimento dos ventos alísios de NE (HASTENRATH; 

MERLE, 1987; WELDEAB et al., 2007), intensificando as monções e proporcionando um 

aumento na precipitação no hemisfério sul, e um maior transporte de materiais terrestres para os 

oceanos. O deslocamento da ITCZ e as mudanças na precipitação podem ser evidenciados por 
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inúmeros trabalhos feitos com testemunhos marinhos coletados na região equatorial leste da 

América do Sul (DUPONT et al., 2009; HAUG et al., 2001; JACOB et al., 2007; JENNERJAHN 

et al., 2004; WELDEAB; SCHNEIDER; KÖLLING, 2006).  

 Na bacia de Cariaco, costa da Venezuela, algumas análises foram feitas com a utilização 

das concentrações de titânio (Ti) e ferro (Fe) como traçadores de fonte de material litogênico nos 

oceanos. Essas análises mostraram uma redução no fornecimento de material terrestre durante os 

períodos frios do Younger Dryas (YD) (HAUG et al., 2001) e do evento Heinrich 1 (H1) 

(PETERSON, 2000) associados com a redução na precipitação. Testemunhos sedimentares 

coletados na desembocadura do rio Amazonas também mostraram que a bacia amazônica foi 

extremamente seca durante o YD (MASLIN; BURNS, 2000) com uma redução considerável da 

vazão do rio. No entanto, uma mudança climática abrupta ocorreu no Nordeste do Brasil, com um 

aumento nas condições úmidas para o mesmo período de tempo, aumentando as taxas de 

precipitação local (BRAHMANANDA RAO; DE LIMA; FRANCHITO, 1993) e a entrada de 

material terrestre nos oceanos (DUPONT et al., 2009). 

 As alterações na entrada de material terrestre e das modificações no processo de 

precipitação ocorridas entre a região norte e nordeste do Brasil tem estimulado vários estudos na 

área, a fim de estipular as modificações ocorridas durante deslocamento da ITCZ, principalmente 

quando associado aos eventos de mudanças abruptas no clima (CRUZ et al., 2009; LEDRU et al., 

1998). Estudos feitos com espeleotemas e análise de pólen em ambientes lacustres também 

atestam os diferentes padrões encontrados entre a região norte e nordeste do país (BEHLING, 

2002; CRUZ et al., 2009; LEDRU et al., 1998; SIFEDDINE et al., 2003), caracterizando a região 

norte como mais seca e a região nordeste mais úmidas durante o H1 e YD, suportando a ideia de 

modificação na vegetação durante esses períodos.  
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Tabela 1 - Identificação do tipo de vegetação e do clima, ao longo dos últimos 18kaAP, em 

Gran Sabana, Venezuela  

Fonte: MONTOYA et al., 2011. 

 

 

Tabela 2- Identificação do tipo de vegetação e do clima, ao longo dos últimos 18ka AP, na 

região Nordeste do Brasil  

Fonte: DUPONT et al., 2009. 

Entre os períodos de drástico resfriamento do Atlântico Norte, evento H1 e o YD, 

ocorreu brusco aumento da temperatura, o qual caracterizou o evento conhecido como Bølling-

Alleröd (B/A), entre 14,9-12,7kaAP. Esse evento evidenciou um reestabelecimento da circulação 

meridional do Atlântico, permitindo que águas quentes e salinas alcançassem novamente o 

Atlântico Norte (CARLSON et al., 2008; MCMANUS et al., 2004). Esse evento de aquecimento 

é identificado como um intensificador das monções do sudeste da Ásia (YUAN, 2004) e pelo 

aumento na concentração de metano atmosférico (BROOK et al., 2000). 

Período Idade (cal. kAP) Taxa de dominância Vegetação Clima

Holoceno Inferior

H1

Cerrado úmido

YD 11.7-12.7

Bonyunia, weinmannia, 

Marcgraviaceae, Myrsine, 

Miconia, esporos de 

Pteridofitas

comunidade lenhosa seco

árido14.9-17.9 seco

Poaceae, Cyperaceae.10.6-11.7

Período Idade (cal. kAP) Taxa de dominância Vegetação Clima

Bolling-Allerod 12.7-14.9
Poaceae, Cactaceae, baixa 

quantidade de pólen.
seco

YD 11.7-12.7 Floresta tropical atlântica úmido

Holoceno Inferior

H1

semidesértico com herbáceas 

e arbustos, incluindo cacatos
seco

Mimosaceae, Arecaceae, 

Malpighiaceae, Bacchiaris.
14.9-17.9 Floresta tropical atlântica úmido

10.6-11.7
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3.8.3 Holoceno  

O Holoceno é um intervalo compreendido entre 11ka AP e o recente marcado por uma 

maior retração do volume do gelo e aumento da umidade, evidenciando o fim do período glacial. 

Além disso, o Holoceno caracteriza-se pelo reestabelecimento da circulação meridional do 

Atlântico e pelo aumento no nível do mar (MILLER et al., 2005) devido ao aumento da 

intensidade solar e, consequentemente, pelo derretimento das calotas polares.  

Analisando os trabalhos na região norte e nordeste do Brasil (JACOB et al., 2007; 

LEDRU et al., 1998; PRADO; WAINER; CHIESSI, 2013; SIFEDDINE et al., 2003)(JACOB et 

al., 2007; LEDRU et al., 1998; SIFEDDINE et al., 2001, 2003), é possível notar oscilações 

climáticas durante o Holoceno inferior, médio e superior. Do Holoceno inferior ao médio, o clima 

foi mais quente e seco quando comparado ao recente, o que influenciou diretamente na vegetação 

da região, principalmente da região norte do Brasil. Neste período, a cobertura florestal na Bacia 

Amazônica ainda não tinha atingido os níveis atuais (BEHLING, 2002). No entanto, do Holoceno 

médio para o superior, houve uma mudança no clima, passando de um clima quente e seco para 

um clima quente e úmido, o qual proporcionou modificações na vegetação amazônica, atingindo 

os níveis atuais (LEDRU et al., 1998; SIFEDDINE et al., 2001). 

No nordeste do Brasil, um estudo feito com análise de pólen em lagos da região 

semiárida da Bahia (DE OLIVEIRA; BARRETO; SUGUIO, 1999), mostrou que durante o 

Holoceno inferior o clima foi mais úmido e frio, tornando-se progressivamente mais seco durante 

o Holoceno superior. Além disso, estudos feitos no lago do Caço, também demonstram essa 

transição de um período úmido para um período mais seco, principalmente, após 6ka AP, o qual 

indica uma fase de interrupção das condições úmidas para uma fase mais árida (LEDRU et al., 

1998; SIFEDDINE et al., 2003). 

Um aumento considerável na umidade durante o início do Holoceno, no nordeste do Brasil, 

ocorreu durante o período compreendido entre 8 a 8,3ka BP, o qual está associado à 

intensificação das monções de verão da América do Sul (CHENG et al., 2009). Esse evento 

ocorreu devido ao enfraquecimento da circulação meridional do Atlântico, o qual afetou o clima 

no Atlântico Norte, tornando-o mais frio (HOLMES et al., 2011), provocando o deslocamento em 

direção sul da ITCZ e, consequentemente, um aumento da precipitação no nordeste do Brasil. 
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4 ÁREA DE ESTUDO 

A região Nordeste do Brasil está localizada no hemisfério sul, entre as latitudes 1ºS e 18ºS 

e longitudes 35ºW e 47ºW, com uma área uma área de aproximadamente um milhão e quinhentos 

mil de quilômetros quadrados, o que equivale a 18,3% do território brasileiro. A população do 

Nordeste, de acordo com a contagem de população 2007 do IBGE, é de 51.535.782 pessoas 

(SIMÕES; OLIVEIRA, 2010). 

 

 

4.1 CLIMA  

A região Nordeste do Brasil apresenta uma grande variabilidade climática, o qual varia 

desde o clima semiárido no interior da região, com precipitação acumulada inferior a 500 

mm/ano (Fig. 2), até o clima chuvoso, observado principalmente na costa leste da região, com 

precipitação acumulada anual superior a 1500 mm (CHU, 1983).  

No norte da Região Nordeste, a estação chuvosa principal é de fevereiro a maio. No sul e 

sudeste, as chuvas ocorrem principalmente durante o período de novembro a fevereiro e no leste 

a estação chuvosa é de maio a julho. A principal estação chuvosa do NE, incluindo o norte e leste 

da região, responsável por 60% da média anual de precipitação, é de abril a julho. Já a estação 

seca, para a maior parte da região, ocorre de setembro a dezembro (BRAHMANANDA RAO; 

DE LIMA; FRANCHITO, 1993) (Fig.3).  
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Figura 3 - Média de precipitação anual entre 1977 a 2006.  

Fonte: CPRM, 2011. 

 

A precipitação no semiárido da região norte do Nordeste do Brasil, ocorre durante os 

meses de fevereiro a maio devido ao deslocamento da ITCZ para as latitudes mais a sul, afetando 

a distribuição de chuvas no local (POLZIN; HASTENRATH, 2014). O máximo de precipitação 

no sul da região nordeste está associado à penetração de frentes frias vindas do sul que alcançam 

latitudes mais baixas nos meses de novembro a fevereiro. Já na região costeira, o máximo de 

maio a julho está ligado à maior atividade de circulação de brisa que se propagam ao longo da 

costa (MOURA; SHUKLA, 1981). 

A variação sazonal dos ventos na costa está relacionada à posição da alta pressão 

subtropical do Atlântico Sul, o qual começa a se intensificar nas estações frias alcançando o 

máximo em julho. Os ventos na costa do nordeste são de leste/nordeste no começo do ano e de 
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sudeste durante o período de abril a julho, o que coincide com a época chuvosa no leste da região. 

(POLZIN; HASTENRATH, 2014)  

Outro fator que favorece as chuvas na região é a presença do vórtice ciclônico em altos 

níveis, os quais são observados nos meses de setembro a abril, tendo maior frequência em 

janeiro, favorecendo as chuvas no norte e nordeste da região (BRAHMANANDA RAO; DE 

LIMA; FRANCHITO, 1993). 

A costa semiárida é caracterizada por aportes fluviais com pequenas vazões, favorecendo 

a formação de dunas costeiras móveis, além da presença de lagunas e salinas. Esse clima seco 

predominante na região nordeste do Brasil favorece o processo de desertificação ao longo do 

tempo. O mapa abaixo mostra as prováveis regiões em processo de desertificação. 

 

Figura 4 - Mapa das áreas susceptíveis a desertificação. 

Fonte: MMA/UFP, 2007. 

 

4.2 FISIOGRAFIA DA PLATAFORMA CONTINENTAL E TALUDE 

A margem continental brasileira é formado por plataforma, talude, sopé continental, planícies 

abissais e cordilheiras mesoatlântica (Fig.5).  
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Figura 5 - Mapa fisiográfico da plataforma continental e áreas oceânicas adjacentes 

Fonte: PALMA; TAVARES; JECK, 2008. 

 

A plataforma continental na região nordeste possui 100-160 km de distância a partir da 

costa, declividade em torno de 0,1°, e com larguras variando 100 km na costa nordeste até 330 

km, na foz do Rio Amazonas. Entre o Delta do Parnaíba e o Cabo Calcanhar, o relevo da 

plataforma é constituído de superfícies relativamente planas, alternadas com fundos ondulados 

(COUTINHO, 1996).  

O talude continental constitui uma encosta, em geral, estreita, que inclina-se na borda da 

plataforma até a profundidade variável de 2000 e 3200 m, e tem uma declividade média de 4º a 

5°, sendo alguns trecho profundamente escavados (cânions e vales) (SCHOBBENHAUS et al., 

1984). Damuth (1975) mapeou diferentes tipos de eco fácies e as relacionou com as 

características dos sedimentos que compõem o fundo marinho, o qual evidenciou irregularidades 

nos depósitos sedimentares, indicando movimentos em massa. Esse tipo de depósito ocorre no 

segmento do talude inferior compreendido entre Amazonas e Recife. 

GeoB16206-1 
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O talude para o sopé continental é definido por uma nítida diminuição do gradiente de 

inclinação. O sopé continental, cuja transição do talude decorre suavemente a partir do intervalo 

2000 e 4300 m de profundidade junto a base do talude, até cerca de 4000 a 5600m no limite sopé 

fundo da bacia oceânica (COUTINHO, 1996; SCHOBBENHAUS et al., 1984). 

As planícies abissais são áreas de relevo liso e plano, com depósitos distais de correntes de 

turbidez e por sedimentos transportados por sedimento de fundo. Na região norte-nordeste, o 

relevo apresenta-se com pequenas colinas abissais, desenvolvido sobre a superfície plana da 

sequência sedimentar (SCHOBBENHAUS et al., 1984). 

A cordilheira mesoceânica é caracterizada por uma intumescência larga e fraturada que ocupa 

a parte central do oceano, variando de uma profundidade entre 3000 a 4000m, com 100 a 400km 

de largura (DAMUTH, 1975).  

 

4.3 SEDIMENTOLOGIA E RECURSOS MINERAIS 

A feição predominante do litoral nordestino é a Formação Barreiras, o qual possui relevo 

de tabuleiros, datada do período terciário. Arenitos ou rochas de praias (beach rocks) também são 

bastante comuns. Os tabuleiros costeiros da Formação Barreiras, cortados por rios de pequeno 

porte, com o desenvolvimento de planícies costeiras. As barreiras arenosas mostram cristas de 

praia quase sempre remobilizadas pelos fortes e persistentes ventos de NE, responsáveis pelo 

crescimento de campos de dunas (TESSLER; GOYA, 2005). Estes depósitos desenvolvem uma 

superfície plana, dissecada pela drenagem e suavemente inclinada para o oceano, podendo 

alcançar o mar, formando falésias. Ocorrem, ainda, os recifes de arenitos de praia (beach rocks) 

em alinhamentos paralelos à costa, constituindo importantes feições de proteção e modelagem 

para este trecho do litoral (Fig.7). 

Os recursos minerais marinhos podem ser classificados como depósitos superficiais e sub-

superficiais. Os depósitos superficiais encontram-se relacionados com os processos de erosão 

sedimentação e os sub-superfíciais, estão relacionados com as rochas mais profundas e antigas 

(SCHOBBENHAUS et al., 1984). 



47 
 

 
 

O fundo oceânico (depósitos superficiais) se apresenta como vasas terrígenas, constituídas 

de argilas e siltes. Tais fácies podem ser encontradas onde há rios que trazem muito material fino 

ou em áreas de baixa hidrodinâmica. Além disso, são pobres em frações grossas, entretanto, com 

o aumento da profundidade, aumenta a porcentagem de areia no sedimento, ocorrendo um fundo 

com mistura de lama e areia (COUTINHO, 1996; TESSLER; GOYA, 2005) (Fig.6). 

 

Figura 6 - Mapa de sedimentos superficiais da plataforma.  

Fonte: Modificado de DIAS et al., 2004. 

 

Os sedimentos arenosos da plataforma contêm menos que 2% de minerais pesados, 

principalmente ilmenita, rutilo, zircão e monazita. Em algumas áreas, a concentração atinge 

valores superiores a 4 % da fração areia, como, por exemplo, nos sedimentos relíquias dos canais 

ao longo do Rio Amazonas. As reservas totais de minerais pesados, principalmente ilmenita, 

rutilo e zircão, excedem 1,3 x 106 toneladas (COUTINHO, 1996). 

Os depósitos sub-superficiais encontram-se relacionados com os depósitos de 

hidrocarboneto, evaporitos (gipsita-anidrita, sais de potássio e magnésio), enxofre, carvão 
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mineral (SCHOBBENHAUS et al., 1984) entre outros, sendo o petróleo o recurso mineral mais 

economicamente explorado na região (Fig.7). 

 

Figura 7 - Mapa geológico e de recursos minerais do nordeste do Brasil.  

Fonte: Modificado de SCHOBBENHAUS et al., 1984. 

 

4.4 OCEANOGRAFIA DA ÁREA 

4.4.1 Correntes Superficiais 

 As correntes na margem norte-nordeste do Brasil representam um sistema sensível as 

mudanças na termoclina global. Elas proporcionam um diagnóstico sobre a circulação e o clima, 

sendo uma ferramenta chave para o entendimento da comunicação entre as altas e baixas 

latitudes. 

 Ao longo da margem norte-nordeste brasileira fluem três principais correntes 

superficiais: Corrente sul equatorial (CSE), Corrente norte do Brasil (CNB), Contra Corrente 

Norte Equatorial (CCNE). Quando a CSE alcança a plataforma brasileira, ela bifurca-se em CNB 

que flui em direção norte e Corrente do Brasil (CB), que flui em direção sul (RODRIGUES; 

ROTHSTEIN; WIMBUSH, 2007) (Fig.8). A CNB flui ao longo da quebra da plataforma, sobre o 
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talude, predominantemente no sentido noroeste, com velocidades entre 1,0 m/s (NITTROUER et 

al., 1991).  

 A circulação superficial no Atlântico Tropical Oeste é dirigida por ventos alísios de 

sudeste durante o verão e de nordeste no inverno (BRUCE; KERLING; BEATTY, 1985). 

Durante o inverno, os ventos alísios de sudeste enfraquecem, reduzindo a velocidade da CSE. O 

fortalecimento dos ventos alísios SE, durante o verão, aumentam a velocidade da CSE e forçam o 

fluxo da CNB na direção leste da costa (5ºN), aumentando a instabilidade e formando vórtices 

anticiclônicos. Essa retroflexão da CNB é responsável pela formação da CCNE (BRUCE; 

KERLING; BEATTY, 1985) (Fig.8).  

 

 

Figura 8 - Mapa esquemático das principais correntes superficiais que fluem na região. 

 

4.4.2 Principais massas dô§gua 

 As principais massas de água presentes no intervalo de profundidade entre 300 e 2000 m 

são: Água Central do Atlântico Sul (SACW) (300-600m) (ARANTES et al., 2009), Água 

Intermediária Antártica (AIAW ) (600-1000 m), Água Circumpolar Antártica (UCDW) (1000-

1200 m), e Água Profunda do Atlântico Norte (NADW) (1200-2000 m) (STRAMMA; 


































































































































