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RESUMO

O Méaximo Termal Paleoceno-Eoceno (PETM) registra um dos periodos de
aguecimento global mais abrupto do Fanerozodico, fazendo com que a circulacao
oceénica e atmosférica causasse a extincdo foraminifera benténica. Este evento é
caracterizado por um aumento rapido do nivel de mar e principalmente por uma
grande perturbacdo no ciclo do carbono, refletindo em uma grande excursao
negativa em &'C dos depésitos carbonaticos marinhos. Os aumentos de
temperatura impulsionaram o aumento da produtividade primaria e dissolucéo
através da acidificacdo dos oceanos. Apesar do ciclo do carbono ser a base de
todos os outros ciclos biogeoquimicos como o nitrogénio e fosforo, ndo existe
estudos sobre os impactos do evento sobre eles. O objetivo desta dissertacdo é
avaliar tais impactos pela primera vez. Esse trabalho utilizou amostras da Secéo de
Zumaia na Espanha, Europa. O afloramento possui camadas verticalizadas com
alternancia de margas e calcarios margosos, e turbiditos intercalados em finas
camadas, ricas em foraminiferos benténicos, plancténicos e nanofésseis calcéarios. O
trabalho foi realizado com carbonatos pulverizados. A fracdo fina pulverizada foi
usada para a extracdo sequencial do fésforo que separou as fases inorgéanicas e
organcias, com intuito de entender quais foram os controles diagenéticos sobre esse
nutriente limitante. O aumento da matéria organica (MO) e dissolucdo de carbonato
impactou fortemente nas condi¢cdes diagenéticas dos sedimentos marinhos. Estes,
por sua vez, afetaram as taxas de degradacdo da MO e a abundancia de oxigénio
no fundo do mar. A disponibilidade de oxigénio é necesséaria para a formacao de
oxihidréxidos e minerais autigenicos, os quais aprisiona o fosfato derivado da MO. O
decréssimo das concentragdes de P inorganico no inicio do evento indicam
condi¢cdes anoOxicas que desligavam estas vias de soterramento de P, A falta de
oxigénio com condi¢cdes redutoras causou a dissolu¢do do carbonato, liberando P,
favorecendo a biodisponibilidade de fosfato (HPO4*) na coluna de 4gua. O aumento
dessa concentragao de HPO,* biodisponivel, forneceu nutrientes necessarios para
sustentar essa produtividade primaria e a remoc¢do do CO, atmosférico causando o
fim do PETM.

Palavras-chave: Maximo Termal Paleoceno-Eoceno. Geoquimica de oceanos.

Fosforo. Paleoceanografia.



ABSTRACT

The Paleocene-Eocene Thermal Maximum (PETM), one of the most abrupt
periods of global warming of the Phanerozoic, caused shifts in oceanic and
atmospheric circulation and the extinction of the benthic foraminifera. This event is
characterized by a rapid sea-level rise and a large perturbation in the carbon cycle.
This is reflected by a large negative 5'3C excursion in marine carbonates.
Temperature increases boosted the increase of primary productivity and dissolution
through ocean acidification. Although the carbon cycle is the basis of all other
biogeochemical cycles such as nitrogen and phosphorus, there are no studies on
how the PETM impacted them. The objective of this dissertation is to evaluate these
impacts for the first time, focusing on the phosphorus (P) cycle. This work used
samples from the Zumaia Section in Spain, Europe. The outcrop has vertical layers
with alternating marl and limestones, with turbidites interspersed in thin layers, rich in
benthic foraminifera, planktonic and calcareous nanofossils. The work was carried
out with pulverized carbonates. The samples were used for the sequential extraction
of the phosphorus that separated the inorganic and organic phases, in order to
understand the diagenetic controls on this nutrient, which is productivity limiting on
geological timescales. The increase of organic matter (OM) and carbonate
dissolution strongly affected the diagenetic conditions of the marine sediments.
These, in turn, affected the degradation rates of OM and the abundance of oxygen in
the seabed. The availability of oxygen is necessary for the formation of
oxyhydroxides and authigenic minerals, which entrap the phosphate derived from
MO. A fall in organic-P and carbonate content at the event’'s onset suggests that
these P-burial routes were switched off, along with massive carbonate dissolution,
releasing P from the sediment, increasing the bioavailability of phosphate (HPO,%) in
the water column. This provided the nutrients needed to sustain primary productivity
and the removal of atmospheric CO? which eventually lead to an the end of PETM

warming.

Keywords: Paleocene-Eocene Thermal Maximum. Ocean Geochemistry.
Phosphorus. Paleooceanography.
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1 INTRODUCAO

O periodo do Paleoceno exibe uma mudanca climaticas global bem marcada e o
maximo Termal do Paleoceno-Eoceno (PETM), anteriormente chamado de Maximo
Termal tardio Paleoceno - LPTM) foi caracterizado por mudancas climaticas severas.
Este evento foi reconhecido mundialmente no inicio de 1990 e tem sido um foco
paleoclimatico de intensa atracdo desde entdo (Kennett e Stott, 1991; Koch et al,
1992; Rohl et al, 2010; Sluijs et al, 2006; Zachos et al, 1993), tal transicao
Paleoceno-Eoceno registra um dos periodos de aquecimento global mais abrupto do
Phanerozoico, alterando repentinamente a circulagdo oceéanica e atmosférica,
provocando a extincdo da maioria de foraminiferos benténicos, e causando grandes
mudancas sobre os mamiferos terrestres; essa brusca mudanga do clima marcou o
fim do Paleoceno e o comeco do Eoceno, 55,8 Ma, com isso ocasionou diversas
situacdes de desequilibrio ambiental.

Este aumento de temperatura bem documentado foi registrado em um curto
periodo de aquecimento global, causado por um profundo efeito estufa na
atmosfera. Ocasionando uma mudanca nas aguas superficiais do Artico para
possiveis temperaturas médias no verdo de 23 a 24°C e com aumento global de
5°C.

1.1 PALEOCENO-EOCENO, REGISTRO DE AQUECIMENTO GLOBAL (PETM)

O PETM esta ligado a uma grande excursao negativa de isétopo de carbono
(CIE) na ordem de -4 %o em carbonato inorganico, o que marcou um evento de
extincdo foraminifera bentdnica (BEE) e dissolucdo de carbonato de calcio (Thomas,
1990a; Kennett e Stott , 1991; Thomas e Shackleton, 1996; Thomas, 1998; Bains et
ai, 1999;.. Cramer et al, 2003;. Zachos et ai, 2005;. McCarren et ai, 2008). Em
conjunto, estas linhas de evidéncia indicam que quantidades enormes de carbono
empobrecido com *C foram rapidamente liberados no sistema atmosférico —
oceanico (<10 kyr) (Dickens et al, 1995; Kurtz et al, 2003; Svensen et al, 2004;.
Higgins e Schrag, 2006; Storey et al, 2007;. Panchuk et al 2008). h4 um consenso
geral de que o pulso de intensa dissolucdo associado com o PETM foi alimentado

por uma reducdo da concentracdo de ions de carbonato na agua do mar (Dickens et


http://pt.wikipedia.org/wiki/Corrente_marinha
http://pt.wikipedia.org/wiki/Circula%C3%A7%C3%A3o_atmosf%C3%A9rica
http://pt.wikipedia.org/wiki/Extin%C3%A7%C3%A3o
http://pt.wikipedia.org/wiki/Foraminifera
http://pt.wikipedia.org/wiki/Bentos
http://pt.wikipedia.org/wiki/Mam%C3%ADferos
http://pt.wikipedia.org/wiki/Mudan%C3%A7a_do_clima
http://pt.wikipedia.org/wiki/Paleoceno
http://pt.wikipedia.org/wiki/Eoceno
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al., 1997). Esta resposta do tamponamento do pH com a entrada de acido carbénico
resultou em uma lisoclina (profundidade sob a qual a maior parte dos carbonatos
dos sedimentos do solo oceénico se dissolve) de acentuada profundidade
compensando a calcita CCD (Carbonate Compensation Depth ou Calcite
Compensation Depth - profundidade de compensacdo dos carbonatos ou
profundidade de compensacao da calcita), evidenciado por um declinio em calcita
sedimentar na base da maioria dos registros PETM do fundo do mar (Thomas e
Shackleton, 1996; Bralower et al, 1997, 2002; Thomas et al, 1999; Katz et al, 1999;
Zachos et al, 2004;. Colosimo et al, 2006).

A assinatura do PETM em mar profundo estd registrada pela acentuada
transicdo natural desse evento extremo (~170 kyr) (Rohl et al., 2007). A curta
duracédo das condi¢cdes do PETM indicou a ocorréncia de retroalimentacédo negativa
dentro de ciclos biogeoquimicos, fazendo com que fosse aprisionando gases de
efeito estufa, contendo assim o calor e neutralizando a acidificagdo dos oceanos. A
dissolucédo de carbonato no fundo do mar provavelmente proporcionou de forma
rapida, uma significante reducdo de pCO, (pressao parcial de CO, gas carbbnico),
enquanto outros mecanismos de feedback, como aumento da produtividade
biolégica juntamente com a decomposicdo da matéria organica pode ter
desempenhado sua fun¢éo a longo prazo em relacéo ao aprisionamento do carbono.
(Bains et al., 2000; Beerling 2000; Stoll and Bains, 2003; Sluijs et al., 2006).

A duracéo deste periodo de aquecimento ainda ndo € preciso em um intervalo

especifico, mas pode ter durado mais de 200.000 anos (Réhl et al., 2010).

1.2 EXTINCAO FORAMINIFERA

O PETM, registrado por uma grande excursdo negativa global de isotopo
carbono marca o limite de base Paleoceno-Eoceno (PE) (Dupuis et al, 2003;. Aubry
et al., 2007). Embora a causa final e gatilho da CIE estdo em debate, a liberacéo
térmica/barométrica de hidratos de metano ao longo das margens continentais é
uma maneira plausivel para injetar rapidamente grandes quantidades de carbono
empobrecido com 13C no sistema oceano-atmosfera (por exemplo, Dickens et al.,
1997; Dickens, 2011). Outras hipéteses incluem uma rapida liberagdo térmica de

metano a partir de bacias vulcanicas, incéndios de turfeiras ou oxidacdo da matéria
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organica em mares interiores e impacto de um cometa (Svensen et al, 2004, Kurtz et
al, 2003; Higgins e Schrag, 2006) (Deconto et al. , 2012) (Kent et al, 2003; Wright e
Schaller, 2013).

Este aquecimento abrupto foi acoplado com grandes mudancas na evolucao
da biosfera marinha, incluindo a extingdo foraminifera em regiées de mar profundo,
mas € preciso entender que essa grande extingcdo envolveu os foraminiferos
bentdnicos e plantbnicos (Speijer et al, 2012.), e que também existia um volume
consideravel de dinoflagelados (Apectodinium) em lugares de meédias e altas
latitudes (Kelly et al., 1996, Bralower, 2002;. Gibbs et al, 2006a, 2006b;. Schneider et
al, 2013), (Crouch et al, 2001;. Sluijs et al, 2007a), com esse evento houve uma
reorganizacdo das comunidades na plataforma carbonatica em relacdo aos
foraminiferos (Scheibner. et al., 2005; Scheibner e Speijer, 2008). Em comparacao
com a extincdo foraminifera em alto-mar, o efeito evolutivo do PETM nas
comunidades de foraminiferos bentbnicos foi aparentemente menos graves em
configuracbes das camadas de deposicédo sedimentar (Speijer et al., 1996), embora
esses niveis de registro benténico de comunidades foraminiferas ainda nao foi

amplamente documentado em todo o mundo.

1.3 FRACIONAMENTO ISOTOPICO

O fracionamento isotopico refere-se a flutuagdo nas razdes de isGtopos seja
de carbono como oxigénio ou algum isétopo estavel como resultado de processos

bioquimicos naturais, em fungcédo da sua massa atébmica.

1.3.1 Is6topos de Oxigénio - 820

O oxigénio é um elemento que ocorre na natureza predominantemente na
forma do is6topo *°0, de abundancia natural 99,76%. Também existe em pequenas
quantidades como 'O (abundancia 0,04%) e 2O (abundancia 0,2%). O hidrogénio
existe naturalmente na forma de 1H e de 2H (ou deutério — D), de abundancias
99,98% e 0,02%, respectivamente. As moléculas de agua podem ser compostas por
qualquer uma das nove combinacdes possiveis entre esses elementos, no entanto

as moléculas de agua compostas por mais de um isétopo pesado sdo raras e,
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efetivamente, quatro combinacdes isotépicas s&o mais comuns (H,'*0, HDO,H;
160’ H217O).

A quantidade do is6topo 0 em uma amostra é definida como uma razao
entre 1°0 e 80, pois o valor absoluto deste Gltimo ndo tem significado pratico. Como
as diferencas de abundéancia dos isotopos em diferentes amostras sdo muito
pequenas, a concentracdo isotopica é expressa, entdo, CoOmo uma propor¢cao entre a
razdo medida na amostra e a razdo medida em um padrdo de referéncia
internacional (SMOW - Standard Mean Ocean Water, ou mais atualmente, VSMOW

— Viena Standard Mean Ocean Water), segundo a expressao:

5 woamostra = (mof’lao)amostm - (180,’160}%@,-50
{180f160)pad|'ﬁo

Onde 380 amostra € A concentracao isotdpica de 180 na amostra;
(*20/1°0)amostra € @ razdo relativa entre 20 e *°0O na amostra;
(**0/*°0)adrzo € a razéo relativa entre *°0 e *°0 no padréo internacional;

O resultado € apresentado em partes por mil (%o).

A composicao isotopica das aguas naturais abrange uma grande variacao, em
mais de 400%o para o 8 D e 40%o para 820 (Dansgaard, 1964). A composicéo média
dos oceanos é aceita como o padrdo de referéncia para os is6topos de oxigénio e
hidrogénio, de modo que 0 SMOW = 0%o por definicdo (Craig, 1961b).

A tendéncia € que aguas de regides mais frias sejam isotopicamente mais
leves (depletadas) em relagédo a aguas de regides mais quentes. Quando o 6D é
mostrado em um grafico em funcdo do 5'°0, a relacdo é linear em escala global.
Essa relacéo € conhecida como a Linha Global da Agua Meteérica (Global Meteoric
Water Line — GMWL). A GMWL serve de referéncia para a comparacdo entre
diferencas locais em uma mesma 4gua e, assim, permite um estudo de proveniéncia
para aguas subterraneas.

As moléculas de agua com componentes isotépicos pesados (**0, D) tendem
a evaporar com mais dificuldade e condensar com mais facilidade do que as
moléculas de agua com componentes leves (*°O, 'H) e, diferentemente dos seus

equivalentes leves, o0s isOtopos pesados fracionam isotopicamente em cada
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mudanca de estado fisico. Na neve e no gelo, os processos de fracionamento
ocorrem na passagem entre as fases liquido-vapor, e também entre as fases
sélidoliquido e sélido-vapor (Moser & Stichler, 1980). Assim, a evaporacdo de
determinado corpo hidrico resulta em vapor mais empobrecido em D e *¥0 do que a
agua original, enquanto que esta permanece enriquecida nesses is6topos. A
primeira condensacdo a partir de um vapor em equilibrio com o oceano tera a
mesma composi¢cdo que este. Com subsequentes condensagdes, o vapor perde
preferencialmente 0os componentes pesados (Dansgaard, 1964). Um continuo
resfriamento de uma massa de ar gera, entdo, condensados com concentracoes
cada vez menores de HDO e H,'®0, se comparado com a composicao isotépica do
liquido no inicio do processo.

A agua evapora dos oceanos e, devido as correntes de ar, é transportada em
direcdo aos polos. Ao longo desse trajeto o vapor d’agua resfria e precipita,
predominantemente acima dos proprios oceanos e na forma liquida. Outra parte do
vapor é precipitado sobre os continentes, onde se converte em agua de mananciais
hidricos superficiais ou dgua subterranea. O restante atinge as altas latitudes, onde
precipita em forma de neve sobre os mantos de gelo da Groelandia e da Antartica.

Com o avanco do vapor d’dgua oriundo dos oceanos sobre as regides
polares, a diminuicdo da temperatura faz com que as precipitacbes na costa
antartica, por exemplo, sejam isotopicamente mais leves que as precipitacbes na
linha do equador (razdo O'/0O'® menor na costa antartica do que na linha do
equador). Do mesmo modo, com a sucessiva reducéo de temperatura em direcdo ao
centro do continente antartico, a razdo de O*/O'® decresce ainda mais, com a
precipitacdo no Polo Sul geografico sendo muitas vezes mais leve do que a
precipitacdo na costa do continente antartico (Figura 1). O fracionamento isotopico
da agua na natureza é causado por diversos processos. Sob o0 ponto de vista
hidrolégico, a presséo de vapor superior do H, *°0O em comparacéo com as pressées
de vapor de HDO e H, 'O é destacada, pois este fator causa fracionamento em
todos processos de condensacdo e também nos de evaporacdo da &gua na

condicéao liguida (Dansgaard, 1964).
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Figura 1- llustracéo simplificada do fracionamento isotépico para o **0.

O=-15
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Polar
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Fonte: Cuffey e Paterson (2010), adaptado por Sim&es (2012).

O fracionamento isotdpico é afetado por fatores globais como a temperatura
como os valores de 520 refletem a temperatura, esses podem ser utilizados como
um indicador de paleotemperaturas. Através desses dados € possivel observar se
mudancas climaticas ao longo dos ciclos glaciais e interglaciais; também fatores de
distancia da costa ou continentalidade, isto é depois de evaporar dos oceanos, a
agua (em forma de vapor na atmosfera) se movimenta, condensa e retorna a
superficie em forma de chuva, com o0 avanco do vapor d’agua continente adentro,
esse processo de condensacado e precipitacdo se repete diversas vezes, sendo que
em cada precipitacdo ha uma progressiva diminuicdo nas concentracdes de is6topos
pesados no vapor gue persiste; Desse modo, a diminuicdo da razdo isotdpica se
torna uma variavel da distancia da massa de ar em relagdo a costa dando origem ao
efeito da continentalidade; outro fator & a latitude; a latitude & um fator de influéncia
no fracionamento que esta associado a temperatura. Quanto maior a latitude, menor
a incidéncia de energia solar na superficie do planeta. Além disso, ha uma maior
reflexdo dos raios solares nos poélos devido a refletividade do gelo. O resultado
desses fatores é um gradiente de valores de 5'°0 que variam com a latitude.

E importante também considerar os fatores locais como altitude e
sazonalidade que esta associado a temperatura, com o aumento da altitude ha uma

diminuicdo da temperatura, e consequentemente uma reducdo nos valores de 50,
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a sazonalidade por exemplo, durante o verdo, as temperaturas médias sdo mais
elevadas do que durante o inverno, de modo que o 520 das precipitacdes também

sofre modificacdo de uma estacao para outra.

1.3.2 Isétopos Estaveis de Carbono — 8*3C

Segundo Rodrigues e Fauth (2013), O carbono é um dos elementos mais
abundantes na Terra. Possui nUmero atémico 6 e massa atbmica 12. Apresenta dois
is6topos estaveis (**C e *3C) e quatro is6topos instaveis (*°C, **C, *C e *°C). Os
isGtopos estaveis ocorrem nas seguintes proporgoes:

12C : 98.89 % (6 prétons e 6 néutrons)
13C : 1.11 % (6 prétons e 7 néutrons)

A vida ndo existiia sem a presenca do carbono é essencial para a
estruturacdo atdbmica da vida, com esse dados, é possivel fazer modelos sobre o
clima do planeta e permite a oxigenacdo da atmosfera. O ciclo biogeoquimico realiza
a transferéncia de carbono entre a atmosfera, a biosfera terrestre, a hidrosfera e a
litosfera, o que ocorre em diferentes velocidades de transformacéao.

O CO, atmosférico se dissolve com facilidade na &gua, formando o &cido
carbbnico (H,CO3). O acido carbénico, por sua vez, ataca os silicatos constituintes
das rochas produzindo ions bicarbonatos (HCO3"). Estes ions bicarbonatos dissol-
vidos na agua de rios alcancam o mar, onde sdo assimilados pelos animais e
formam sedimentos ap0s a sua morte. O retorno do carbono a atmosfera ocorre por
erupcdes vulcanicas, um processo de longa duracdo que depende dos mecanismos
geoldgicos. Na superficie da Terra, o carbono é encontrado principalmente em
reservatorios oxidados, como carbonatos sedimentares, CO, (diéxido de carbono) e
HCO?* (ion bicarbonato); ou em reservatérios reduzidos, como matéria organica,
combustivel fossil e C nativo (Armstrong & Brasier 2005).

Segundo Hoefs (2004) os principais reservatorios terrestres de carbono séo: a
matéria organica, os carbonatos sedimentares e o0 manto da Terra. Estes
reservatorios possuem caracteristicas isotopicas distintas devido a ocorréncia de
dois tipos de reacdes de fracionamento:

- As reac0Oes de trocas no equilibrio isotdpico dentro do sistema do carbono

inorganico (CO, atmosférico, bicarbonato dissolvido e carbonato sdlido) levam
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a um enriquecimento do '*C em carbonatos (formando reservatérios de

carbonatos sedimentares, oxidados).

- Efeitos isotdpicos cinéticos durante a fotossintese concentram o isétopo leve

2C no material organico sintetizado (formando reservatérios de matéria

organica, reduzidos).

O carbono organico (**C) é engriquecido pelo fracionamento do carbono e o
carbono inorganico (*3C). Em processos biolégicos, quando o carbono inorganico é
usado para formar compostos organicos, o *C reage mais rapidamente do que *3C,
por ter a massa mais leve, e a matéria organica tende a se tornar enriquecida em
12C. De acordo com Hoefs (2004) e Armstrong & Brasier (2005), os carbonatos mari-
nhos sdo isotopicamente pesados e apresentam um valor médio de razdo de 3C
ao redor de 0 %o (variavel entre 1 e 3 %o); enquanto a matéria organica é
isotopicamente leve com um valor médio de razdo de 3*°C ao redor de -25 %o (entre
-19 e -38 %o0). Conforme os autores citados, a matéria organica viva tem razéo de
5'3C fortemente negativo (entre -8 e -30 %o), porque os autotréficos utilizam o **C na
fotossintese. Os carbonatos n&o-marinhos possuem valores de razédo de 5*3C entre
1 e -18 %o (Armstrong & Brasier 2005) (Figura 2).

O fracionamento dos valores de 5™C entre o ar e a agua é sensivel as
variacbes da temperatura (Wefer et al. 1999). Desta forma, baixas temperaturas
resultam em grande fracionamento. Consequentemente, aguas superficiais frias
apresentam uma propensao para altos valores de 3'3C, exceto em &areas de misturas
com &guas profundas (regides de ressurgéncia e de altas latitudes). Segundo
Rodrigues e Fauth (2013) a fotossintese enriquece a superficie da agua em °C
quando comparada com &aguas subsuperficiais profundas e frias, pois utiliza o **C
preferencialmente na formacdo da matéria organica. Os nutrientes que séao
estocados na zona fotica a partir da subsuperficie da agua chegam junto com o
excesso de *2C, o qual é liberado da matéria organica com os nutrientes, caindo
dentro da termoclina (zona de variagao brusca de temperatura que ocorre abaixo da
camada superficial da agua oceanos e lagos, situados em baixas e médias
latitudes).

De acordo com Rodrigues e Fauth (2013) os principais processos superficiais
que explicam o fracionamento dos valores de &°C em carbonatos marinhos e
lacustres sdo: 1) a produtividade da agua superficial, que remove o *2C resultando

em um valor de 5**C mais positivo; 2) a oxidacdo biolégica devido a respiracdo da
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matéria organica dentro d’agua e sobre o assoalho oceénico, resultando no retorno
do C para a coluna d’agua e um valor da razdo 5*C mais negativo; 3) a
recirculacdo e mistura trazendo para a superficie o **C; 4) os efeitos do micro
habitat; 5) as jazidas de carbono formadas devido a elevacdo da produtividade pri-
maria, aumento de aguas estagnadas e elevacdo das taxas de acumulacdo de
sedimentos e que resultam no aumento do valor da razdo 5**C no sistema oceano-
atmosfera; 6) o efeito vital, que é a influéncia dos efeitos metabdlicos de muitas
espécies sobre a precipitacdo do carbonato; e 7) a diagénese, pois alguns fluidos
diagenéticos tendem a capturar o *C e assim tornam o valor da razdo 5C

suavemente mais negativa (Armstrong & Brasier 2005).

Figura 2- Valores médios de 8"°C na natureza. Valores em PDB.

vulcao:
513C =-5 %o
CO, atmosférico
8"C = -T%o
(maior razéo de *C) plantas _
terrestres:
8"°C = -26%o

(relacéo enriquecida em “C)

planténicos: 3"C = 2 %o

(relagoes enri ueadas em “C)
benténicos: &' 1

Fonte: Rodrigues B.G., Fauth G. (2013).
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1.3.2.1 Is6topos Estaveis de Carbono em Sedimentos Marinhos e suas Carapagas
Carbonaticas

Em carbonatos marinhos e carapacas os valores das razdes do 3'3C
carbonéticas refletem uma combinacdo de produtividade oceénica, circulacdo do
oceano e conteudo relativo do carbono contido no carbonato, enquanto os valores
das razées de 3'3C na matéria organica refletem a produtividade no oceano, o CO,
na superficie da agua e a proveniéncia continental do material (Maslin & Swann
2006).

Segundo Rodrigues e Fauth (2013), Os carbonatos de ambientes marinhos
terdo valores da razdo dC mais positivos (ricos em **C) em periodos de alta
produtividade organica e de temperaturas amenas. Nos episédios de transgressfes
marinhas e inundagfes de extensas plataformas carbonaticas, ocorrem as melhores
condicBes de preservacéo da matéria organica (rica em *2C) retida em camadas ou
lentes de folhelhos entre carbonatos. Desta forma, durante periodos de anoxia séao
depositados folhelhos de ambientes marinhos com valores da razdo de 5*3C mais
negativos. Este empobrecimento se deve & alta concentracéo de *C no ambiente.

E possivel que os valores de 82C em carapacas carbondticas sejam
utilizados como rastreadores de paleocirculacdo de aguas profundas, o que é feito
com a comparacao de amostras de diferentes locais, com a mesma paleoprofundi-
dade, reconstruindo o caminho percorrido pelas dguas. E que esses valores também
permite identificar eventos anéxicos e hipoxicos de aguas de fundo.

1.4 CICLO BIOGEOQUIMICO DO FOSFORO

O fésforo € um nutriente essencial para todas as formas de vida. E um agente
essencial nas reagfes bioquimicas fundamentais (Westheimer, 1987) envolvendo
material genético (DNA, RNA) e transferéncia de energia (ATP), e fornece a
estrutura dos organismos através das membranas (fosfolipidios) e 0sso
(hidroxiapatita biomineral). organismos fotossintéticos utilizam fosforo, carbono e
outros nutrientes dissolvidos sendo essenciais para construir os tecidos usando a

energia do Sol e gerando produtividade biolégica da qual depende da disponibilidade
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de fosforo para estes organismos simples que constituem a base da cadeia
alimentar em ambos os sistemas terrestres e aquaticos. Bieleski e Ferguson (1983),
e Cembella et al (1984a, 1984Db).

O fésforo esta aprisionado nas rochas, solos e sedimentos, ele nédo esta
diretamente disponivel para os organismos. A disponibilidade ocorre através de
uma conversdo de formas indisponiveis para ortofosfato dissolvido, através de
reacdes geoquimicas e bioquimicas em varios estagios no ciclo de fosforo global;
por conta das limitacbes de disponibilidade de P que geralmente é reciclado em
graus diferentes nos ecossistemas, dependendo do clima, tipo de solo e nivel desse
ecossistema. A libertacdo de P a partir de dissolucdo de apatita € um controle
principal sobre a produtividade do ecossistema (Cole et al., 1977, Tiessen et al.
1984, Roberts et al., 1985, Crews et al., 1995, Vitousek et al., 1997, Schlesinger et
al. 1998 ), que por sua vez é critica para saldos de carbono terrestres (por exemplo,
Kump e Beco 1994, Adams, 1995). Além disso, o desgaste de P a partir do sistema
terrestre e transporte por rios é a unica fonte apreciavel de P para os oceanos. Em
escalas de tempo mais longos, este fornecimento de P também limita a quantidade
total de producéo primaria no oceano.

O ciclo global do fosforo € representado por 4 processos : (i) levantamento
tectdnico e exposicdo de rochas que contém fésforo através de eroséo; (li) a eroséo
fisica e intemperismo quimico de rochas produtoras de solos que vao fornecer
fésforo dissolvido para os rios; (lii) o transporte fluvial de fosforo para lagos e para o
oceano; e (iv) a sedimentacdo de fésforo associada a matéria organica (Figura 3)
Este capitulo comeca com uma breve visdo geral dos varios componentes do ciclo
global do fosforo. Estimativas da massa de reservatérios importantes de fésforo,
taxas de transporte (fluxo) entre reservatorios, e tempos de permanéncia sao dadas
na Tabela 1. Como € evidente a partir das grandes incertezas associadas a essas
estimativas de tamanho do reservatorio e fluxo, muitos aspectos do fosforo mundial
Seguindo a descri¢do, varios aspectos do ciclo do fésforo global serd examinado
com mais profundidade, incluindo uma discusséo sobre as questdes de investigagao

mais atuais, nunca antes estudadas.



Tabela 1 Fluxos entre os principais reservatorios de fosforo.
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Tipo de fluxo Concentragao do
fluxo (moles P x
1012 yr-l)
Rochas / sedimentos solos (erosao / 0.645
desgaste,acumulag¢éo no solo)
Solos -rochas / sedimentos (soterramento profundo, 0.301-0.603
litificac&o)
Solos - biota terrestre 2.03-6.45
Biota da terra —solos 2.03-6.45
Solo - superficie do oceano (Rio - fluxo de P total 0.032-0.058
dissolvido )
Solo - superficie do oceano (Rio- fluxo de particulas 0.59-0.65
de P)
Superficie do oceano - biota oceanica 19.35-35
Biota oceanica - superficie do oceano 19.35-35
Biota oceanica - mar profundo 1.13-1.35
Superficie do oceano - mar profundo (subsidéncia) 0.581
Em alto mar - superficie do oceano (ressurgéncia) 1.87
Superficie do oceano - terra (pesca) 0.01
P disponivel - terra (solo) 0.39-0.45
Terra (solo) —atmosfera 0.14
Atmosfera - terra (solo) 0.1
Superficie do oceano — atmosfera 0.01
Atmosfera - superficie do oceano 0.02-0.05
Acumulacédo de sedimentos marinhos (total) 0.265-0.280
Sedimentos continentais de margem oceanica — 0.150-0.223
soterrados
Sedimentos abissais (aguas profundas) - soterrados 0.042-0.130
sedimentos costeiros - aguas costeiras 0.51-0.84
(remineralizacéo, fluxo benténico)
Sedimentos abissais - mar profundo 0.41

(remineralizacao, fluxo bentdnico)

Fonte: modificado de Ruttenberg (2007)

Assim, entender os controles de intemperismo de rochas que dispéem de P, e

o transporte para o0 oceano é importante para modelos de mudanca climatica global.

E necessario entender os balancos de massa de P global, de acordo com a ciclagem

desse nutriente e a profundidade quando esta sendo referido aos oceanos, incluindo

a dindmica dos ecossistemas e o desenvolvimento do solo, o controle de oxigénio, P

em carbonatos, ciclagem deste P em margens continentais, e o papel que

desempenha P no controle da produtividade primaria no oceano em escalas de
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tempo Cenozdicas, para com isso alimentar modelos e projecdes de controles
climaticos globais.

E importante entender que os minerais como a apatita, € fonte priméaria do P
vindas através do intemperismo de rochas , variam muito na composicdo quimica e
estrutural e pode formar em rochas igneas, metamorficas, sedimentares e ambientes
biogénicos. Todos os minerais de apatita contem altas concentracfes de fosfato
ligados por céations de Ca?* para formar uma estrutura hexagonal (McClellan e Lehr
1969, Hughes e Rakovan). Amplamente presente como mineral acessorio em
rochas igneas e metamorficas ricas em calcio. Também ocorre como um mineral
detritico ou diagénético em rochas sedimentares e € um componente essencial dos
depdsitos de fosforita, € um mineral acessoério que aparece como cristais minusculos

euédricos associados com minerais ferromagnesianos.

Figura 3 - Ciclo do fésforo dissolvido, mostrando reservatérios (em Tg P) e fluxos (indicado por setas,
em Tg P / ano) no balangco de massas e P.
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Fonte: Gabriel M. Filippelli (2002).

1.4.1 O Ciclo do Fosforo no Continente

Em sistemas terrestres o fosforo se encontra armazenado em rochas, solos e
organismos vivos (biomassa). Intemperismo de rocha continental é a principal fonte

de fésforo para os solos do qual € absorvido pela vegetagdo continental; na

atmosférica é relativamente sem importancia.
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Segundo Ruttenberg (2007) O fésforo ocorre nas rochas a partir do processo
dissolucéo de minerais que contém fosforo tais como apatita (Caio (PO4)s (OH, F, CI)
2), reacdes quimicas ocorrem devido a exposicdo desse mineral fazendo com que
através da umidade naturalmente produzam acidos derivados principalmente da
atividade microbiana. Fosfato solubilizados durante a eroséo, ficam disponiveis para
absorcdo através de plantas terrestres, e é retornado para o solo através de sua
degradacéo .

A solucdo de fosfato no solo € mantida em camadas mais inferiores
(horizontes) como resultado da adsorcdo de P por varios constituintes no solo, do
ferro e 6xidos e hidroxidos de aluminio. Adsor¢cdo do P é considerado o processo
mais importante de controle da biodisponibilidade desse nutriente no solo (Lajtha e
Harrison, 1995). As plantas tém diferentes estratégias para a obtencéo do P, apesar
de baixas concentragdes da solugéo do solo. Por exemplo, algumas plantas podem
aumentar o volume da raiz e a area de superficie para otimizar o potencial de
adsorcao. Alternativamente, as raizes das plantas e / ou fungos associados podem
produzir compostos quelantes que solubilizam ferro férrico, aluminio e fésforo ligado
a célcio, produzem também enzimas e / ou acidos no entorno da raiz, para
solubilizar fosfato (Lajtha e Harrison, 1995).

Em solos extremamente inférteis (por exemplo, nas florestas tropicais) a
reciclagem do P é tao eficiente que o solo superficial contém praticamente nenhum
fésforo; tudo é armazenado em biomassa (por exemplo, Vitousek et al., 1997) e
ocorrem muitas mudancas sistematicas na forma do montante total e quimica de
fésforo durante o desenvolvimento do solo. Nos estagios iniciais, fosforo esta
presente principalmente como minerais primarios, como a apatita. Em solos de fase
intermédia, o reservatorio de apatita primaria € diminuida, em fase menos sollvel,
esta presente em minerais secundarios e como P- organico que ja comeca a compor
uma fragdo crescente de fosforo no solo. No final de desenvolvimento do solo, o

fésforo é dividido principalmente entre os minerais refratarios e P-organico-P.
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1.4.2 Transporte de Fésforo provenientes de Continentes para o Oceano

s

Segundo Ruttenberg (2007) o fésforo na zona costeira é transferido do
continente para o reservatorio oceanico principalmente por rios e deriva de rochas e
solos continentais retrabalhados. A deposicdo de aerossoéis atmosféricos em um
fluxo menor e o escoamento de aguas subterraneas para o oceano torna-se um
fluxo potencialmente importante, mas pouco documentado.

O fosforo encontrado nessa zona costeira € o P-particulado (associado a
particulas). A maioria das estimativas, mais de 90% dos fésforo entregue pelos rios
para o oceano € quase totalmente particulado; fosforo dissolvido em rios ocorre em
ambas as formas inorganicas e organicas. Os dados escassos sobre P organico
dissolvido sugerem que ele pode ser responsavel por 50% ou mais dos dissolvidos
na costa (Meybeck, 1982). A forma quimica de fosforo associado com particulas na
costa é variavel e depende da geologia da bacia de drenagem, a extensao de
desgaste do substrato, e da natureza do proprio rio. Os dados disponiveis sugerem
que, 20-40% de fésforo no material particulado em suspensédo é organico; formas
inorganicas sao principalmente oxihidréxidos de ferro e apatita (Lucotte e
D'Anglejan, 1983; Lebo, 1991; Berner e Rao, 1994; Ruttenberg e Canfield, 1994).
Hidr de aluminio e argilas também podem ser portadores significativos de fésforo
(Lebo, 1991).

O caminho com que esse nutriente entra nos oceanos através dos rios é bem
variavel, fésforo dissolvido em estuarios na interface continente-oceano
normalmente exibe comportamento ndo conservativo. Esses desvios podem gerar
mistura de aguas de diferentes composicOes que pode ocorrer, por vezes mudando
sazonalmente dentro do mesmo estuario (Froelich et al, 1982; Fox et al, 1985, 1986,
1987). Remocao liquida de fosforo em estuérios é tipicamente conduzida por
floculacdo de complexos de ferro e absorgéo biolégica (Sholkovitz et al, 1978; Fox.,
1990).

A liberacéo liquida de P € devido a uma combinacéo de dissociacao a partir
de particulas de &gua doce que entrem em aguas marinhas com alta resisténcia
ibnica e fluxo de fésforo diageneticamente mobilizados por sedimentos benténicos
(Chase e Sayles, 1980; Nixon, 1981; Nixon e Pilson, 1984; Fox et al, 1986;. Berner e
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Rao, 1994; Chambers et ai, 1995;. Conley et ai, 1995). Estimativas precisas de fluxo
de P biodisponivel na costa para o oceano deve levar em conta, além de formas
dissolvidas, a fracdo de P particulado que ira ser incorporado a solucdo ao entrar no

oceano.

1.4.3 O Ciclo de Fé6sforo Marinho

Segundo Ruttenberg (2007) o Fosforo em sua forma mais simples, ortofosfato
dissolvido, é ocupado por organismos fotossintéticos na base da cadeia alimentar
marinha. O ciclo do fésforo marinho (P) esta ligado ao carbono marinho (C) e o ciclo
de nitrogénio (N) através da fixacdo desses elementos de forma fotossintética por
parte das plantas marinhas microscopicas flutuantes, ou fitoplancton, que formam a
base da cadeia alimentar marinha. No trabalho de Alfred Redfield (1958; Redfield et
ai, 1963), foi reconhecido que o fitoplancton marinho, em média, tém uma propor¢ao
de C: N: P em termos de concentracdo molar de 106C: 16N: 1P; Esta propor¢cao
pode variar devido a fatores como a disponibilidade de nutrientes e estado
nutricional do fitoplancton, mas a consisténcia relativa dessa relacdo é
impressionante. Além disso, Redfield (1958, 1965) e Redfield et al. (1963) apontam
para que a relacdo de C:N:P inorgéanico dissolvido na dgua do mar (como HCO7; ,
NO73 , HPO,%) é de 1.000: 15: 1, quando comparada com a média oceanica de
fitoplancton C: N: P, sugere que a limitacdo de fitoplancton marinho esta preparada
em estreita colaboracédo entre N e P-limitagdo. Quando se esgota o fosfato, no
entanto, os organismos podem utilizar formas mais complexas, convertendo-os em
ortofosfato através de reacfes enzimaticas e microbiolégicas; o mesmo é verdadeiro
para o nitrogénio. Assim, o que a formulacdo simples, de Redfield é que essa
relacdo e o papel dos nutrientes organicos dissolvidos € bem mais complexo em
relacdo a produtividade biolégica marinha. No oceano aberto mais fosforo associado
a particulas biogénicas é reciclado dentro da coluna de agua superficial.

A remocao eficiente de fosfato a partir de aguas superficiais por fotossintese
combinada com acumulagdo em profundidade devido a respiragdo, resultam em
produtividades biogénica oceanica classica e perfil nutricional. A acumulacao
progressiva de fosfato derivados de respiracdo em profundidade ao longo da

trajetoria de circulacdo de aguas profundas resulta em concentracées de fosfato
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mais elevadas em &guas profundas do Oceano Pacifico, do que no no Atlantico

devido a ser a fonte originaria dessas aguas profundas. (Figura 4)
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Fonte: Ruttenberg (2007).

O Unico meio de remocao de fésforo a partir dos oceanos € através dos
sedimentos marinhos (Froelich et al, 1982;. Ruttenberg, 1993; Delaney, 1998). O
fluxo de P na plataforma é maior que no talude onde a quantidade desse fluxo é
menor e vai diminuindo para o fundo do mar , isso se da por varias razées. As
aguas costeiras recebem mais nutrientes dos continentes vindo dos rios (incluindo P,
N, Si, Fe), que estimulam altas taxas de produtividade primaria em relacéo ao fundo
do mar, e resulta em um fluxo maior de matéria organica para sedimentos da
margem continental.

A matéria organica € um importante transportador primario de fésforo para
sedimentos marinhos. Devido a coluna de agua mais rasa em aguas costeiras, O

maior fluxo de P-organico marinho em sedimentos de margem € acompanhada por
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um fluxo terrigeno com alta taxa de sedimentacdo de particulas de fosforo
(organicos e inorganicos), e superior em geral (Filippelli, 1997a, b). Esses fatores se
combinam para aumentar a retencéo de fésforo em sedimentos. Durante a alta do
nivel do mar o reservatorio sedimentar de fosforo nas margens continentais se
expande, aumentando a remocéo de P, diminuindo assim o tempo de permanéncia
de P oceanico (Ruttenberg, 1993). Plataforma terrigena que contém o P sera
dominada por sedimentos hemipelagicos e em regifes abissais por pelagicos , com
distribuicdo de P distintas.

Embora ambos séo dominados por Ca-P autigenicos (P auwig € na maioria das
vezes apatita autigenica), este reservatorio compreende uma fragdo maior de fésforo
total dos sedimentos pelagicos. O fésforo remanescente em sedimentos
hemipelagicos é repartido entre ferro férrico ligado a P (P, principalmente
oxihidroxidos), apatita detrital (P qer) € P — orgéanico (Porg); em sedimentos pelagicos
apatita detrital ndo € importante, a maioria provavelmente devido ao transporte
limitado deste mineral pesado. Certos ambientes costeiros caracterizados por
guebras bruscas na costa a produtividade biolégica assim como a ressurgéncia € de
aporte terrigeno, e sao enriquecidas em apatita autigenica; estes sdo os depoésitos
de fosforita primaria.

Um processo Unico a contribuir para o reservatorio sedimentar pelagico de
Fe-P é a remocdo através da adsorcdo do fosfato em oxihidroxidos férricos na
dorsal meso oceanica (MOR) sistemas hidrotérmicos (por exemplo, Trigo et al.,
1996). Mobilizacdo sedimentar de fosforo dissolvido pela atividade microbiana
durante a diagenese que favorece o acumulo de fosfato em aguas capilares,
promovendo o fluxo de fosfato (bentbnico) para aguas de fundo ou incorporacdo em
minerais autigénicos secundarios. O fluxo benténico combinado a partir de
sedimentos costeiros e abissais € estimado para ultrapassar o fluxo de P total que
vem dos rios para 0 oceano.

A reprecipitacdo de fésforo através da diagénese € mobilizado em fases
secundarias, 0 que aumenta significativamente a eficiéncia do soterramento de
fésforo, impedindo retorno do fosfato para a coluna de agua. Ambos 0s processos
impactam o ciclo marinho do fésforo, afetando o potencial de produtividade primaria

das &guas superficiais.
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1.4.4 Diagénese e Soterramento de Fésforo em Sedimentos Marinhos

E importante entender que as fontes de fosforo particulado para o fundo do
mar incluem material detritico inorganico e organico transportados pelos rios para o
oceano, material biogénico produzido na coluna de agua marinha que se deposita no
fundo do mar, e poeira atmosférica composta de material particulado que é
arrastada para o fundo do mar. Uma vez na interface sedimento-agua, as fases de
fosfororefratarios, tais como apatitas detriticas e outros minerais cristalinos
refratarios contendo P, sdo simplesmente soterrados; as particulas que sdo reativas
no ambiente diagenético estdo sujeitos a uma série de processos bioquimicos que
afetam a extensdo em que eles sao retidos no sedimento, e a forma em que eles
sdo, em ultima analise soterrados, tornando-se parte da camada sedimentar.

Estes processos incluem a reparticdo microbiana de fosforo organico e
producéo de fésforo inorganico e organico dissolvidos, onde a captacdo de fosfato
ocorre por meio de adsorcdo, e durante a formacdo de minerais de fosfato
secundarias (os chamados minerais autigénicos, porque eles formam no lugar)
ocorre através da absorcdo de fosfato durante a chegada de fluxo bentdnico de
fosforo dissolvido a partir de sedimentos de &guas de fundo (Figura 5). Segundo
Ruttenberg 2007.

O fosforo é um nutriente essencial, processos que controlam a extensdo da
retencdo de P contra o lancamento de P em sedimentos sdo importantes
reguladores da ciclagem biolégica e, portanto, pode com isso afetar o funcionamento
do ciclo global do carbono. Este efeito pode manifestar-se em prazos curtos, onde
as fases de particulas reativas que libera o fésforo apds a deposi¢éo voltando para a
coluna de agua onde se encontra disponivel para a absorcéo biologica. Em prazos
mais longos geoldgicos, a forma final em que o fésforo sera encontrado e vai definir
a susceptibilidade ao intemperismo, uma vez que € elevado 0 regime de
intemperismo, e, portanto, estara sendo processado e biodisponivel para o proximo
ciclo tectdnico. Estas ligacdes entre diagénese precoce de fésforo, produtividade
biolégica no oceano global, e o ciclo global do carbono, tém sido a motivacao para
muitos trabalhos recentes sobre a biogeoquimica de fésforo nos oceanos. Fosforo
organico (Porg) € 0 principal vetor da entrega de fésforo para sedimentos marinhos, e

constitui uma fracdo importante (25-30%) do total de fosforo depositado em
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sedimentos marinhos (Froelich et al, 1982;. Ruttenberg, 1993; Colman e Holanda ,

2000). Apesar de sua importancia para o total de fosforo sedimentar marinho.

Figura 5 - Processos importantes durante transformagfes diagenéticas no inicio do ciclo do fésforo
em sedimentos marinhos; as fontes de fosforo para a interface sedimento-agua incluem fésforo
aloctones vindas de rio sendo esse fésforo inorgénicos e organicos, e autéctones sendo fésforo

biogénico formados através da fotossintese.
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Uma vez entregue a interface sedimento-agua, fosforo organico esta sujeito a
desagregacdo. através da respiracdo microbiana, um processo muitas vezes
chamado "mineralizacdo" porque ele transforma matéria organica em material

inorganicos, constituintes "minerais”, tais como fosfato, nitrato, e dioxido de carbono
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(fésforo organico dissolvido, nitrogénio e carbono, também s&o produtos de
respiracéo, embora estes produtos ndo sdo mostrados).

Uma equacao representante para a respiracdo aerobica € dado como um
exemplo figura 17. Todas as reacdes de respiracdo resultam numa acumulacdo de
fosfato e outros componentes de &guas capilares encontradas nos poros nos
sedimentos, Berner (1980). Outra importante fonte de fosfato nesses poros onde se
encontra agua, que nao estad representada neste desenho esquematico, € a
liberacdo de fosfato dissolvido de oxihidroxidos de Fe quando estas fases séo
enterrados em zonas subodxicas e andxicas no sedimento. Uma vez liberada nessas
aguas, o fosfato pode escapar dos sedimentos através de transporte e voltar a ficar
em suspensdo, ou entrar em fluxos bentbnicos. Um processo importante para a
retencdo de fosfato nos poros dentro de sedimentos é a formacdo de minerais
autigenicos secundarios. (Laarkamp, 2000).

O principal desafio analitico no que se refere aos reservatérios de P é que
apenas uma pequena fracdo de fésforo organico sedimentar podem ser separados
em compostos de fosforo organicos individuais para a identificacdo e analise; o
volume do reservatorio (na maioria dos casos mais de 90%) estd intimamente
associada com a alta massa molecular (HMW) de matéria organica em massa
(Laarkamp, 2000), e € inacessivel para a maioria das metodologias de analise
existentes.

Uma das perguntas mais intrigantes e persistentes, relativas aos reservatorios
de P orgéanico € o seguinte: Tendo em vista que a ultima fonte de fésforo organico
para sedimentos marinhos é os bioquimicos fésforo contidos dentro dos tecidos de
plantas e animais, e que estes compostos bioquimicos sdo compostos que fornecem
alta energia que, presumivelmente acaba com a morte do organismo, como é que
quantidades significativas de fosforo organico persistem em grandes profundidades,
estando soterrados? (Filippelli e Delaney, 1996; Delaney e Anderson, 1997,
Tamburini et al, 2003; Ingall et al., 1993) .

Qual o mecanismo pelo qual estes compostos séo preservadas? Persisténcia
de fosforo organico em sedimentos marinhos em grandes profundidades, alguns
registros geologicos explica em um niumero de maneiras, incluindo, (i) a preservagao
preferencial de compostos de fésforo orgénicos inerentemente refratarios tais como

fosfatos de inositol (Froelich et al, 1982;. Ingall e Van Cappellen, 1990; Suzumura e
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Kamatami, 1995), e (ii) presenca de biomassa bacteriana ou compostos derivados
(Froelich et al, 1982;. Ingall e Van Cappellen, 1990; Ruttenberg e Goni, 1997a).

Menos frequentemente, os estudos tém sido realizados para quantificar um
pequeno numero de compostos (e.g., ATP, DNA, fosfolipideos) dentro de
sedimentos marinhos (crave et al, 1986;. Harvey et al, 1986;. White et al, 1979),
Suzumura e Kamatani (1995) prosseguido um estudo sobre o destino de fosfatos de
inositol nos sedimentos, outra classe especifica de compostos que podem ser
isolados e quantificados, com diferente objetivo de avaliar se estes compostos Porg
terrestres pode ser refratario no ambiente marinho . Seus resultados sugerem que
estes compostos sdao em menor quantidade do Porg total em sedimentos marinhos,
e que eles sdo vulneraveis a degradacdo microbiana durante o inicio destes
depdsitos, eles tém duas caracteristicas principais: alta matéria organica marinha (e,
portanto, Pog) fluxo de sedimento detritico baixo. Encontram-se nas margens
orientais dos oceanos, onde ocorre a ressurgéncia de aguas profundas ricas em
nutrientes e que sustenta uma comunidade biologica altamente produtivel nas aguas
de superficie, que por sua vez fornece uma rica fonte de matéria organica, e, assim,
organicamente fosforo ligado, a sedimentos subjacentes.

Esses dois fatores predispdem os sedimentos para a formacdo e
concentracdo do CFA (carbonato autigenico de fluorapatita) aos elevados niveis
necessarios para a formacédo de um depdésito de fosforita (Baturin, 1983; de Cook e
McElhinny, 1979; Bentor, 1980; Kolodny, 1981; Burnett et al, 1983;. Fo’limi, 1995)

Segundo Ruttenberg (2007) Um esquema da ciclagem acoplada de ferro e
fésforo, e a ligacdo proposta para CFA durante o inicio de diagénese, mostra a
sequéncia de eventos e a sua distribuicao relativa as diferentes zonas redox dentro
de um sedimento (Figura 6). O flior é também eliminado formado oxihidroxidos de
ferro (Ruttenberg e Canfield, 1988), e, assim, o ciclo redox do ferro em sedimentos
atua como um mecanismo de concentracao para estes substituintes de CFA que,
quando sai da &agua apdés a reducdo do substrato oxi-hidroxido de ferro em
profundidade, fornecer um pico de fosfato e fluoreto, que podem ser instrumentais
para desencadear a formacdo de CFA (Heggie et al, 1990;. Ruttenberg e Berner,
1993;. Jarvis et al, 1994; Reimers et al, 1996;. Slomp et al, 1996a).
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Figura 6 - Diagrama esquematico dos ciclos de ferro e de fosfato acoplados durante o inicio da
diagénese dos sedimentos marinhos. Os circulos ovais cinzentos claros representam fases soélidas,
setas pretas sdo fluxos de fase solida. setas negras indicam Whiteoutlined reaccdes, as setas
brancas sao as vias de difusdo de oxido e hidroxido de Fe (FeOOH) onde precipitou na coluna de
agua, e na interfase da agua o fosfato (PO4 3-) e um pouco de fluoreto de (F-) a partir da agua do
mar.

Seawater

Fonte: Ruttenberg (2007).

Durante essa mistura e soterramento quimico a respiragcdo microbiana de
matéria organica utiliza uma sequéncia de receptores de elétrons por ordem
decrescente de vantagem termodinamica. O oxigénio é utilizado em primeiro lugar,
seguido de nitrato e nitrito, manganés, hidroxidos de Fe, e sulfato. O fosfato é
liberado para as aguas através da decomposicdo da matéria organica, reducdo da
dissolucdo de FeOOH liberando Fe?, PO, 3, e F, resultando em aumento das
concentracdes destes ions em aguas do mar; fosfato em excesso difunde-se para a
interface agua - sedimento, onde s&do reabsorvidos pelo FeOOH. ferro ferroso
(Fe?") difunde-se ambas para baixo, para ser precipitadas com sulfeto FeS na zona
anoxica dos sedimentos, e para cima para ser re-oxidado na zona oxicas , onde é
re-precipitado como FeOOH. O ciclo redox do Fe fornece um meio eficaz de
aprisionamento dos fosfato nos sedimentos, e pode promover a precipitacdo de CFA
(Jarvis et al., 1994).
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A formacdo do CFA autigénico € um fenbmeno generalizado nos oceanos
(Figura 7). Como mencionado anteriormente, na maioria das areas das margens
continentais e em ambientes pelagicos, deteccdo de CFA autigénico contra uma
grande carga de sedimentos detriticosl ndo pode ser realizado por meio de analise
mineraldgica direta por DRX ou SEM, os métodos convencionais utilizados para a
sua deteccdo e quantificacdo, em depodsitos de fosforita (Schuffert et al, 1990;.
Schuffert et al, 1994;. Baturin, 2000). Esses estudos durante a década de 1990 que
documentaram CFA em sedimentos nos depodsitos de fosforita usando o método
SEDEX (Ruttenberg, 1992), um método de extracdo sequencial desenhado
expressamente para quantificar CFA e distinguir as fontes sendo detritos de rochas
igneas ou apatitas metamorficas.

O método SEDEX (Ruttenberg, 1992) € um método de passos multiplos,
seletiva de extracdo sequencial que quantifica separadamente cinco reservatérios de
fosforo sedimentares distintos com base na sua reatividade quimica de uma
sequéncia de solventes: (I) fracamente absorvidos, ou fosforo trocavel, (li) fésforo-
férrico em ferro ligado, (iii) carbonato de fluorapatita autigenico , hidroxiapatita
biogénicas, além de fosforo ligado a CaCOs;, (iv) apatita detritica, (v) de fésforo
organico O método foi padronizado para aplicagdo em sedimentos marinhos que
utilizam para as fases de fésforo marinhos.

A caracteristica mais saliente do esquema de SEDEX é a capacidade de
quantificar separadamente authigenic CFA como distinta de rochas igneas detrital e
apatita metamorfica, Um dos resultados mais importantes da aplicacdo do método
de SEDEX em estudos de diagénese precoce de fosforo em sedimentos marinhos
tem sido a identificacdo de formacédo de disseminados CFA no mundo (Figura 19) .
Este achado é importante porque exige uma revisdo do pensamento sobre o papel
da fosfogenese e fosforitos nos oceanos. Ou seja, ndo had nada Unico sobre o
ambiente de fosrmacéo de fosforita classica que diz respeito a sua formacdo de
CFA autigenico; tais condi¢des potencialmente existe em qualquer lugar em que as
concentracbes de ions em agua capilar de ions satisfacam a condicdo
termodinamica de saturacao ou supersaturacdo em relacdo ao CFA. Em vez disso, a
singularidade de ambientes que formam phosphorite tem a ver com processos
secundarios que atuam para concentrar CFA, e / ou com baixas taxas de

sedimentagao, que minimizam a diluicdo de CFA.
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Figura 7 - Localizacdo geografica da disseminacdo de fosforita e ocorréncia CFA autigénico,
conforme identificado pelo método de SEDEX, bem como locais de fésseis, recente, e fosforitos nédo
datadas. Note-se que a maioria dos fosforitos estdo localizados em areas da margem continental
caracterizadas por ressurgéncia, um processo pelo qual aguas profundas ricas em nutrientes voltam
a superficie causando alta produtividade bioldgica e um grande fluxo de matéria organica resultante
de sedimentos subjacentes. Locais de dissemina¢do de CFA néo se restringem a estes ambientes
que foram formadas fosforitas.

® Fossil Phosphorites e disseminated CFA (modern)
O Recent Phosphorites we areas of upwelling water
® Undated Phosphorites and related phenomena

Fonte: modificada por Kolodny (1981) adicionada as localidades de CFA por Kolodny (1981).

A descoberta da disseminacdo de CFA em uma ampla escala geogréafica, em
ambientes ndo classicos de formacdo de forsforitas distintas tem ainda mais
importancia para o ciclo global de fésforo marinho, justamente por que o CFA atua
como um dissipador permanente para o fésforo reativo dos oceanos. Assim, a
descoberta de que a formacdo desta fase ndo € restrita a ambientes de
ressurgéncia, 0 que aumenta substancialmente as estimativas da taxa de
soterramento, e diminui assim a estimativa do tempo de residéncia, de fosforo no
oceano.

O tempo de retencado de fosforo é reforcado em sedimentos pelo mecanismo
de comutacdo de fésforo a partir de uma fase que € instavel no ambiente cedo
diagenetico (fosforo orgénico labil e oxihidroxidos de Fe), para um que é estavel
(CFA), também afeta o ciclo de carbono global em que remove permanentemente
fosforo de outra forma biodisponivel do oceano. O modelo de Slomp et al. (1996),
indica que as formas de fésforo ligado a ferro in situ como fosfato liberado a partir de

matéria organica em decomposicdo € absorvido pelos oxihidroxidos de Fe
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autigénicos que serao precipitados na camada superficial de sedimentos. Uma vez
transportada abaixo do limite redox por bioturbacédo, a reducdo dos oxihidroxidos de
Fe ird liberta o fésforo ligad ao ferro, que é entéo incorporado e assim precipitando
CFA. Slomp et al. (19964, b). a hip6tese de que este mecanismo, em que o fosforo
ligado a ferro desempenha um papel fundamental na formagdo CFA no inicio da
diagénese, pode ser particularmente importante em sedimentos com baixas taxas de
sedimentacdo mais rapida onde a mineralizacdo da matéria organica tem lugar mais
préximo da interface agua sedimento.

Segundo Anderson et al. (2001) a taxa de acumulo de sedimentos e estado
de anoOxia exercem um forte controle sobre a propor¢édo sedimentar (C: P) org, Trés
ambientes marinhos distintos, onde o ciclagem acoplado ferro-fésforo foi identificado
como um processo importante, sdo chamados de sistemas MOR, (estuérios,
sedimentos da margem continental e Oceano). Esse sistema MOR é um processo
puramente fisico-quimico de adsor¢cdo essencialmente o mesmo nestes trés
ambientes diferentes, em que, uma fase inicial de adsorcéo de superficie rapida é
seguida, dado o tempo suficiente, por uma redistribuicdo de fosfato adsorvido para o
interior de oxihidroxidos de Fe por difusdo de estado sélido (Bolan et al, 1985;.
Froelich, 1988).

A quantidade de fosfato adsorvido depende da natureza da fase de ferro
férrico, com menos fases cristalinas ter maior area de superficie e, portanto, mais
capacidade de adsorcédo (Bolan et al, 1985;. Ruttenberg, 1992). As caracteristicas
especificas das diferentes ambientes, no entanto, o impacto da escala de tempo e o
padrdo de ciclagem esta acoplado, e o destino final do ferro e fosforo, que séo

arrastadas no processo de ciclo acoplado.

1.4.5 O Fosforo na Coluna de Agua Oceanica: Composicéo e Ciclo

Segundo Ruttenberg (2007) o fosforo inorganico dissolvido (DIP) existe em
trés espécies idnicas em aguas naturais, que corresponde as bases conjugadas de
acidos fracos, tripréticos fosforico (HsPO4). Na agua do mar de pH 8, a espécie
dominante é HPO, (87%), mais de PO4%* (12%), e H,PO, (1%), (Kester e
Pytkowicz, 1967).

Numa série de experiéncias concebidas para avaliar as constantes de

dissociacdo aparente de &cido fosférico em aguas naturais, Kester e Pytkowicz
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(1967) comparou a distribuicdo de espécies de fosfato em agua doce, dgua do mar
artificial, e uma solucéo de cloreto de sodio de forca iGnica idéntica a agua do mar
artificial (Figura 8). Esta abordagem permitiu uma distincdo entre os efeitos nao
especificos (por exemplo, os que sdo devidos a Unica forca ibnica) e interacdes
especificas (por exemplo, as que resultam de interac¢des, tais como par iénico e a
formacdo do complexo). A mudanca na distribuicdo de espécies ibnicas de fosfato
de agua doce (Figura 8 (a)) para a solucéo de NaCl 0,68 M (Figura 8 (b)) é atribuivel
aos efeitos de forca ibnica, ao passo que a mudanca observada na solucdo de de
NaCl (agua do mar artificial) (Figura 8 (c)) € provocada por interacdes especificas
entre espécies de fosfato e dissolvido cétions da agua do mar. Kester e Pytkowicz
(1967) estimou que 99,6% do PO, > e 44% das espécies HPO, % s&o complexados

por cations dominantemente Mg?* e Ca®".

Figura 8 - Distribuicdo das espécies de acido fosférico, pH, e as constantes de dissociacédo, em (a)
agua pura; (B) de 0,68 M de NacCl; e (c) agua do mar artificial de salinidade de 33 ppt.

(a) Pure water (b) 0.68 M NaCl (¢) 33 ppt salinity

{ H,PO; HPO} HPO}

Fraction of total inorganic phosphate

0.0 T T
6 7 on 8 9
K =752x107 K, =2.83%x107 K =235x107
K,=6.23x 107" K,=041x10°° K,=0.88x10-6
K,=480x107" K=0.10x 107" K,=137x107

Fonte: Kester e depois Pytkowicz, (1967).

Segundo Levitus et al. (1993) apresentam distribuicbes médias de nutrientes
no oceano global, demonstrados através dos dados disponiveis através do centro de
dados Oceanografico Nacional. Esta compilagdo mostra claramente o padréo geral

de esgotamento de fosfato em &aguas superficiais devido a absorcdo bioldgica
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(exceto em regides de ressurgéncia e de alta latitude) onde aumenta a concentracao
com a profundidade devido ao reaparecimento da matéria organica. Conkright et ai.
(2000). Uma limitacéo clara desses tipos de compilacdes globais sédo as lacunas de
dados inevitaveis que existem devido a cobertura de amostragem incompleta por
levantamentos oceanograficos. Para as aguas superficiais, que séo de interesse por
causa da ligacdo entre a concentracdo de fosfato de superficie, produtividade
bioldgica e o ciclo do carbono, este problema torna-se rapidamente insuperaveis

devido ao alto grau de variabilidade em escalas de tempo sazonais e intervalos de
tempo mais curtos.

Fosforo organico dissolvido (DOP). Apesar dos estudos iniciais indicam a
importancia de fésforo organico dissolvido (DOP) como fonte de fosforo para
produtores primarios marinhos (Redfield et ai, 1937;. Ketchum et al, 1955;. Butler et
al, 1979;. Jackson e Williams, 1985 ; Rivkin e Swift, 1985; Orrett e Karl, 1987), até
recentemente muitas avaliacdoes de estoques de nutrientes e nutricdo do fitoplancton
tém ignorado reservatorios de nutrientes organicos. Devido a falta de coleta de
dados, estudos nutricionais oceanograficos favorecendo azoto como o nutriente
limitante (Hecky e Kilham, 1988), relegando fosfato para um papel de menor
importancia, e a auséncia de um método amplamente aceito, rapido e conveniente
de medida DOP.

1.4.6 O Tempo de permanéncia de Fosforo no Oceano

Como o fosforo é considerado o nutriente mais provavel limitando em escalas
de tempo geologicas (Redfield, 1958; Broecker e Peng, 1982; Holland, 1978, 1984;
Smith, 1984; Howarth et al, 1995; uma determinacdo precisa do seu tempo de
residéncia oceanica é crucial para a compreensdao de como 0S niveis de
produtividade primaria podem ter variado no passado da Terra. O tempo de
residéncia fornece um meio de avaliar a rapidez com que os reservatorios de fésforo
oceanico pode ter mudado em resposta as variagdes de entrada, por exemplo, de
intemperismo continental ou saida com o soterramento de sedimentos. No seu papel
de limitacdo de nutrientes, fosforo ira ditar a quantidade de produtividade primaria
liquida na superficie do oceano e, portanto, quanto de CO, atmosférico sera

absorvido pelas aguas oceanicas através da producdo de biomassa fotossintética.
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Tem sido sugerido que esta chamada de conexao "CO, em nutrientes" pode vincular
o ciclo do fésforo oceanico a mudanca climética devido as redu¢des ou aumentos no
inventario de gases de efeito estufa na atmosfera (Broecker, 1982a, b; Boyle, 1990).

O tempo de residéncia de fésforo oceéanico vai ditar as escalas de tempo
durante o qual tal efeito do clima induzido pelo P pode operar (K. C. Ruttenberg
2007) Desde a década de 1990 tem havido vérias reavaliagdes do ciclo de fosforo
marinho na literatura, refletindo mudancas em nossa compreenséo das identidades
e magnitudes importantes das fontes de P. Recentemente identificados fésforo
marinhos incluindo a disseminagédo de carbonato de fluorapatita autigenica (CFA)
em sedimentos marinhos , autigenicos (REE) — aluminofosfatos em arenitos
(Rasmussen, 2000), e P hidrotérmico através da interacdo basalto e agua do mar
com cristas em flancos de sistemas de MOR (trigo et al., 1996).

As margens continentais em geral sao importantes reservatérios para fosforo
ligado a ferro organico, O calculo de fluxos de P soterrado nas margens
continentais, incluindo o CFA recentemente identificado e fosforo aluminofosfato
(dominantemente Al-REE-P) combinados com estimativas mais antigas de fluxos de
P soterrado em mar profundo, em geral os resultados do soterramento desse fluxo
ocorre em um tempo de residéncia muito mais curto do que o valor de 100 kyr. Este
tempo de permanéncia mais curto sugere que o ciclo de P oceanico esta sujeito as
perturbacdes nos prazos mais curtos do que foi previamente acreditado.

Apesar das grandes incertezas associadas com esses ndmeros, cOmo
evidenciado pelos valores maximos e minimos derivadas de ambos os fluxos de
entrada e de remocdo, esses tempos de residéncia atualizados sdo todos
significativamente mais curtos do que o valor de 100 kyr; tempos de permanéncia na
ordem de 10-17 kyr trazem perturbacdes na interacdo oceano-reservatério e CO,
atmosférico em reacao a escala de tempo de mudanca do clima glacial-interglacial.

E interessante especular sobre o destino de P aprisionado em sedimentos da
margem continental; durante o nivel de mar alto o fésforo em sedimentos de
margem continental aumenta a permanecia desse fosforo nesse ambiente e quando
ocorre a baixa do nivel do mar fica sujeito a eroséo , se for remobilizados em formas
biodisponiveis, pode aumentar a produtividade primaria fazendo com que ocorra
uma absor¢cdo de CO, pelo Oceanos e com isso aumentar as tendéncias de

arrefecimento glacial (Compton et al, 1993;. Ruttenberg , 1993).
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2. OBJETIVOS

A dissertacdo apresenta dois objetivos sendo um geral que abrange a
investigacao das variacdes isotopicas e especificos que mostra o dinamismo do P
sendo um nutriente tdo limitante durante o evento Maximo Termal do Eoceno-

Paleoceno.

2.1 GERAL

A proposta da dissertacdo € investigar as variacoes de is6topos estaveis de
carbono e oxigénio (3°C e 5™0) e concentraces de CaCO; e P organico/
inorganico, sendo reinterpretados de acordo com a dindmica do fosforo no PETM, e
utilizar esses dados como indicadores geoquimicos (proxies) no estudo de ciclos

biogeoquimicos, mudancas climaticas e reconstrucao paleoclimatica.

2.2 ESPECIFICO

A dissertacdo busca pela primeira vez explicar o papel e o dinamismo de um
nutriente limitante (fésforo, P) através das suas concentracdes durante o evento
PETM.

Os sedimentos que registraram este Maximo Termal apresentam uma
assinatura geoquimica caracteristica baseada em is6topos de C e O e novos
estudos estdo utilizando o P como mais um elemento que pode contribuir na
explicagdo da dindmica desses nutrientes no ciclo do carbono. Neste estudo serédo
utilizadas as amostras da Bacia Pirenaica de Zumaia na Espanha e assim através
da extracdo sequencial, separar as fases de P-organico e P-inorganico. Integrando
esses dados geoquimicos com dados dos isotopos estaveis de C e O; para que se
possa identificar as condigbes paleoambientais que permitiram e sustentavam esse

evento.
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2.3 ESTRUTURA DA DISSERTACAO

A dissertacdo é composta de uma introducdo sobre o tema abordado. Um
segundo capitulo explora os objetivos gerais e especificos; O terceiro capitulo traz
as caracteristicas da area de estudo, onde sdo abordados aspectos geoldgicos do
local de estudo proposto da dissertacdo. O quarto capitulo decreve a metodologia
utilizada, com os procedimentos laboratoriais detalhados. Os resultados da
dissertacéo estdo divididos em 2 artigos que foram submetidos para publicacdo em
periédicos cujo escopo atenda aos objetivos de cada manuscrito. O artigo I:
Diagenetic controls on Phosphorus Burial Across the Paleocene-Eocene Thermal
Maximum aborda o controle diagenético em torno de um nutriente limitante como € o
caso do fosforo em todo o Maximo Termal, como ferramenta de fazer uma
reconstrucdo Paleoclimatica e dados sobre mudancas Globais em relagdo ao
aguecimento Global. O artigo Il: Diagenetic Controls on Nutrient Availability during
the Palaeocene-Eocene Thermal Maximum remete em uma implicacdo da evidéncia
em que o PETM foi impulsionado pela introducdo de uma grande quantidade de
carbono isotopicamente leve. O aumento da matéria organica de fluxo para o fundo
do mar e a dissolucdo de carbonato, impactaram fortemente as condi¢cdes
diagenéticas de sedimentos de fundo dessas aguas, o que afetou as taxas de
degradacdo da M.O e a abundancia de oxigénio no fundo do mar, sabendo que
disponibilidade de oxigénio é necessario para a formacao de oxihidroxidos de ferro e
CFA (carbonato autigenico de fluorapatita), ambos os quais retiram fosfato, liberado
a partir da MO, entdo esse artigo esclarece o impacto nessas condicoes

diagenéticas e a liberacédo desse fosfato durante o PETM.



45

3 CARACTERIZACAO DA AREA DE ESTUDO

A éarea de estudo compreende a regido da praia de Itzurun em Zumaia na

Espanha e corresponde a por¢cao norte da Bacia Pirenaica.

3.1 LOCALIZACA DA BACIA PIRENAICA EM ZUMAIA, ESPANHA

A area de estudo desse trabalho esta localizada no pais Europeu, Espanha
(Norte da Espanha) entre as cidades de Bilbao e San Sebastian (Figura 9), a secao
do afloramento que se escontra verticalizado é denominado secdo de Zumaia do

qual sera abordado nessa dissertacao.

Figura 9 — Mapa de Localizagdo da Secdo de Zumaia, Espanha, entre as cidades de Bilbao e San
Sebastian.
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3.2 GEOLOGIA DA AREA

A Geologia da area foi dividida em Geologia Regional e Geologia Local, na

qual esta caracterizada nos itens a seguir, foi separada no intuito de caracterizacao

em ascpectos gerais geologicos e com foco local na secdo estratigrafica do

afloramento de Zumaia.

3.2.1 Geologia Regional

Segundo Ribeiro A. et al., 1979; Galopim de Carvalho (1984), a Peninsula

Ibérica é classificada por apresentar diferentes unidades morfoestruturais (Figura

10): 1. Bacias Sedimentares (Douro, Tejo, Baixo Tejo e Sado, Ebro, Guadalquivir); 2.

Orlas (ocidental ou Bacia Lusitaniana e meridional ou Algarvia) e cadeias

moderadamente deformadas (Ibérica e Catald); 3. Cadeias Alpinas (Bética,

Cantabrica e Pirinéus); 4. Soco Varisco e/ou ante-Varisco, a presente dissertacéo

esta inserida na porcdo que corresponde a Cadeias Alpinas (Bética, Cantabrica e

Pirinéus).
FiguralO - Unidades morfoestruturais da Peninsula Ibérica.
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O Macico Ibérico (ou Hespérico) corresponde ao grande afloramento de
rochas de idade proterozoica e/ou paleozodica que formam parte da zona central e
ocidental da Peninsula Ibérica (Ribeiro A. et al., 1979).

Os Pirineus, regido da area estudada, resultam da orogénese de dupla
vertente em consequéncia da colisdo entre as placas européia e afro-ibérica
(Orogenia Alpina) durante o Meso-Cenozoico, formando uma cordilheira
extracontinental. Estas placas estdo sobrepostas a uma velha crosta continental que
ja havia sido intensamente deformada durante a Orogénese Herciniana. As
montanhas se estendem por aproximadamente 1500 km desde o leste dos Alpes, ao
longo da costa Mediterrdnea até o oceano Atlantico, a NW da Peninsula Ibérica.
(Roeste & Srivastava, 1991).

A subduccédo da placa africana por baixo da placa euro-asiatica gerou um
movimento compressivo que explica a recente sismicidade dos Pirineus. Porém,
considerando o ambito regional, esta compressdo gerou a subduccdo da microplaca
Ibérica por baixo do resto da placa euro-asiatica, até a integracéo de parte dela por
sutura, ficando os Pirineus localizados em seu interior. Esta compressdo gerou, em
escalas regional e local, falhas inversas, empurrdes e cavalgamentos. Além disso,
essa cordilheira esta sujeita também, ha pelo menos 20 milhdes de anos, a
estiramentos e tensfes que afetam a Eurdsia (Domingo et al, 2000).
Estruturalmente, esta cordilheira foi produzida pela inversdo tecténica do sistema de
riftes extensionais que passaram a transtensionais durante o Tridssico e o Cretaceo.
Este rifteamento esta associado a quebra da Pangéia, com a fragmentacdo do
sudeste do Variscan Europe e do Mar de Tethys Ocidental, bem como a abertura da
parte central do oceano Atlantico e da Baia de Biscaia, acarretando na rotacdo da
Ibéria (Domingo et al, 2000). A convergéncia ocorreu durante o Eo-santoniano e o
Meso-mioceno, quando as placas afro-ibéricas moveram-se para a direcdo norte,
contra a placa da Europa. Portanto, as estruturas extensionais foram primeiramente
invertidas e depois incorporadas ao sistema de empurréo.

Os Pirineus foram classicamente divididos em unidades estruturais dadas de
acordo com as caracteristicas do strike (Mufioz et al, 1986). Apesar disso, estas
unidades demonstram diferencas estruturais ao longo de um mesmo strike. A sua
divisdo é feita com base na variagdo longitudinal da geometria do sistema de

empurrdo em escala crustal, onde as diferengas estruturais sdo, em sua maioria,
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controladas pela geometria herdada do sistema de falhas extensionais da Eo-
cretaceo.

De acordo com esses critérios, a Cordilheira Pirinaica pode ser dividida em
duas partes principais: Os Pirineus Basco-cantabricos e os Pirineus Aragonéses
catalées (Figura 11) O limite entre ambos corresponde a Zona de Transferéncia
Invertida, referida na literatura como Falha de Pamplona, desenvolvida durante o Eo-
Cretaceo (Mufoz et al, 1986).

Sera abordada apenas a geologia dos Pirineus (Os Pirineus Basco-
cantabricos), correspondente a por¢cdo da Bacia Interna, visto que a area de
pesquisa desta dissertacao estd inserida nesta regido, Situado na porcao Norte dos
Pirineus, e a secdo Zumaia a qual sera detalhada encontra-se entre as cidades de

Bilbao e San Sebastian (Norte da Espanha).

Figura 11 - Mapa mostrando as principais divisdes estruturais dos Pirineus.
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Fonte: Capote et al, (2002).

3.2.1.1 Registro Sedimentar Mesozdico Espanhol

As unidades geologicas do Norte de Espanha onde afloram rochas
mesozoicas (Figura 12), estdo separadas pela falha de Pamplona (também
chamada de Falha de Estella-Dax ou dos Diapiros Navarros) para marcar a fronteira
entre a Cordilheira Cantabrica e os Pirinéus. Esta falha encontra-se marcada com

uma linha vermelha.
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Figura 12 - Localizacdo dos afloramentos mesozodicos no Norte de Espanha e a falha Pamplona
(Cordilheira Cantabrica e Pirinéus).
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.3.2.1.1.1 Cordilheira Pirenaica: Pirinéus

Segundo Barnolas e Pujalte (2004), a por¢ao sedimentar dos Pirineus podem
ser subdivididos em trés zonas, de Norte para Sul: a Zona Pirenaica Setentrional ou
Norte-Pirenaica, que se caracteriza por uma série de afloramentos do soco varisco e
afloramentos dobrados do Mesozéico, que incluem facies turbiditicas do Cretacico
superior, a Zona Axial, caracterizada pela existéncia de um extenso afloramento de
soco varisco, onde se encontram alguns dos cumes mais elevados dos Pirinéus e a
Zona Pirenaica Meridional ou Zona Sul-Pirenaica, constituida por materiais pos-
variscos que formam a cobertura meridional da Zona Axial e por por¢des de soco
varisco, o que resume o registo sedimentar dos Pirinéus.

Durante o Triasico dos Pirinéus é semelhante ao do resto da Peninsula
Ibérica (Calvet et al 2004), com alternancia de materiais siliciclasticos e
carbonatados e/ou evaporiticos, podendo-se encontrar as trés facies sedimentares
classicas que caracterizam este periodo (Buntsandstein, Muschelkalk e Keuper).
Assim, o Bundsandstein pirenaico € constituido por conglomerados, arenitos e lutitos
avermelhados que repousam em discordancia angular sobre o substrato varisco e
sobre os sedimentos pérmicos de facies saxoniana. Estes depdésitos triasicos
possuem uma espessura que varia entre a centena e o milhar de metros, aflorando a
Sul da Zona Axial. e parecem ter resultado de depositos deixados por canais fluviais
entrancados, proximais a distais, que terdo evoluido na vertical para depdésitos de
planicie aluvial com influéncia marinha.

No que ao Muschelkalk diz respeito, Calvet et al, (2004) referem que os

Pirinéus apresentam trés unidades litologicas correspondentes ao Muschelkalk
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superior, de idade Ladiniano superior e com uma espessura que varia entre os 30 e
os 80 metros: Unidade de dolomias margosas (unidade inferior); Unidade de
calcarios cinzentos (unidade intermédia); Unidade de calcarios e/ou dolomias
folhetadas (unidade superior).

Quanto aos sedimentos de facies Keuper, estes afloram principalmente nas
Sierras Marginales e nas Unidades de Nogueres e Cadi, de acordo com as
descricdes feitas por Calvet et al, (2004) nas Serras encontram-se depositos
evaporiticos com uma espessura que varia entre os 300 — 400 metros,

Nas Unidades de Nogueres e Cadi reconhecem-se depdsitos evaporiticos,
argilosos e carbonatados com espessuras da ordem dos 200 metros, 0s quais se
distribuem por quatro unidades litostratigraficas: Unidade inferior (Argilas e
Carbonatos de Adons) em transicdo gradual com o Muschelkalk e com uma
espessura entre 65 e 100 metros, constituida na base por argilas cinzentas e
camadas decimétricas de carbonatos macicos e laminados, assim como por
grainstones ooliticos e peldides parcialmente dolomitizados e, no topo, por argilas
vermelhas e versicolores.

A Formacédo Isabena dos Pirinéus meridionais € constituida por calcéarios e
dolomitos, com uma espessura da ordem dos 20 — 35 metros (Calvet et al, 2004).
Apresenta em transicdo gradual sobre as facies lutitico-carbonatadas do topo do
Keuper e esta limitada no teto por uma superficie erosiva sobre a qual assentam as
facies siliciclasticas que compdem a base do Jurassico inferior.

Os materiais no Jurassico que constituem este periodo na vertente Sul-
Pirenaica refletem o desenvolvimento de uma ampla plataforma carbonatada
epicontinental sobre a margem setentrional da Placa Ibérica, tendo a sedimentacéo
sido controlada por uma tectdnica distensiva sin-sedimentar (Meléndez e Aurell,
2004).

Durante o Jurassico medio depositou-se um conjunto carbonatado com 100 —
200 metros de espessura, na sua maior parte dolomitizado. Localmente podem ser
encontrados intervalos de calcérios micriticos com laminacdes algais e frequentes
foraminiferos. No seu conjunto, esta unidade carbonatada representa condicdes de
plataforma carbonatada pouco profunda que temporariamente tera estado sujeita a
condi¢cdes de emersdo. Paleogeograficamente tera correspondido a uma elevacao
nos Pirinéus centrais, limitada por duas amplas areas de plataforma externa mais

aberta, a Bacia Basco-Cantabrica a Oeste e a Bacia do Baixo Languedoque a Este.
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Também nesta unidade é possivel reconhecer quatro sequéncias deposicionais
sucessivas separadas por importantes lacunas (Meléndez e Aurell, in Vera 2004).

A sedimentacdo do Jurassico superior € caracterizada pela deposi¢cdo de um
conjunto carbonatado com uma espessura de cerca de 700 metros de espessura,
com idades compreendidas entre o Oxfordiano superior e o Berriasiano e controlada
por umbasculamento geral da plataforma para Este, do qual resulta uma exposi¢cao
subaérea e fendmenos de erosdo a ocidente e o desenvolvimento de uma area
subsidente a oriente.

A série sedimentar do Cretaceo inferior possui, segundo Robador e
Garciasenz, in Vera (2004), mais de 5000 metros de espessura e corresponde a
uma sucessao maioritariamente carbonatada. Nos terrenos desta idade podem-se
distinguir trés tracos geomorfologicos diferentes: Estreitas areas com elevadas taxas
de subsidéncia, denominadas bacias e caracterizadas por uma espessa e completa
sucessdo estratigrafica e pela presenca de depdsitos hemipelagicos; areas de
subsidéncia moderada, ou plataformas, ocupadas por plataformas de carbonatos
com uma espessura inferior a 1000 metros; altos estruturais, caracterizados por um
registo muito descontinuo, reduzidos a depoésitos intercalados de bauxites. A
sequéncia sedimentar correspondente ao Berriasiano-Aptiano inferior caracteriza-se
por apresentar uma evolucdo semelhante em todos os sectores sul-pirenaicos, por
uma homogeneidade de facies e por um confinamento dos sedimentos nos blocos
superiores das falhas distensivas (Robador e Garcia-Senz, in Vera (2004).

A sequéncia sedimentar situada entre o Aptiano inferior e a base do Albiano
superior comporta importantes variacdes de facies. A base consiste numa marcada
transgressdo marinha com deposicdo de margas hemipelagicas nas areas
subsidentes a Norte e carbonatos de plataforma nas areas elevadas meridionais,
gque em grande parte se encontravam emersas no inicio deste ciclo. Robador e
Garcia-Senz (2004) reconhecem trés etapas sedimentares de desenvolvimento de
plataformas carbonatadas com caracter expansivo. A primeira etapa tera ocorrido no
intervalo Aptiano inferior — Aptiano médio, quando ocorreu um afundimento brusco
acompanhado de aporte terrigeno fino, resultando na formacdo de margas e
calcarios margosos hemipelagicos. Na margem Sul da Bacia Pirenaica corresponde
a uma estreita plataforma carbonatada composta por calcarios com rudistas e corais.
Até ao final desta etapa, grande parte da bacia é ocupada por facies pouco

profundas, com a deposicdo de calcarios macicos com rudistas ricos em micrite, que
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suavizam os taludes herdados pela formacdo margosa anterior. A segunda etapa
terd ocorrido entre o Aptiano médio e o Albiano médio, assistindo-se, de muro a teto,
a deposicao de margas com intercalagbes detriticas, margas e calcarios margosos
com concentracfes de ostreideos que formam bio-hermas e biostromas, margas
escuras hemipeldgicas com amondides e niveis glauconiticos e, finalmente,
calcarios bioclasticos ferruginosos com intercalagbes de calcarios margosos e
margas bioturbadas (Meléndez e Aurell 2004).

A terceira etapa tera ocorrido entre o Albiano médio e a base do Albiano
superior, onde se depositaram margas cinzentas com intercalacdes de calcérios
recifais e calcarenitos em ambiente de mar aberto, cuja profundidade aparenta
aumentar para o teto desta sequéncia. Esta unidade interdigitase com uma outra
constituida por calcarios com corais e, em menor propor¢ao, por rudistas (Meléndez
e Aurell 2004).

A sequéncia sedimentar correspondente ao Albiano Superior inicia-se,
segundo Robador e Garcia-Senz, In Vera (2004), em discordancia angular com as
camadas subjacentes e apresenta duas etapas de diferente evolucdo geodinamica.
A primeira é caracterizada por um episddio de peneplanicie e um cessar da
subsidéncia produzida por movimentos distensivos. A segunda etapa estende-se até
a base do Cenomaniano inferior e € caracterizada pela deposicdo de margas e
calcarios arenosos com fauna plancténica e niveis glauconiticos, interpretada como
depositos de plataforma externa em maximo transgressivo, seguida da deposicéo de
uma espessa seérie de calcérios bioclasticos arenosos com estratificacdo cruzada,
interpretados como depédsitos de sand waves em plataforma carbonatada pouco
profunda.

A sequéncia sedimentar do Cretaceo Superior marca a transicdo de uma
bacia afetada por movimentos distensivos para uma margem passiva (Cenomaniano
— Campaniano) e o estabelecimento de uma bacia de antepais que tipifica grande
parte do Maastrichtiano. A bacia sedimentar do Cretdceo superior apresentava uma
plataforma marinha pouco profunda a Sul e uma bacia profunda com orientagao
aproximada E — W. A paleogeografia cretacica é acentuada por mantos de
carreamento que incorporam partes da plataforma interna, da plataforma externa, do
talude e da bacia em diferentes laminas cavalgantes. De um modo geral, a sucessao

sedimentar do Cretdceo superior pode dividir-se em duas mega-sequéncias uma
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referente ao intervalo Cenomaniano — Santoniano inferior e outra referente ao
intervalo Santoniano superior — Maastrichtiano (Robador E Garcia-Senz 2004).

Durante o Santoniano inferior depositou-se uma plataforma carbonatada com
cerca de 500 metros de espessura maxima de caracter retrogradante. A base e o
teto da plataforma contém um sistema misto de componentes esqueléticos
misturados com graos de quartzo que podem chegar até 60%. Por cima do sistema
misto inferior a plataforma contém facies de pouca energia com bioconstrucdes de
rudistas e corais que passam a calcarios margosos até a bacia. O talude e a
plataforma profunda correspondem a calcarios margosos com espessura muito
menor que na margem (Calvet et al, 2004).

Os depositos pertencentes a mega-sequéncia Santoniano superior —
Maastrichtiano correspondem, segundo Robador e Garcia-Senz, In Vera (2004), a
méaxima transgressdo do Cretaceo superior nos Pirinéus e termina com uma
regressao generalizada que deposita sedimentos continentais na maior parte dos
Pirinéus Centrais. Na bacia, o limite entre as duas mega-sequéncias é muito claro e
corresponde a uma discordancia angular sobre a qual se depositaram brechas
turbiditicas canalizadas. Na plataforma, o contato € menos claro.

O ciclo transgressivo-regressivo do Santoniano superior — Maastrichtiano
reflete o inicio da tectdnica pirenaica, com uma etapa inicial que reflete subsidéncia
generalizada da plataforma e uma fase final compressiva com formacédo de
cavalgamentos, dobras e inversdo da bacia iniciada no Campaniano superior. Esta
Ultima fase coincide com o estabelecimento de um olistostroma e a mudanca de
sedimentacao carbonatada para siliciclastica na plataforma (Calvet et al, 2004)

O comeco da transgressdo generalizada que caracteriza o Maastrichtiano
superior foi diacrénico na Cordilheira Pirenaica, provavelmente devido a maior
intensidade e persisténcia dos movimentos compressivos tardi-cretacicos nas partes
oriental e central da Cordilheira Pirenaica. Com efeito, nestas zonas, a regresséao do
final do Cretacico durou até ao final do Maastrichtiano, ndo se registando mudanca
de tendéncia até ao inicio do Paleocénico, com o desenvolvimento da primeira

plataforma carbonatada (Robador e Garcia-Senz 2004).
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3.2.1.1.2 Cordilheira Pirenaica: Cordilheira Cantabrica

Segundo Barnolas e Pujalte (2004) a Cordilheira Cantabrica compreende o
segmento emerso da Cordilheira Pirenaica situado a Oeste da Falha de Pamplona
(Figura 13). A sua zona oriental (Bacia Basco-Cantdbrica) é principalmente
constituida por rochas Mesozoéicas, sobretudo uma espessa série de rochas datadas
do Cretaceo, enquanto que na parte ocidental predominam materiais Paleozoicos e
Pré- Cambricos. A Bacia Basco Cantabrica €, ainda, dividida em trés grandes
dominios (Arco Basco, Sulco Navarro-Cantabrico e Plataforma Norte-Castelhana,
(Figural3) que coincidem aproximadamente com segmentos especificos das
paleomargens Norte- Ibérica e Europeia, sobretudo a partir do Cretaceo Médio,
guando a individualizacdo destas paleomargens se tornou mais evidente Barnolas e
Pujalte (2004).

Figura 13 - Esquemas das divisbes da Bacia Basco-Cantébrica
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Fonte: modificado de Barnolas e Pujalte in Vera (2004).

O Triasico esta representado na maior parte da Cordilheira Cantabrica por
depdsitos de facies Buntsandstein, Muschelkalk e Keuper em discordancia angular

sobre materiais do Carbonifero ou do Permiano inferior. Como excecao, nas Astarias
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nado aparecem materiais caracteristicos do Buntsandstein ou do Muschelkalk,
apresentando uma sequéncia de cerca de 250 metros de espessura e sendo
formados por lutitos, margas e arenitos vermelhos, verdes e castanhos com
intercalacfes de gesso na parte superior e com um nivel de dolomias e calcarios
folhetados a teto. (Calvet et al, 2004).

Segundo Robles e Pujalte, (2004) os depdsitos de facies Muschelkalk sdo
constituidos por formacbes carbonatadas que repousam sobre os depositos
detriticos do Buntsandstein e que, por correlacdo com as unidades pirenaicas, tém
idade Ladiniano — Carniano inferior. A sua espessura € variavel, atingindo no
méaximo 120 metros. Os limites inferior e superior da sequéncia sedimentar desta
facies coincidem com limites mecanicos, o que impede o estabelecimento preciso da
sua continuidade lateral original.

Os depositos de facies Keuper sdo constituidos por lutitos avermelhados,
azulados e verdes, com intercalagcdes de gesso e localmente com inclusbes de
rochas basicas e abundantes e espessos evaporitos. Desta forma, torna-se muito
dificil ou mesmo impossivel estabelecer a espessura original dos sedimentos desta
facies em virtude da sua tendéncia halocinética. Reconhecem-se duas unidades. Na
unidade basal, datada do Carniano médio — Retiano por correlagcdo com as unidades
pirenaicas, predominam lutitos azulados e esverdeados com intercalacdes calcéarias
e dolomias laminadas (principalmente laminacdes estromatoliticas para o teto da
sequéncia) que representam episédios de sabkha, passando sem continuidade a
uma unidade de dolomias folhetadas de espessura varidvel e descontinua
lateralmente. Esta unidade estende-se em cunha erosiva por baixo de unidades
calcérias do Juréassico inferior (Robles e Pujalte, In Vera, 2004).

O chamado “Jurassico Marinho” engloba, segundo Robles et al, (2004), a
maior parte dos materiais jurassicos da Cordilheira Cantabrica pertencentes ao
Jurassico inferior e meédio, com excecdo da parte oriental, onde também se
encontram depaésitos correspondentes ao Jurassico superior. Os afloramentos deste
periodo aparecem em trés areas: Norte das AstlUrias, zona ocidental da Bacia
Basco-Cantabrica e no extremo oriental do Arco Basco. Durante o Jurassico inferior
— meédio, a Cordilheira Cantabrica faria parte de um extenso mar epicontinental
limitado a Sul pelo Macico Ibérico e a Norte pelo Macigo Armoricano.

A partir do Jurassico médio, a Bacia sofreu uma regressdo com emersao e

erosdo subaérea muito importante que tera avancado progressivamente de Oeste
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para Este, afetando as Asturias a partir do Jurassico meédio — superior e alcangando
0 extremo oriental da Bacia Basco Cantabrica apenas por altura do Jurdssico
superior. O “Jurassico Marinho” da Cordilheira Cantabrica esta representado por
uma espessa unidade de carbonatos com escassos sedimentos silicilasticos,
limitada a muro e teto por duas descontinuidades de extensédo regional, ambas
ligadas a etapas de reativagdo da tectonica distensiva que também afetaram as
bacias jurassicas. A primeira etapa tera ocorrido na transicdo entre o Triasico e 0
Juréassico inferior, podendo relacionar-se com o0s episodios tardios do rifte
continental tridsico, e a segunda etapa tera ocorrido na transi¢do do Jurassico para o
Cretaceo, relacionando-se com as etapas iniciais de abertura do Golfo da Biscaia
(Robles et al, in Vera, 2004). A deposigdo dos sedimentos do “Jurassico Marinho”
teve, pois, lugar num contexto tectbnico relativamente tranquilo, ainda que as
variacbes de espessura da unidade (375 — 1000 metros) indicam uma forte
subsidéncia diferencial provavelmente relacionada com a reativacdo de falhas
distensivas no substrato. Robles (2004) reconhecem, na sequéncia sedimentar
jurassica, trés grandes ciclos transgressivos — regressivos correlacionaveis com 0s
definidos nas demais bacias jurassicas do Leste da Peninsula Ibérica, o que sugere
uma relacdo com mudancas regionais ou globais do nivel médio do mar.

A sequéncia sedimentar do ciclo transgressivo — regressivo do Jurassico
inferior encontra-se marcada, na base, por um contacto irregular entre as brechas
calcarias jurassicas e as dolomias folhetadas retianas, o qual assume um carater
erosivo e discordante localmente. Robles (2004) relacionam este contacto irregular
com a etapa da tectonica distensiva do final do Tridsico, a qual tera originado a

fragmentacdo da extensa plataforma epicontinental do Retiano e afetado todas as

Bacias do Norte e Leste da Peninsula Ibérica (Figura 14).

Figura 14 - Reconstrucdo
paleogeografica da &area
do Mar de Tétis a Leste da
Peninsula Ibérica durante
o final do Triasico.

Fonte: modificado de
Blakey (2006).
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A sedimentacéo deste ciclo trangressivo — regressivo teve lugar numa ampla
plataforma carbonatada ligada ao Leste da Peninsula Ibérica, a qual sofreu uma
subsidéncia complexa, passando de um ambiente de rampa pouco profunda
(plataforma interna a média durante o Hetangiano — Sinemuriano inferior) a sistemas
de rampa hemipelagica com sulcos sub-0xicos (plataforma média a externa) durante
0 Sinemuriano superior — Toarciano. O intervalo transgressivo estende-se até ao
Toarciano inferior, provocando a retrogradacéo para Sul dos sistemas de plataforma
interna e a progradacdo das facies de rampa média externa. A progressiva
superficializacédo das facies de rampa externa durante o Toarciano médio — superior
marca o episodio regressivo que culmina com adescontinuidade da transigédo entre o
Toarciano e o Aaleniano. Neste ciclo, a subsidéncia diferencial foi muito importante,
alcancando o seu maximo no Sinemuriano superior — Pliensbaquiano. Um dos
fendbmenos mais marcantes do periodo foi o desenvolvimento de sulcos com
deficiente conteldo em oxigénio, onde ocorreu intensa deposicdo de facies
organicas em dois intervalos correspondentes ao Pliensbaquiano e Toarciano
inferior. Embora estes eventos anodxicos ndo se tenham verificado nas demais
Bacias do Leste da Peninsula Ibérica, o evento anéxico do Toarciano inferior foi
largamente reconhecido em outras bacias boreais e no Tétis. A determinacdo de
diversos parametros geoquimicos (520, Mg/Ca e Sr/Ca) permitiram verificar que
estes eventos ndo coincidem com as etapas mais quentes mas podem
inclusivamente coincidir com as etapas mais frias que a média do Blakey(2006).

O ciclo transgressivo-regressivo do Jurassico médio teria se realizado, de
acordo com Robles et al, (2004), em condi¢cbes de baixa estabilidade tectbnica da
plataforma do Jurassico inferior, pelo que a sedimentacdo durante o Aaleniano
apresenta numerosas descontinuidades e niveis de ressedimentacdo. O limite
inferior desta sequéncia corresponde a um hiato entre o Toarciano terminal e o
Aaleniano basal. Durante o Bajociano foram novamente alcancadas condicfes mais
estaveis nas plataformas carbonatadas, tendo o0 maximo transgressivo ocorrido no
Bajociano superior, coincidindo com um depdésito generalizado de margas com
amonites.

O Norte de Espanha foi dominado por francas condicbes de sedimentacao
marinha durante grande parte do Jurassico, as quais terdo cessado abruptamente
na transicao Jurassico médio - Jurassico superior (Pujalte et al, 2004). De seguida, e

qguase até final do Barremiano, acumularam se sucessfes sedimentares de carater
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continental intermédio e de carater marinho restrito, constituidas na maioria por
materiais terrigenos frequentemente grossos ou com fésseis. Segundo Pujalte et al,
(2004), a sucessao sedimentar Titoniano terminal — Barremiano apresenta
caracteristicas diferentes consoante as regides da Cordilheira Cantabrica onde se
encontra:- Norte das Astlrias: os sedimentos aqui presentes pertencem total ou
maioritariamente ao Kimeridgiano, apresentando-se a sequéncia com uma
espessura do ordem dos 800 metros. Na base encontram-se cerca de 150 metros de
conglomerados aluviais siliciosos derivados de rochas do Paleozéico inferior da
Zona Asturico-Leonesa ocidental.

A sua equivalente lateral é formada por depésitos de rios meandrantes com
algumas intercalacbes menores de carbonatos lacustres. Sobrepondo-se a estas
formacdes encontram-se 150 metros de margas lumachélicas cinzento-escuras com
intercalacdes delgadas de calcarios micriticos e alguns poucos niveis muito finos de
arenitos. Finalmente, encontram-se cerca de 500 metros de arenitos e margas
acumulados em sistemas deltaicos de dominio fluvial. Esta unidade contém ainda
abundantes restos carbonizados de material vegetal e varios fésseis de dinossauros,
tartarugas, crocodilos, pterossauros e peixes (Pujalte et al, in Vera, 2004) -
Plataforma Norte-Castelhana: nesta zona ocorrem 0s mais extensos afloramentos
de idade Titoniano superior — Barremiano da Cordilheira Cantabrica, encontrando-
seacumulacfes sedimentares com mais de 2000 metros de espessura que podem
ser divididas em dois conjuntos separados por uma descontinuidade. No conjunto
inferior, de idades compreendidas entre o Titoniano superior e o Berriasiano
reconhecem-se varias formacBes com caracteristicas diferentes. Assim, o0s
sedimentos inferiores, de carater fluvial, constituem uma formacdo acumulada em
paleovales escavados nos carbonatos do “Jurassico Marinho” e apresentam
sequéncias positivas de conglomerados e arenitos interpretadas como barra de
meandro de grao grosso.

A associagdo faunistica desta formagéo indica um ambiente marinho restrito
(Pujalte et al 2004). Por ultimo, encontramos arenitos e lutitos vermelhos de caracter
fluvial com paleocaliches, no seio dos quais se encontram integradas as formacodes
citadas anteriormente. O conjunto superior, de idade compreendida entre o
Berriasiano e o Barremiano também integra varias formacdes. Na base encontram-
se quartzoarenitos ocasionalmente microconglomeraticos de caracter fluvial que

representam barras de meandro frequentemente empilhadas em camadas
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decamétricas interpretadas como cinturbes de meandros. Em seguida encontra-se
uma formagdo com dois membros intergradacionais, um caracterizado por lutitos
cinzento-escuros com gastropodes dulcaquicolas, fendas de dessecacéao e riples de
ondulacdo que se atribui a um ambiente flavio-lacustre muito pouco profundo; e
outro caracterizado por uma acumulagdo, em sistema fluvial meandrante, de
depodsitos de planicie de inundacdo constituidos por lutitos vermelhos com
paleocaliches. Por ultimo, encontra-se uma formacdo que aparece exclusivamente
no nucleo de estruturas anticlinais ou démicas situadas a Oeste e Sul de Bilbau,
sendo constituidas essencialmente por argilas negras e arenitos de grao muito fino a
fino geralmente organizados em sequéncias negativas decamétricas atribuidas a
deltas fluviais.

Também aparecem ocasionalmente intercalacdes de calcarios, dolomitos e
evaporitos. A esta formacdo é atribuido um ambiente de deposicdo lacustre de
aguas doces/salobras, subdxico e com esporadicas incursfes marinhas (Pujalte et
al, 2004). - Arco Basco: nesta zona, a sucessdo sedimentar € divisivel em duas
formacdes, cada uma com a espessura de cerca de 100 metros. A formacéo inferior
esta separada do “Jurassico marinho” por uma discordancia cartografica e € formada
na maioria por calcarios de ambiente de dgua doce (calcarios com carofitas) a
marinho pouco profundo (calcéarios coralinos). A formacdo superior apresenta um
registro vertical transgressivo e é composta por um primeiro membro de carater
continental predominante terrigeno e com restos carbonosos, um membro
intermédio de alternancias de calcarios e argilas negras, de carater salobro, e um
membro superior de carater marinho composto por lutitos com orbitolinas, ouricos e
amonites que, na sua maior parte, pertence ao Aptiano (Pujalte et al, in Vera, 2004).

A maior parte do registo mesozodico da bacia Basco-Cantabrica, segundo
Garciamondéjar et al, (2004), é representado pelos sedimentos de idade Aptiano —
Albiano, atingindo uma espessura que ronda os 7000 metros. Sedimentologicamente
predominam materiais terrigenos depositados em ambiente marinho pouco profundo
(lutitos, margas e arenitos), que incluem calcéarios Urgonianos, corais e orbitolinas de
mar pouco profundo e quente. E ainda possivel encontrar meios sedimentares
fluviais a turbiditicos com rochas vulcanicas. Em termos litoestratigraficos,
Garciamondéjar (2004) dividem este periodo de tempo em dois grandes conjuntos:
Complexo Urgoniano (Aptiano — Albiano inferior) e Complexo Arenitico

Supraurgoniano (Albiano superior). Os mesmos autores reconhecem sistemas
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fluviais entrancados, meandriformes e de planicie aluvial costeira com registo de
carvao e sistemas sedimentares deltaicos. Existem tembém sistemas de plataforma
carbonatada que, no Aptiano, formaram calcarios com rudistas e corais de
plataforma proximal que passa lateralmente a margas e calcarios margosos de
plataforma média a distal.

No Albiano inferior, estes sistemas de plataforma carbonatada originaram
micritos com rudistas, milidlidos e gastropodes, calcarios recifais e bioconstruidos,
megabrechas calcarias, calcarenitos, margas e margocalcarios. Por fim, existem
ainda sistemas turbiditicos siliciclasticos e depdésitos de mar profundo associados,
qgue tiveram grande desenvolvimento na parte central e mais profunda da bacia
durante o Albiano médio — Cenomaniano inferior e correspondem principalmente a
leques turbiditicos alimentados por leques deltaicos e, em menor escala, a depositos
de talude turbiditico. (Garciamondéjar 2004).

Os sedimentos depositados durante este periodo de tempo variam desde
carbonatos de plataforma até carbonatos e sedimentos siliciclastico — carbonatados
de bacia profunda. Desta forma, na Bacia Basca Floquet (2004) reconhece espessas
séries flyschéides. Durante Cenomaniano inferior — médio depositaram-se
sedimentos argilosos e margosos a que se seguem alternancias de margas e
calcarios argilosos, passando lateralmente para NE a sedimentos turbiditicos. No
mesmo periodo de tempo, depositaram-se, no Sulco Navarro-Cantabrico, dolomitos,
arenitos e alternancias de calcéarios, calcarios argilosos e margas. Durante o
intervalo Cenomaniano superior — Turoniano, na Bacia Basca, depositaram-se
sedimentos turbiditicos calcarios com silex e margas, turbiditos calcarios com
brechas, argilas e margas e, finalmente, alternancias de margas e calcarios
argilosos. No Sulco Navarro-Cantabrico encontram-se dolomias seguidas de
alternancias de calcérios, calcarios argilosos e margas (Floquet 2004).

O intervalo de tempo Coniaciano inferior — Santoniano médio foi marcado
pela deposicédo de turbiditos calcarios com silex e margas na Bacia Basca e uma
fina camada de calcarios de plataforma seguidos de alternancias de calcérios,
calcarios argilosos e margas no Sulco Navarro-Cantabrico.

Durante o intervalo Santoniano superior — Maastrichtiano, (Floquet 2004)
refere que as diferentes bacias norte-ibéricas reagiram de modos diferentes face a

mudanca de deslocamento da Placa Ibérica contra a Placa Européia.
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Uma das consequéncias deste movimento foi o encerramento do “Estreito
Ibérico” citado anteriormente, o qual foi substituido por um golfo marinho aberto para
o Golfo da Biscaia, cuja extensdo se reduziu paulatinamente até a sua circunscricao,
por volta dos finais do Cretacico, a bacia Basco-Cantabrica. As séries sedimentares
depositadas nas trés grandes bacias supracitadas durante o intervalo Albiano
superior — Santoniano superior registam trés ciclos trangressivos-regressivos
maiores enquanto que as séries sedimentares correspondentes ao periodo
Santoniano superior — Maastrichtianoregistam um Unico ciclo trangressivo-

regressivo.

3.2.2 Geologia Local

A area especifica do estudo da dissertacédo esta localizada em uma secao da
Bacia de Pininéus na Peninsula Ibérica, essa se¢cdo chamada Zumaia pertencente a
Bacia do Pirinéus a Oeste do Golfo de Biscaia e ao Norte do Atlantico Norte essa
secdo (43 ° 17,98 ' N; 002 ° 15,63' W) Segundo Rodriguez-Tovar (2011) possui uma
sucessdo continua de sedimentos que vao desde o Santoniano no Cretaceo
Superior ate o Eoceno, esse afloramento estd ao longo de penhascos da Zona
Costeira, entre as praias das cidades de Bilbau e San Sebastian (norte da
Espanha;. figuras 15A e 2).

Segundo Rodriguez-Tovar et al (2011), esta secdo pode ser considerada
uma das sec¢des mais completas, continua e expandidas do Paleoceno em féacies
marinhas na Europa Ocidental e no Mediterraneo (Hillebrandt, 1965; Canudo et al.,
1995). Os sedimentos do Paleoceno e Eoceno correspondente da bacia na se¢éo de
Zumaia foram depositadas em areas offshore da Bacia do Pirinéus, perto da
fronteira entre ambientes bathial médio e baixo, a cerca de 1000 m de profundidade
(Fig 11B;. Pujalte et al, 1998;. Bernaola et al, 2007, 2009;.. Alegret et al, 2009a). A
bacia estava aberta para o oeste para o golfo de Biscaia e do Atlantico Norte, e,
portanto, influenciada por aguas temperadas do norte (Ortiz, 1995;. Bernaola et al,
2009) (Fig 15B.).
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Figura 15- (A) Localizacdo geografica da secdo de Zumaia. (B) Paleoceno paleogeography da Bacia
Pirenaica mostrando a localizacdo da secdo de Zumaia.
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Fonte: Rodriguez-Tovar et al (2011).

O intervalo do Paleoceno-Eoceno mostrado na figura 16 consiste de
alternancias ritmicas de calcarios hemipelagicos, calcarios margosos e margas, com
numerosas intercalagdes de turbiditos finos com camadas individuais (Baceta et al.,
2000), pertencente a Formacédo Itzurun (Baceta et al 2004). A mais alta 80 FPC
Paleoceno consiste de uma unidade de calcario hemipelagico (chamado de calcario
"verde" devido ao seu conteudo de glauconita), que inclui uma camada de carbonato
de turbiditos de 4 cm de espessura (Pujalte et al, 1998;. Schmitz et al., 2000;.
Dinarés-Turell et al, 2002). Esta unidade de calcario cinza-esverdeado € recoberta
por uma camada de margas de 35 cm de espessura em que o Evento de extincédo
Bentdnica (BEE) e o inicio da excussao de carbono isotopico (CIE) (Schmitz et al.,
1997). A camada de marga é recoberta por um intervalo de 4 m de espessura de
argilitos avermelhados e argilitos siltosos. (Rodriguez-Tovar et al 2011).

A "unidade siliciclastica" segundo Schmitz et al., (2000), que esta mais acima

na seccao, alterna calcarios e margas. Calcarios mais disticos sugerem representar
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a precessao (Dinares-Turell et al.,, 2002), enquanto que a precessdo de curta
excentricidade foram interpretados como a origem dos disticos e pacotes que
compdem a sucessdao do Paleoceno, do intervalo limite Paleoceno / Eoceno
inferidos para representar ciclos de precesséo orbital (Dinares-Turell et al., 2003,
2007).

Figura 16 - Afloramento mostrando o limite do intervalo Paleoceno-Eoceno.

Fonte: Rodriguez-Tovar et al (2011).
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3.2.2.1 Sec¢éo Zumaia

A secdo de Zumaia esta localizada na praia Itzurun, perto da cidade de

Zumaia (Pirinéus ocidentais) na Espanha (Figura 17e 18)

Fonte: Enciclopédia Culturama (Geocaching)

A secdo de Zumaia é parte de um pacote continuo do Santoniano inferior ate
o Eoceno inferior, o aforamento se encontra ao longo da costa em contato com o
mar inserido na provincia Gipuzkoa entre Bilbao e San Sebastian (Figura 19). A
parte que corresponde ao Paleoceno da secdo é representada por um pacote de
registro sedimentar que corresponde a 165 m de espessura, expostos ao longo da
praia de Itzurun da cidade costeira Zumaia (latitude / longitude 43 ° 17 '57,1 "N /2 °
15' 39,6" W) (Schmitz et al; 2011).
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A maior parte do Paleoceno € representado por alternancias ritmicas de
depodsitos hemipelagicos na forma de calcarios margosos, além de numerosas
intercalagbes com camadas finas de turbiditos (Pujalte et al 1995;. Baceta 1996;
Pujalte et al, 1998a.). A ciclagem stratigrafica distinta tem sido atribuida & forca
orbital (Ten Kate e Sprenger 1993; Baceta 1996; Dinarés-Turell et al 2002, 2003,
2007, 2010.). Os sedimentos foram depositados a uma profundidade 1000m abaixo
da coluna de agua que corresponde a zona batial (Pujalte et al, 1998a;. Arenillas et
al., 2008). Sedimentagao foi hemipelagica com um componente terrestre fornecido
axialmente dos emergentes proto-Pirineus e marginalmente a partir de plataformas
de carbonato rasas ao sul e norte. Outras se¢fes proximas, como em Ermua a. 25
km ao sudoeste fornecem registros da sedimentacdo na base e da frente da
inclinacdo da plataforma carbonética do sul, e contém uma fracdo maior de matéria
terrigena, e também depdsitos carbonaticos e turbiditos (Baceta 1996; Pujalte et al,
1998a; Schmitz et al 2001).

Devido a excelente qualidade da sua exposi¢cdo, a secdo de Zumaia ja atraiu
a atencdo de pesquisadores pioneiros na regiao (por exemplo, Gomez de Llarena
1946). A secao de Zumaia foi também objeto de estudos Icnolégicos importantes,
por exemplo, o estudo classico de turbiditos e seus associados fosseis pré e pés-
deposicional rastreado por Seilacher (1962). Mais tarde, foi objeto de estudos gerais
de foraminiferos planctdonicos (Hillebrandt 1965), nanofdsseis calcarios (Kapellos
1974; Van Vliet 1982), a definicdo de deposicao (Van Vliet 1982) ou estratigrafia de
sequéncias (Baceta 1996;. Pujalte et al, 1998a, b). Diversos trabalhos tém focado no
Cretaceo / Paledgeno e os limites do Paleoceno / Eoceno, incluindo Alvarez et al.
(1982), Wiedman (1986), Smit e dez Kate (1982), Canudo e Molina (1992), Gorostidi
(1993), Ward e Kennedy (1993), Canudo et al. (1995), Ortiz (1995), Kuhnt e
Kaminski (1997), Schmitz et al. (1997a). Estes dois limites importantes, da base e do
topo do Paleoceno, estdo excelentemente expostas e preservadas na seccao ao

longo das falésias da praia de Itzurun em Zumaia.



66

Figura 19 - (A) Mapa Paleogeogréfico generalizado do Pale6geno da Europa Ocidental; (B) Mapa
geoldgico simplificado da area de estudo, mostrando os afloramentos do Paleoceno mais importantes
e a localizacdo da secao de praia Zumaia; (C) Mapa geoldgico do Cretaceo Superior - afloramentos
do Paledgeno Inferior na area de Zumaia. limite do Paleoceno / Eoceno na secdo Zumaia.
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Fonte: Baceta et al. (2000).

A existéncia de varias pequenas falhas ou zonas tectdnicas foi citado em
descricbes ja publicadas da secdo de Zumaia (Hillebrandt, 1965; Gawenda et al.,
1999). No entanto, apenas Baceta et al. (2000) fez uma menc¢éo especifica sobre a
forma como estas falhas omitiram partes de repeticdo da sucessao estratigrafica. O
principal distlrbio tectdnico neste afloramento estd marcado na falha F4, que é
acompanhada por varias falhas menores. Claramente, o efeito principal da falha F4
tem sido a duplicacao do intervalo compreendido entre camadas de referéncia F e K
(Figura 20c).

Segundo Baceta (2006) essa duplicacdo ndo seria detectada por métodos

bioestratigraficas, como todo o intervalo de duplicagdo esta situado dentro de
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biozonas planctonicas, nanofosseis foraminiferos e calcarios. No entanto, a falha
consegue explicar a duplicagdo tectonica, que resultaria em uma espessura
estratigrafica superestimada. E também relevante mencionar que a metade inferior
dessa saliéncia ndo € mais visivel, devido a construcdo de uma escada de concreto
descendente para a praia. Portanto, a duplicacéo ilustrado na figura 20, € ainda mais
dificil de avaliar nos dias atuais o que era a 12 anos atras, antes dessa construcao.
O afloramento do Norte € afetado por trés falhas adicionais (F5, F6 e F7 em 20b). As
atitudes e os efeitos das falhas F5 e F6 sdo semelhantes ao da F4, sendo ambas
duplicacbes produzidas da parte da sucessao (Figura 20). Falha F4 é diferente de
falhas F5 e F6, e nenhum pocote pode ser relacionado entre as sucessoes

estratigraficas separados pela F7 falha (Figura 20b).

Figura 20 - a) Esboco do afloramento, nas falésias da praia Itzurun, se¢cdo de Zumaia. Os
calcérios no lado Righ (SW) do afloramento sdo de idade do Daniano, enquanto a sucessao
turbiditica no lado esquerdo (NE) corresponde ao inicio do Eoceno. b) esbogo do segmento norte do
intervalo Paleoceno/Eoceno. ¢) segmento sul do limite do intervalo de P/ E.
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Fonte: Baceta et al (2006).



68

Essa incompatibilidade € prova clara de que a falha F7 omite um intervalo de
sucessdo estratigrafica. A extensdo deste intervalo em falta é pensado ter sido
comparativamente pequena. Assim, pode-se afirmar que a maioria das falhas de
segmentacdo do intervalo E/P da secdo de Zumaia séo repeticbes da sucessao,
sendo a Unica excecdao a falta da falha menor F7 (Baceta et al; 2006).

A maior parte do intervalo de limite P / E é representado por alternancias
ritmicas de calcarios, além de numerosas intercalacdes de turbiditos finos em
camadas individuais (principalmente 1-4 cm de espessura, mas cerca de 10 cm de
espessura, Baceta et al., 2000). A parte superior do Paleoceno é representado por
uma unidade de espessura de 0,8 m na sua maioria composta por rochas calcéarias
hemipelagicas que incluem um nivel turbiditico com espessura de 4 cm (Baceta et al
2006).

Segundo Dinare's-Turell et al (2003), a se¢do de 54 m de comprimento
abrange todo o Danian e a parte inferior das fases Selandiano como indicado pela
bioestratigrafia verificada através de calcarios com conteudo planténico. Os estratos,
caracterizado por uma coloracdo rosadas, sdo semelhantes as conhecidas
sequéncias pelagicas do Paleoceno Scaglia Rossa de Umbria, Italia, que forneceram
secdes de referéncia bioestratigraficas e magnetoestratigrafica para o Cretaceo
Superior (Palaedgeno). Tentativas por varios autores para recuperar a
magnetoestratigrafia da sucessdo do Cretaceo em Zumaia ndo tiveram sucesso,
embora um dos primeiros estudos relatados tiveram alguns dados de polaridade
para os primeiros registros do Palaeoceno que conseguiu em uma nova amostragem
cobrir e estender esse estudo anterior e permitir que esses limites de reversao até
C26r estejam em um nivel de camada. A maioria dos estudos bioestratigraficos
anteriores a esse de Dinare's-Turell et al (2003) de plancton calcario (foraminiferos
planctonicos e nannoféssils calcarios) do Palaeoceno inferior da sucesséo de
estratos do aforamento em Zumaia tém incidido sobre os eventos de extingcado
relacionados com os dados do limite K / T (Figura 21), ou do limite do estagio do
Daniano superior, e outros estudos bioestratigraficos cobrem todo o Paleoceno. No
entanto, as informacdes fornecidas por Dinare's-Turell et al (2003) n&o permitiram a
localizacdo precisa das informacfes no registrro bioestratigrafico detalhado de
acordo com a litologia encontrada. (Dinare's-Turell et al; 2003).
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Figura 21 - Representacdo esquematica do afloramento e localizacdo da Secdo de Zumaia,
fotografias (A - C), mostrando aspectos diferentes da se¢éo do Daniano. A posic¢éo do limite K/ T, os
limites magnéticos e alguns dos ciclos excentricidade de aproximadamente 110-kyr.

San Telmo M/

Em relacdo aos nanofosseis calcérios da se¢do Zumaia Schmitz et al (2011) a
natureza expandida da transicdo Daniano-selandiano em Zumaia € evidente a partir
da sequéncia gradual das primeiras aparicbes dos nanofdsseis calcéarios tipicos do
periodo. Por exemplo, a distancia entre o primeiro nivel estratigrafico de
Fasciculithus (FO) e a primeira ocorréncia de Fasciculithus Tympaniformis em
Zumaia é cerca de 11m. Este é cerca de 6m mais espessa do que na secdo de
Qreiya no deserto oriental do Egipto (Monechi e Reale 2007; Rodriguez e Aubry
2007).
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A natureza expandida do registro em Zumaia Também é evidente pela
espessura, 13,6 m, entre a FO de Sphenolithus Primus e FO de F. tympaniformis;
Um importante evento global de nanofdsseis global foi a presenca de fasciculiths,
gue comeca ligeiramente abaixo do topo da Formacéao Aitzgorri (calcareos), em que
o FO de F. ulii s.s. esta registrada e continua através da base da Formacao Itzurun,
onde séo registrados os FOs de F. billii., F. janii, F. Involutus, F. tympaniformis. e F.
pileatus (Bernaola et al; 2009).

Outros eventos nanofésseis importantes registrados na sequéncia
estratigrafica em Zumaia incluem a primeira ocorréncia rara de Neochiastozygus
perfectus na parte superior da Formacdo calcarea de Aitzgorri e a FO de
Chiasmolithus edentulus, que marca a base da Subzona NTp7b de Varol (1989),
cerca de 10m abaixo do topo da Formacéo Aitzgorri (Schmitz et al 1998; Bernaola et
al., 2009). Em resumo, a sequéncia de eventos nanofdsseis calcarios mostra que a
seccdo Zumaia é continua através da transicdo Daniano-Selandiano.

Segundo Schmitz et al (2011) A preservacao de foraminiferos € moderado
na secao Zumaia, portanto, surgem alguns problemas taxondmicos, com diferentes
pesquisadores, utilizando diferentes conceitos taxondmicos e o0s critérios de
diagnostico. Problemas na definicdo dos limites da zona de foraminiferos
plancténicos na secdo Zumaia foram cuidadosamente avaliados, por Caballero
(2007) e Orue-Etxebarria et al. (2007a). Uma vez que estas definicbes sédo
acordadas entre os pesquisadores, os limites podem ser colocados com alta
precisdo, dando um forte apoio para a continuidade cientifica que estuda a secéo de
Zumaia em todo o médio Paleoceno. Baseado em foraminiferos planctdnicos e
bentbnicos, dados isotdpicos e litologicos, Arenillas et al. (2008) localizaram cinco
horizontes de eventos significativos que foram consideradas como potenciais

critérios de correlagéo para o limite do Daniano-Selandiano (Figura 22).
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Figura 22 - Fotografias panorédmicas da transicdo Daniano e Daniano-Selandiano em Zumaia. As
superficies de referéncia para HDS1 HDS5 séo discutidos no texto, a superficie HDS4 corresponde a
base definida da fase Selandiana, marcada pela seta laranja. (A) As posicoes estratigraficas dos
horizontes HDS1 para HDS5 é mostrada no bloco superior com uma falha normal que afeta a
transicdo Daniano-Selandiano. (B) As posicdes estratigraficas do limite Cretaceo / Paleogene e os
horizontes HDS1 para HDS5 mostradas no bloco abaixo da falha. Em (A) e (B), em atencdo a
repeticdo da sequéncia Daniano superior ao longo da secéo devido a falha.
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Fonte: Arenillas et al. (2008)

A sequéncia de eventos foraminiferos em Zumaia e comparacdes com se¢des
em outros lugares também corroboram para que a secdo de Zumaia seja continua e
expandida em suas pesquisas. O Nivel HDS1, cerca de 13m abaixo do topo da

7

Formacao Aitzgorri (calcareos), € caracterizado por aumentos no Acarinina,
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Karrerulina e Spiroplectammina, e corresponde ao limite inferior da zona
Morozovella angulata; alguns autores, anteriormente colocou o limite Selandiano
Danian nesta biohorizon, isto é, no limite zonal P2 / P3 (Berggren 1994; Berggren
et al 1995;. Steurbaut et al., 2000). No nivel HDS2, cerca de 9m abaixo do topo da
Formacéao Aitzgorri, € caracterizada por um aumento na Morozovella e corresponde
ao limite inferior do Morozovella cf. albeari Zona de Arenillas e Molina (1997). O
limite inferior da zona de Morozovella occlusa Orue-Etxebarria et al. (2007b) ocorre 7
m abaixo do topo da Formacao Aitzgorri. O HDS3 ocorre 7,5m abaixo do topo da
Formacao Aitzgorri, e € caracterizada por um aumento na Karrerulina, valores
maximos em percentagens de Morozovella coincidente com uma mudanca na cor
das camadas de margas calcareas acinzentadas a mais avermelhadas. O HDS4,
gue ocorre na base da Formacado Itzurun, pode corresponder ao limite inferior da
zona lIgorina pusilla, tal como definido por Arenillas et al. (2008). Outras
caracteristicas notaveis a este nivel sdo uma ligeira diminuicdo no Morozovella e
aumentos de trochamminids e Spiroplectammina. HDS5, cerca 3m acima da base da
Formacao Itzurun, coincide com a mudanca de vermelho basal para margas cinzas
do Selandiano.

Segundo Schmitz et al (2011) foraminiferos bentbnicos dao informacdes
detalhadas sobre a peleobatimetria em Zumaia. A presenca de fauna organicamente
cimentada e foraminiferos aglutinados do "tipo flysch" sugere uma profundidade
minima de &gua correspondente de médias a baixas profundidades batiais. As
associacdes de foraminiferos benténicos também contém taxa abundante tipica de
ambientes batiais, tais como Bulimina trinitatensis, Cibicidoides hyphalus,
Cibicidoides velascoensis, Gyroidinoides globosus, beccariiformis Stensioeina,
Nuttallides truempyi, Osangularia velascoensis, Nuttallinella Florealis, Gaudryina
pyramidata e Spiroplectammina spectabilis. A maioria destas espécies sao tipicas da
fauna Velasco do tipo (Berggren e Aubert, 1975). Estas profundidades de suporte de
dados de cerca de 900-1100 metros ou meédia-baixa inclinacdo, de acordo com
Pujalte et al. (1995) Figura 23. Apesar da queda do nivel do mar, que tem sido
documentada por a base do selandiano, foraminiferos bentdnicos ndo mostram
alteracdes significativas em coincidéncia com esse nivel, provavelmente devido ao
seu habitat profundo (profundidade mil metros) ndo seria afetada até mesmo por

uma grande queda do nivel do mar (Arenillas et al. 2008).
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Figura 23 - (A) Vista panoramica da transicdo Daniano-selandiano; (B) esboco sintético do
afloramento de transi¢cdo Danian-Selandiano na praia Itzurun, que mostra a distribuicdo das principais
litolégicas unidades e membros e os sistemas de falhas que interrompem a sucessao. (C) litologia
detalhada da transicdo daniano-selandiano. (X) e (Y) mostram os niveis de referéncia do esboc¢o B.
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Fonte: Baceta et al. (2006) e Bernaola et al. (2009).
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4 METODOLOGIA

Os dados apresentados nessa dissertacdo sdo provenientes de 76 amostras
fornecidas através de uma colaboracdo com a Universidade de Birmingham no
Reino Unido, sendo a extracdo sequencial do fosforo realizada no LEAQ
(Laboratorio de Engenharia Ambiental e da Qualidade) do Departamento de
Engenharia Quimica da UFPE (Figura 24).

Figura 24 - LEAQ — Deq (Laboratério de Engenharia Ambiental e da Qualidade) do Departamento de
Engenharia Quimica da UFPE.

4.1 PROCEDIMENTOS LABORATORIAIS

Para a extracdo sequencial das 76 amostras referentes ao afloramento que
corresponde a secdao de Zumaina na Espanha, as amostras foram tomadas de
acordo com o intervalo de PETM Méaximo Termal do Paleoceno Eoceno (codigo de
exemplo: Zum-HR). sendo sedimentos carbonéticos onde foram retiradas 0,100g
para a realizacdo da extracdo sequencial do fésforo para a ser analisada e obter

dados geoquimico de fdsforo organico e inorganico, também uma porcdo para
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andlise micropaleotoldgica e a outra para a remocao do carbono organico, Dados de
alta resolucao de fluorescéncia de raios-X (XRF) foram recolhidos em todas as
amostras utilizando o equipamento da Universidade de Birmingham, Reino Unido
para esse método. O teor de carbonato foi calculado assumindo todo o conteudo
CaO obtido através da FRX, sendo referente ao CaCO3; marinho. A remoc¢do do
carbono organico foi realizada a fim de analisar a variacdo de & **C, apenas a fracdo
de carbonato.

O carbono organico foi removido utilizando o método de solvente
peroxodissulfato de sodio (Meier & Menegatti 1997). extracbes P inorganicos e
organicos foram realizadas utilizando um procedimento simplificado de 2 etapas
(dissolucéo utilizando o HCI seguido de calcinacdo e uma nova dissolu¢cdo com
HCI, com base em técnicas laboratoriais anteriores para essa extracdo sequencial
elaborada por (Ruttenberg 1992; Eisenreich et al., 2009). analise de absor¢do da
faixa espectral do P foi realizada em um espectrofotbmetro Gensis UV-VIS no

Departamento de Engenharia Quimica da Universidade Federal de Pernambuco.

4.2 ANALISES GEOQUIMICAS

As andlises das amostras foram realizadas a partir da extracédo de fosforo nas

fases organicas e inorganicas (Extracdo sequencial do Fosforo).

4.2.1 Extracdo Sequencial Do Fésforo (P)

Segundo Ruttenberg et al (2009) a determinacdo quantitativa de um
particionamento de oligoelementos, como P entre as diferentes fases em solos
naturais e sistemas aquaticos pode revelar-se extremamente desafiador devido a
complexidade que é tipica da matriz de sedimentos e 0s baixos niveis caracteristicos
de oligoelementos.

Muitas vezes, a Unica maneira analitica para a obtencdo de informacdes
sobre oligoelementos € a aplicacdo de métodos de extracdo seletiva
operacionalmente definidos, métodos de identificacdo ndo destrutivos diretos; os
métodos de identificacdo ndo destrutivos diretos tipicamente ndo sdo viaveis porque

estdo sujeitos a interferéncias da matriz, ou ambos (Ruttenberg 1992).
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Métodos de extracdo sequencial seletivos tém sido particularmente bem
sucedidos e amplamente aplicados, para P em sedimentos e solos, e tem havido um
esforco significativo para padronizar esses métodos definidos operacionalmente
para minimizar incertezas na identificacdo de fase (por exemplo, Ruttenberg 1992 e
Psenner et al 1984;. Lebo 1991; Jensen e Thamdrup 1993; Schenau e de Lange,
2000).

O sodlido-Phase Extraction Manifold (SPExMan) foi desenvolvido para
resolver problemas especificos encontrados na aplicacdo do método de SEDEX
(Ruttenberg 1992) para P especifico em sedimentos aquaticos, SEDEX ja
apresentado no presente trabalho; problemas similares séo esperados para ocorrer
em praticamente qualguer método de extracdo sequencial. O SPExMan foi
concebido de tal modo que ele € adequado para aplicacdo a uma ampla variedade
de regimes de extracdo seletiva, para além do método SEDEX, incluindo aqueles
que utilizam A&cidos fortes e solventes organicos. A avaliacdo preliminar de
desempenho SPExMan a temperaturas elevadas (agitando durante a noite) séo
promissores. Porque temperaturas elevadas ndo sao padrdo para SEDEX, no
entanto, um conjunto completo de testes rigorosos nao foi realizado; tal teste seria
aconselhadvel para aqueles que desejam usar SPExMan rotineiramente em
temperaturas elevadas.

O método SEDEX (Ruttenberg 1992) € um método de extracdo sequencial de
13 passos que quantifica separadamente cinco reservatoérios P distintao de material
particulado. Cada passo emprega uma lixiviagdo quimica diferente, e a gravidade
dos extratores aumenta com cada passo, dissolvendo-se sequencialmente as fases
progressivamente mais insoluveis.

De acordo com o protocolo SEDEX inicial (Ruttenberg 1992), e as
modificacdes mais recentes (por exemplo, Berner e Rao 1994, Slomp et al., 1996,
Anderson e Delaney 2000), amostras de particulas sdo pesados em tubos de
centrifuga, que servem como vasos de reacdo e sequencialmente extraiu-se a
dissolver-se quantitativamente as fases alvo progressivamente mais refratarias.
ApOs cada etapa, ocorre a separacao € segregado a partir de residuos de amostras
de particulas através da agitacdo mecanica no caso obtido pela mesa giratéria,
removido através de uma pipeta, transferido para seringas com usos de filtros de
0,45 microns sendo assim filtrados em frascos de coleta. O volume residual

(necessario para corrigir a transicdo a partir de uma etapa para outra) é determinada
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por manter o controle da massa de sedimentos antes e apds cada etapa de
extracao.

Analises de P total foram realizados em amostras de carbonatos pulverizados
(Figura 25), a extracédo sequencial do fésforo no LEAQ — Deq da UFPE foi realizada
para analise geoquimica a fim de extrair a concentragdo de P organico e P
inorganico, sendo a primeira etapa a extracdo do P inorganico, que seguiu 0s
seguintes procedimentos: foi retirado 0,100g de sedimento pulverizado colocados
em tubos de centrifugacdo de plasticos e todo esse material foi pesado e anotado

em tabela. (Figura 26 e 27).

Figura 25 - amostras de carbonatos pulverizados, da se¢cdo de Zumaia da Espanha.

Figura 26 e 27 - balanca de precisdo e os tubos de
centrifugacdo de plastico sendo pesados.
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Posteriormente ocorreu a preparacdo da solugdo do acido cloridrico (HCI)
37%) diluido em agua pura numa concentragdo de 1 M, sendo portanto colocadas
40ml dessa solucdo com 0,100g de amostra de carbonato pulverizado e colocado

numa mesa giratoria para agitacédo acerca de 16 horas (figura 28).

Figura 28 — tubos de centrifugacdo de plastico sendo agitados com a solu¢do de HCl numa
concentracdo de 1M na mesa giratoria.

A agitacdo € necessaria para que ocorra o inicio da digestdo, a solugdo com o
acido HCI é necessaria para que ocorra a decomposi¢cdo da amostra por via Umida
com o material sélido. O procedimento seguinte foi a retirada dessa solucéo
utilizando filtros de 0,45um (Figura 29) enchendo tubos menores, sendo portanto
os tubos relativos para a primeira extracdo de P correspondente a fase de P
inorgéanico (Figura 30).

Figura 29 e 30 - filtros de 0,45um e tubos com a solugcdo contendo o P inorgénico filtrada apds a
agitacdo mecanica.
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Apébs essa reserva da solugédo contendo o P inorganico em tubos menores, 0
sedimento que estava nos tubos maiores foram colocados em cadinhos de
porcelana, dos quais ficaram na estufa por cerca de 12h numa temperatura de 80°C
(Figura 31 e 32).

Figura 31 e 32 — cadinhos de porcelana na estufa a 80°

Posteriormente esses sedimentos que passaram na estufa devidamente
pesados sdo entdo colocados na mufla (550°C 2h) para a queima da matéria
organica e com isso fazer a segunda digestdo com a concentracdo de 1M de HCI

para a extracdo da fase organica do fosforo (Figura 33 e 34).

Figura 33 e 34 - cadinhos de porcelana na mufla (550°C) para a queima na matéria organica
(extracdo da fase orgéanica do P).
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Apés o resfriamento completo esses sedimentos terdo uma segunda digestédo
com o mesma concentracdo 1M de HCI (37%) diluido em agua pura cerca de 10ml
em novos tubos maiores para agitacdo mecanica na mesa giratéria por 12h, apos
essa etapa € retirado com uma seringa utilizando a filtragem anterior descrita (filtros
de 0,45 um) (figura 35,36 e 37) retirando assim o maximo de solucdo possivel
reservando em tubos menores e o sedimentos sendo descartados, desses tubos

menores esta a solugdo com o P organico.

Figura 35, 36 e 37 — solucdo de 1M de HCI com os sedimentos sendo filtrados com a seringa e filtros
de 0,45 pum, filtrando e extraindo a solu¢do com a fase organica do P.

Tem-se entdo as solugbes que contem separadamente as fases do P

organica e P inorganica (Figura 38).
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Figura 38 - tubos com a solucdo filtrada com as respectivas fases do P separadas organica e
inorganica.

Para a andlise e contagem das fases do P no espectrofotometro de absorcéo,
foi necessario a preparacdo de um Mixing para a diluicdo do P, esse Mixing € uma
solucdo que contém Tartarato de Antimbnio de Potéssio, Molibdato de Amonio e
acido ascérbico e agua pura. Desse Mixing, é retirado 0,4ml desse mix com a pipeta
de preciséo e colocados em cubetas de polimetilmetacrilato (2,0ml) (Figura 39), junto
com 1,2ml de &gua pura e 0,4ml da solucdo da amostra que contem a fase de P

para analise no espectrofotdmetro de absorcéo (Figura 40).

Figura 39 e 40 - cubetas de polimetilmetacrilatos preenchidas pelo Mixing e 0,4ml da soluc&o da
amostra contendo a fase de P a ser analisada pelo espectrofotdmetro de absorcéo.

A faixa espectral utlizada para a analise das fases de P foi a faixa espectral

do visivel de cor azul (880,0nm) entre o ultravioleta e o infravermelho
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4.2.2 Analises Geoquimicas

Segundo Ruttenberg et al (2009) existe uma forte motivacao para identificar
e quantificar diferentes formas de fosforo (P) em sedimentos naturais e dos solos,
porque P € um nutriente essencial para toda a vida, pode limitar a produtividade
priméria em sistemas terrestres e aquaticos, e exibe biodisponibilidade variavel
dependendo de sua especiagéao.

A contagem feita através dos procedimentos descritos acima em relacdo ao
Pe suas particdes para a parte soOlida € uma caracteristica e essa associagdo com
matéria organica € uma caracteristica chave para sua abundancia limitada em
aguas naturais e de seu papel como um nutriente limitante.

As reacdes quimicas que ocorrem em particulas para uma forma
biodisponivel dissolvida, ocorre no solo, em sedimentos de dguas oceanicas atraves
de processos como adsor¢do, dissolucdo, ou reacBes enzimaticas na hidrélise. A
relativa facilidade com que esta transformacdo ocorre muitas vezes depende da
natureza da fase de particulas inicial de acolhimento, nesse trabalho a extracéo
sequencial passou por um processo de digestdo da amostra a queima da matéria
organica na mufla e com isso a separacao das fases do P.

A contagem obtida no espetrofotometro de absor¢cdo que estava operando
numa faixa espectral de 880,0nm do visivel, os valores das amostras analisadas
ficaram entre 0,020 A e 2,082 A.
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5 ARTIGO 1 - CONTROLES DIAGENETICOS DE FOSFORO PRECIPITADO
DURANTE O MAXIMO TERMAL (PALEOCENO-EOCENO)
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1 Federal University of Pernmabuco, Department of Geology, Brazil;
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RESUMO

A grande excussdo negativa isotépica de §3C marcou o Maximo Termal Paleoceno-
Eoceno (PETM), conferindo um intervalo de tempo de altas temperaturas o que
registrou um periodo de aquecimento global do Fanerozoico, ocasionando uma
grande extin¢cado foraminifera benténica. A pertubacéo do ciclo do carbono foi alvo de
intensas pesquisas ao longo dos anos, esse artigo confere a relagdo de um nutriente
limitante e sua dindmica durante esse intervalo: o fésforo nas suas fases organica e
inorganica. Através da analise de amostras do afloramento da secdo de Zumaia na
Bacia Pirenaica na Espanha foi possivel com a fracdo pulverizada de carbonatos
fazer a extracdo sequencial do fésforo e obter as concentracdes em umol/g. Esse
afloramento verticalizado intercala camadas de margas e calcarios margosos e
turbiditos ricos em foraminiferos bentbnicos, essa extragdo mostrou que ha uma
relacdo interessante com a concentracdo de CaCOz; e o P inorganico,
comprovando que sua origem nao foi biogénica e sim abibtica, O que favoreceu
também a concentragdo de P inorganico autigénico mostrado no perfil dos
resultados referentes a concentracdo de CaCO3; e P inorganico, e que ao fim do
evento houve uma reciclagem desse fosforo inorganico e um aumento na
concentracdo de CaCOg3 devido a maior disponibilidade de oxigénio dissolvido na
coluna de agua, O aumento da matéria organica (MO) e dissolucdo de carbonato
impactou fortemente nas condi¢cdes diagenéticas dos sedimentos marinhos. Estes,
por sua vez, afetaram as taxas de degradacdo da MO e a abundancia de oxigénio

no fundo do mar.

Palavras Chave: PETM Maximo Termal. Geoquimica de Oceanos. Fésforo.
Paleoclimatologia.
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1. INTRODUCAO

Paleoceno-Eoceno registra um dos periodos de aqguecimento global mais
abrupto do Phanerozoico, alterando repentinamente a circulacdo oceénica e
a atmosférica, provocando a extincdo de multiplos foraminiferos bentonicos; essa
brusca mudanca do clima marcou o fim do Paleoceno e o comeco do Eoceno, 55,8
Ma.

Esse periodo da historia geologica é representad0 por uma grande
perturbacao no ciclo do carbono, o chamado "Maximo Termal do Paleoceno-Eoceno
(PETM)", que é definida por uma excursdo negativa em 3C®, registrado em
depdsitos marinhos carbonéticos e registos terrestres de is6topos de carbono
organico, sendo uma grande excursao de carbono (CIE) estdo limitados a algumas
localidades, mesmo assim, a mudanca climatica no Paleoceno é contemporanea
com mudancas paleoambientais em outros locais; indicado por uma crise na biota,
produtores de carbonato em ambos o0s neriticos (ecossistemas de aguas rasas), As
condi¢Bes de efeito estufa, e vulcanismo, também s&o fatores a serem considerados
para a entrada de nutrientes nos oceanos, 0 que provocou produtividade marinha
(Lini et al, 1992;. Weissert et al, 1998;. Erba et al, 2004;. Weissert e Erba, 2004). No
entanto, muitos aspectos do presente modelo ainda permanecem obscuros.

Variacdes climéaticas também tém influéncia direta sobre as taxas de
exportacdo de nutrientes marinhos, tais como P, na interagdo atmosfera- oceano. P
€ um elemento importante e frequentemente limitante da produtividade primaria,
esse trabalho utilizou amostras da Secdo de Zumaia na Espanha, através da
extracao sequencial do fésforo (organico e inorganico), com intuito de caracterizar os
eventos de Anoxia e Oxia visa entender como ocorreu 0 controle diagenético sobre
esse nutriente limitante. Além disso, o ciclo de P esta intimamente ligada com o ciclo
de carbono por dois processos: (1) resisténcia continental durante o qual o CO2
atmosférico é transformado em HCOj; - e P sdo mobilizados; e (2) a fotossintese, o
gue é muitas vezes limitada por P, tal como um nutriente (F6limi, 1996;. Bodin et al,
2006). Neste estudo, os carbonatos foram analisados, a fim de reconstruir as
mudancas e o dinamismo desse nutriente (P) no Méximo Termal, Isto foi
complementado pelas medidas de conteudo de P e calculo das taxas de acumulo de
para ver se as variacfes temporais e espaciais no fornecimento de nutrientes pode

ser rastreado.


http://pt.wikipedia.org/wiki/Corrente_marinha
http://pt.wikipedia.org/wiki/Circula%C3%A7%C3%A3o_atmosf%C3%A9rica
http://pt.wikipedia.org/wiki/Extin%C3%A7%C3%A3o
http://pt.wikipedia.org/wiki/Foraminifera
http://pt.wikipedia.org/wiki/Bentos
http://pt.wikipedia.org/wiki/Mudan%C3%A7a_do_clima
http://pt.wikipedia.org/wiki/Paleoceno
http://pt.wikipedia.org/wiki/Eoceno
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2. GEOLOGIA DA AREA DE ESTUDO

A é&rea especifica desse trabalho estd localizada na Peninsula Ibérica, em
uma secado da Bacia do Pirineus chamada Zumaia, (43 ° 17,98 ' N; 002 ° 15,63' W) a
Oeste do Golfo de Biscaia e ao Norte do Atlantico Norte, Rodriguez-Tovar (2011).

A secao possui uma sucessao continua de sedimentos que vao desde o
Santoniano no Cretdceo Superior até o Eoceno, esse afloramento esta ao longo de
penhascos da Zona Costeira, entre as praias das cidades de Bilbao e San Sebastian

(praia de Itzurun norte da Espanha) Figura 1.

Figura 1- (A) Localizagédo geogréfica da se¢do de Zumaia. (B) Paleogeografia da Bacia Pirenaica da
secdo de Zumaia.
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Fonte: Rodriguez-Tovar et al (2011).

O intervalo do Paleoceno-Eoceno mostrado na Figura 2 consiste de
alternéncias ritmicas de calcarios hemipelagicos, calcarios margosos e margas, com
numerosas intercalagdes de turbiditos finos com camadas individuais (Baceta et al.,

2000), pertencente a Formacéo Itzurun (Baceta et al, 2004).
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Figura 2 - Limite Paeloceno / Eoceno, Daniano / Selandiano e (cretaceo — terciario) K/T da Sec¢éo
Zumaia, praia de Itzurun —Espanha.

Fonte: Nekatur.com

A parte que corresponde ao Paleoceno da secao é representada por um
pacote de registro sedimentar correspondente a 165m de espessura, expostos ao
longo da praia de ltzurun (Schmitz et al 2011). A maior parte do Paleoceno é
representado por alternancias ritmicas de depdésitos hemipelagicos na forma de
calcarios margosos, além de numerosas intercalagbes com camadas finas de
turbiditos (Pujalte et al 1995;. Baceta 1996; Pujalte et al, 1998a.).

O outro evento marcado na Figura 02 é representa o limite entre o Selandiano
e Daniano S/D, caracterizado por estratos, com coloragdo rosadas, semelhantes as
conhecidas sequéncias pelagicas do Paleoceno Scaglia Rossa de Umbria, Italia, que
descrevem sec¢bes de referéncia bioestratigraficas e magnetoestratigraficas para o
Cretaceo Superior (Paledgeno) Segundo Dinare's-Turell et al (2003).

Em relacdo aos nanofésseis calcarios da se¢cdo Zumaia Schmitz et al (2011)
descreve que a natureza expandida da transicdo Daniano-Selandiano em Zumaia é
evidente a partir da sequéncia gradual das primeiras aparicdes dos nanofésseis
calcarios tipicos do periodo, como sendo o primeiro nivel estratigrafico de
Fasciculithus (FO) e a primeira ocorréncia de Fasciculithus Tympaniformis em
Zumaia € cerca de 11 m. Este é cerca de 6m mais espessa do que na secdo de
Qreiya no deserto oriental do Egipto (Monechi e Reale 2007; Rodriguez e Aubry
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2007) e ainda nessa secao € possivel ver o limite K/T (Cretaceo / Terciario) sendo
uma grande extingcdo marinha e terrestre ocorrida a 65,5M.a.

Essa secdo resume a um pacote sedimentar que foi verticalizado por acdes
tectonicas, Estruturalmente, esta cordilheira foi produzida pela inverséo tectdnica do
sistema de riftes extensionais que passaram a transtensionais durante o Tri4ssico e
o Cretaceo. Este rifteamento estid associado a quebra da Pangéia, com a
fragmentacdo do sudeste da Europa Variscana e do Mar Ocidental de Tethys, bem
como a abertura da parte central do oceano Atlantico e da Baia de Biscaia,
acarretando na rotacéo da Ibéria (Domingo et al, 2000).

A verticalizacdo desse pacote sedimentar em Zumaia € devido a forcas
tectbnicas que aconteceram antes do evento do Maximo Termal Mioceno, fazendo
com que uma parte desses sedimentos da Bacia ficassem expostos, e através de
processos de intemperismo e reacdes quimicas ocorresse a facilitacdo da
precipitacdo do CaCosz, por conta da diminuicdo da presséo; E também interessante
perceber que a duplicacdo no pacote do registro sedimentar, ndo seria detectada por
meétodos bioestratigraficos, mesmo com todo o intervalo de duplicacdo estando
situado dentro de biozonas planctbnicas, nanofésseis foraminiferos e calcérios. No
entanto, esse falhamento consegue explicar a duplicacdo tectbnica, que resultaria
em uma espessura estratigrafica superestimada. Baceta et al (2006).

As atitudes e os efeitos das falhas no afloramento Norte da se¢do de zumaia
sdo semelhantes (Falha Fle F2), produzindo duplicacbes nas sucessdes, porém
possui uma falha (Falha F3 Figura 3) diferente das falhas F1 e F2, e nenhum pacote
€ relacionado entre as sucessfes estratigraficas separadas pela F4, o que descreve

uma incompatibilidade entre as sucessodes estratigraficas. (Baceta et al; 2006).
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Figura 3 — sistema de falhas na se¢ao zumaia e incompatibilidade observada através da falha F3.

Fonte: Nekatur.com

Essa incompatibilidade é prova de que a falha F4 omite um intervalo de
sucessao estratigrafica. A extensdo deste intervalo é comparativamente pequena.
Assim, pode-se afirmar que a maioria das falhas de segmentacdo do intervalo E/P

da secdo de Zumaia sédo repeticdes da sucessao (Baceta et al 2006).

3. METODOS

Foram utilizadas 76 amostras para o estudo desse artigo, referentes ao
afloramento que corresponde a se¢do de Zumaina Espanha, as amostras foram
tomadas de acordo com o intervalo de PETM Maximo Termal do Paleoceno Eoceno
(codigo de exemplo: Zum-HR). As amostras de sedimentos carbonaticos foram
retiradas 0,100g para a realizacdo da extracdo sequencial do fésforo para a ser
analisada e obter dados geoquimico de fésforo organico e inorganico, também uma
por¢cdo para andlise micropaleotolégica e a outra para a remocdo do carbono
organico. Dados de alta resolucdo de fluorescéncia de raios-X (XRF) foi recolhido
em todas as amostras utilizando o equipamento para esse método da Universidade
de Birmingham, Reino Unido. O teor de carbonato foi calculado assumindo todo o
conteaddo CaO obtido através da FRX, sendo referente ao CaCOsz marinho. A
remocdo do carbono organico foi realizado a fim de analisar a variagcdo de 5C
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apenas a fracdo de carbonato. O carbono organico foi removido utilizando o método
de solvente peroxodissulfato de sédio (Meier & Menegatti 1997). extracbes P
inorganicos e organicos foram realizadas utilizando um procedimento simplificado
de 2 etapas (dissolucédo utilizando o HCI seguido de calcinacdo e uma nova
dissolugdo com HCI) com base em técnicas laboratoriais anteriores para essa
extracdo sequencial elaborada por (Ruttenberg 1992; Eisenreich et al., 2009).
analise de absorcéo da faixa espectral do P foi realizada em um espectrofotdmetro
Gensis UV-VIS no Departamento de Engenharia Quimica da Universidade Federal

de Pernambuco, Brasil.

3.1 TEORES DE FOSFORO

Segundo Ruttenberg et al (2009) existe uma forte motivacao para identificar e
quantificar diferentes formas de fosforo (P) em sedimentos naturais e dos solos,
porque P é um nutriente essencial para toda a vida, pode limitar a produtividade
primaria em sistemas terrestres e aquaticos, e exibe biodisponibilidade variavel
dependendo do ambiente.

Analises de P total foram realizadas em amostras de carbonatos pulverizados,
foi retirado 0,100g de sedimento pulverizado e diluido em uma solucédo de acido
cloridrico (HCI) 37%) e &gua pura numa concentracdo de 1 M, sendo portanto
colocadas 40ml dessa solucdo para agitacao cerca de 16 horas numa mesa
giratoria, através do uso de filtros foi retirado o P inorganico e para a extracdo do P
inorganico esse sedimento foi para estufa com temperatura de 80°C por 12h e para
a mufla a 550°C por 2h para a queima da matéria organica e com isso fazer a
segunda digestdo com a mesma concentracdo de 1M de HCL para a extracdo da
fase organica, de acordo com as técnicas elaborada por (Ruttenberg 1992;
Eisenreich et al., 2009.

A contagem feita atraves dos procedimentos descritos acima em relacdo ao P
e suas particdes para a parte solida e essa associagdo com matéria organica é uma
caracteristica chave para sua abundancia limitada em aguas naturais e de seu
papel como um nutriente limitante.

As reacOes quimicas que ocorrem em particulas para uma forma

biodisponivel dissolvida, ocorre no solo, em sedimentos de aguas oceanicas atraves
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de processos como adsor¢do, dissolucdo, ou reagBes enzimaticas na hidrélise. A
relativa facilidade com que esta transformacdo ocorre muitas vezes depende da
natureza da fase de particulas inicial de acolhimento, nesse trabalho a extracéao
sequencial passou por um processo de digestdo da amostra a queima da matéria
organica na mufla e com isso a separacao das fases do P.

A contagem do P obtida no espectrofotometro (Gensis UV-VIS) de absorgao
(com operacgéao na faixa espectral de 88,0nm do visivel ) obteve valores entre 0,020

A e 2,082 A das amostras analisadas.

3.2 ISOTOPOS DE CARBONO

A presenca do carbono € essencial para a estruturacdo atémica da vida, sem
os dados isotopicos de 3'°C nado seria possivel fazer modelos sobre o clima do
planeta e a oxigenagédo da atmosfera. Rodrigues e Fauth (2013).

O CO, atmosférico se dissolve com facilidade na agua, formando o acido
carbbnico (H,CO3). O acido carbénico, por sua vez, ataca os silicatos constituintes
das rochas produzindo ions bicarbonatos (HCO3"). Estes ions bicarbonatos dissol-
vidos na agua de rios alcancam o mar, onde sdo assimilados pelos animais e
formam sedimentos ap0s a sua morte.

Segundo Hoefs (2004) os principais reservatorios terrestres de carbono sao

da matéria organica, dos carbonatos sedimentares e do manto da Terra. Estes
reservatérios possuem caracteristicas isotOpicas distintas devido a ocorréncia de
reacOes de fracionamento, as amostras apresentaram uma expressiva excussao
negativa de &2C o0 que marca a transicdo Eoceno—Paleoceno como sera
apresentado nos resultados, isso se deu devido aos efeitos isotdpicos cinéticos
durante a fotossintese que concentram o is6topo leve *C no material organico
sintetizado (formando reservatorios de matéria orgéanica, reduzidos), o carbono
organico (**C) é engriquecido pelo fracionamento isotépico do carbono.
Como as amostras sao de carbonatos marinhos séao isotopicamente pesados e
apresentam um valor médio de razdo de 5**C ao redor de 0 %o (variavel entre 1 e 3
%0); enquanto a matéria organica € isotopicamente leve com um valor médio de
razéo de 5"3C ao redor de -25 %o (entre -19 e -38 %o).

A matéria organica viva tem razdo de 5*3C fortemente negativo (entre -8 e -30

%), porque os autotréficos utilizam o 12C na fotossintese. Os carbonatos néo-
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marinhos possuem valores de razdo de 3'°C entre 1 e -18 %o (Armstrong & Brasier
2005). O que explica bem a transicdo do intervalo entre o Paleoceno- Eoceno
através da grande excussao isotopica negativa de carbono.

Segundo Rodrigues e Fauth (2013) a fotossintese enriquece a superficie da
agua em *C quando comparada com aguas subsuperficiais profundas e frias, pois
utiliza o *2C preferencialmente na formacdo da matéria organica. Os nutrientes que
sdo estocados na zona fética a partir da subsuperficie da agua chegam junto com o
excesso de *?C, o qual é liberado da matéria organica com os nutrientes, caindo
dentro da termoclina (zona de variagao brusca de temperatura que ocorre abaixo da
camada superficial da agua oceanos e lagos, situados em baixas e médias
latitudes), no final do Maximo Termal os valores de **C baixaram fazendo com que
os valores de 3'3C subissem aumentando a produtividade primaria na agua
superficial, que remove o 2C resultando em um valor de 3%C mais positivo
Armstrong & Brasier 2005).

Os carbonatos de ambientes marinhos que foram estudados nessa trabalho
apresentaram valores da razdo 53C mais positivos (ricos em **C) em periodos de
alta produtividade organica e de temperaturas amenas. E no que se referiu ao
Maximo Termal apresentando elevadas temperaturas registrando episédio de
transgressdo marinha e inundacdo de extensas plataformas carbonaticas, onde
ocorreu com isso condi¢cdes de preservacéo da matéria organica (rica em **C) retida
em camadas ou lentes de folhelhos entre carbonatos de ambiente marinho,
caracterizando periodos de anoxia com valores da razdo de 5"C mais negativos.
Este empobrecimento se deve a alta concentracéo de *2C no ambiente.

Dados de alta resolucdo de fluorescéncia de raios-X (XRF) foram recolhidos
em todas as amostras utilizando o equipamento da Universidade de Birmingham,
Reino Unido para esse método. O teor de carbonato foi calculado assumindo todo o
conteudo CaO obtido através da FRX, sendo referente ao CaCO3 marinho.

Em carbonatos marinhos e carapacas os valores das razées do &'3C
carbonéticas refletem uma combinacdo de produtividade oceénica, circulacdo do
oceano e conteudo relativo do carbono contido no carbonato, enquanto os valores
das razées de 3'3C na matéria organica refletem a produtividade no oceano, o CO,
na superficie da agua e a proveniéncia continental do material (Maslin & Swann

2006). A remocao do carbono orgéanico foi realizada a fim de analisar a variagao de
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13C 5, apenas a fragdo de carbonato. O carbono organico foi removido utilizando o

método de solvente peroxodissulfato de sédio (Meier & Menegatti 1997).

4. RESULTADOS

De acordo com os dados obtidos de &'3C per mil (VPDB), 30 per mil
(VPDB), CaCO3 (wt%) e as concentracdes de P inorganico e orgéanico extraidas de
acordo com a metodologia descrita, foi possivel obter interessantes resultados ,
primeiramente o evento Maximo Termal (PETM) é marcado por uma grande
excussdo negativa de 8*C mostrado na Figura 04. O ambiente era entdo descrito
como de alta umidade e altas temperaturas o que favoreceu com isSsO O
intemperismo quimico das rochas fazendo com que também aumentasse o aporte
de nutrientes no mar. E interessante destacar que o afloramento da secdo de
Zumaia se encontra verticalizado, a verticalizacdo desse pacote sedimentar em
Zumaia é devido a forgas tectbnicas antes do evento de Maximo Termal, que fez
com que uma parte desses sedimentos da Bacia Pirenaica ficassem expostos, e
através de processos de intemperismo e reacdes quimicas ocorresse a facilitacdo da
precipitacdo do CaCOg, por conta da diminuicdo da pressao; € também interessante
perceber que a duplicagédo no pacote do registro sedimentar, ndo seria detectada por
métodos bioestratigraficos, mesmo com todo o intervalo de duplicacdo estando
situado dentro de biozonas planctbnicas, nanofésseis foraminiferos e calcarios. No
entanto, esse falhamento consegue explicar a duplicacdo tectbnica, que resultaria
em uma espessura estratigrafica superestimada. Baceta et al (2006).

A partir da marcagcdo do limite Eoceno-Paleoceno devido a essa grande
excussdo negativa de 3'°C foi possivel também relacionar aos outros dados
mostrados na Figura 04. Partindo dessa grande excussao isotOpica negativa o que
descreve uma acentuada baixa na produtividade é possivel confirmar o grande
evento de extincdo de foraminiferos bentbnicos (BEE — Benthic Extinction Event),
confirmando com isso essa brusca quebra na produtividade, nesse mesmo ponto em
que acontece o inicio do Maximo Termal € visto a0 mesmo tempo uma baixa nos
valores de CaCOj3; devido a diminuicdo de oxigénio dissolvido na 4gua.

O que antecede esse evento visto na Figura 4 esta sendo chamado de PEE

(Pre-excursion Event) mostra valores elevados de CaCOj corroborando a alta
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produtividade vista através dos altos valores de 5°C, é nesse momento em que o
ciclo do fosforo PCY (Phosphorus Cycling) tem inicio atuando de maneira
expressiva alterando o dinamismo de outros ciclos biogeoquimicos com foi 0 caso
do carbono.

Observando os valores das concentracbes de P inorganico (fésforo esse
obtido através de intemperismo de rochas, e portanto, o aporte de terrigenos
detriticos em direcdo ao mar) com o perfil da concentracdo de CaCO3 descreve uma
concordancia em relacédo aos picos de profundidade em relacdo a concentracao de
fésforo inorganico [P-inorg].

O P organico manteve em um equilibrio, dependendo apenas da vida ali
existente durante aquele intervalo de tempo e no fim do evento (Maximo Termal) é
possivel ver uma reciclagem de fosforo inorganico e um aumento na concentragao
de CaCosz com consequéncia um aumento na concentracdo de O dissolvido em

dguas marinhas, o que descreve uma recuperacdo na produtividade primaria

observada pela subida dos valores de 5*C.

Figura 4 - Esquema marcando o limite do Paleoceno Eoceno, relacionando as concentracbes de
CaCO3 (wt%) , as concentracdes de P orgénico e inorganico e os valores de 5'%C com a extingdo de
foraminiferos benténicos (BEE — Benthic Extinction Event).

Paleocene-Eocene Transition: Zumaia, Spain
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5. DISCUSSAO

5.1 FOSFORO COMO UM PROXY PARA MUDANCAS GLOBAIS?

Seria mais interessante falar em Fosforo ndo apenas como um nutriente
limitante na interpretacdo de como ele atua na sua biodisponibilidade ou
simplesmente a sua deposicdo na forma inorganica, mas na paleoceanografia
também, dados de soterramento desse P como proxy pode ser usado como
parametros para paleoprodutividade e mudanca climatica.

Segundo (Filippelli, 1999, Follmi, 1995a, b), varios estudos tém usado
registros desseS depésitos de foésforo de sedimentos marinhos como indicadores
diretos de intemperismo, distribuicdo de fésforo biodisponivel no oceanos,
paleoprodutividade e impactos resultantes no clima através da conexao nutriente e
CO,. Esse trabalho trouxe a forma como esse nutriente limitante atua em seu ciclo
em uma pequena regido da Espanha e suas relagcbes com dados de concentracdes
de CaCOs, 8™C, [P-org] e [P-inorg], com isso poder estabelecer proveniéncia desse
nutriente bem como o clima daquele do ambiente; esses estudos regionais poderao
contribuir em um futuro para uma escala global, na realizagdo de modelamentos a
partir de dados de todos os ciclos biogeoquimicos na intensdo de melhorar modelos
climaticos globais, unido aos conhecimentos sobre os controles geoldgicos fisicos e
quimicos sobre os fluxos de fésforo dentro e fora do oceano.

A ocorréncia episodica da formacgdo de fosfatos, como esté implicita a partir
da abundancia episédica de enormes depdsitos de fosfato em todo o registro de
rochas do Fanerozéico, motivou varios questionamentos em relacdo aos ciclos
biogeoquimicos e perturba¢des do ciclo global do fésforo durante o tempo geoldgico
e as implicacOes de tais perturbacdes em outros ciclos globais, no que se refere aos
outros elementos quimicos e o clima (Cook e McElhinney, 1979, Cook et al, 1990,
Arthur e Jenkyns, 1981, Follmi, 1990, Donnelly et al., 1990), as enormes variagdes
na remocao de P por esses enormes depositos de fosfatos implicam perturbacdes
extremas nos oceanos. Entre as condicbes paleoceanograficas que tém sido
associadas a génese dos enromes depodsitos de fosfato estdo os eventos andxicos
do oceano (Cook e McElhinny, 1979, Arthur e Jenkyns, 1981), mudancas no nivel do
mar (Arthur e Jenkyns, 1981, Sheldon, 1980, Riggs, 1984, Riggs et al., 1985) e

tectonica de placas.
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Por muitos anos existiam grande incertezas com relacao a esses depdsitos e
como esse fosforo atuava na sua dindmica como nutriente, esse trabalho esclarece
um pouco e levanta a necessidade desses depdsitos serem analisados de forma a
integrar dados dos ciclos biogeoquimicos com a dinamica da entrada desse fésforo
reativo no oceano ou se eles representam uma remocao de fésforo regionalmente
concentrada resultante de mudancas na circulacdo oceéanica (por exemplo, grandes
afloramentos) e concentracao por retrabalhamento posterior ( Compton et al., 2000),
unido com a identificacdo da formacdo de CFA (carbonato autigenico de
fluorapatita).

O ciclo global do fosforo em longos periodos de tempo geoldgicos inclui um
possivel papel do fosforo na regulacdo dos niveis de oxigénio atmosférico atraves
dos ciclos acoplados ferro-fosforo-oxigénio e o importante papel da tecténica na
definicdo da massa exdgena de fésforo. A interagdo de novas descobertas em cada
uma dessas areas, e outras abordadas aqui, estdo nos dando uma nova visdo no
ciclo global do fésforo, que certamente evoluira a medida que essas areas forem
exploradas futuramente.

E interessante observar como a superposi¢cdo do soterramento do P como
CFA na ocorréncia de fésforo nos depositos ao longo do tempo geoldgico mudaria a
percepcdo do impacto global dos eventos fosfogénicos. As altas abundancias de P
durante os periodos de formacédo de fosfatos seriam aumentados pela adicdo de
CFA em ambientes marinhos, aumentando assim a sua sugestdao de condicdes
extremas de remocdo de P no oceano ou seu soterramento durante periodos de
tempo de formacdo e como esses periodos geoldgicos podem informar como era o
clima daquele ambiente em que esses depdsitos foram formados bem como a

circulacdo desses nutrientes nos oceanos.

6. CONCLUSOES

Os resultados aqui apresentados através da integracdo dos dados de 53c
per mil (VPDB), 50 per mil (VPDB), CaCO; (Wt%) e as concentracdes de P
inorganico e organico apresentados em um perfil referente a seus valores e a
profundidade em metro do detalhamento estratigrafico da secdo de Zumaia

confirma que o Maximo Termal é caracterizado pela predominancia de condi¢cdes
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climaticas mais quentes e mais Umidas e por uma grande excussdo negativa
isotopica de carbono, e que apds essa excussdo negativa 5'°C, ocorreu um
episodio de reciclagem de fosforo e um equilibrio na produtividade primaria.

Os valores elevados de CaCOj vistos antes do evento PETM (PEE- Pre-
excursion Event) mostram a interacdo com a dindmica do nutriente fésforo, esses
valores elevados caracterizam o ponto em que ocorreu o inicio do evento do qual
marcou o limite do Eoceno-Paleoceno, portanto a temperatura estaria aumentando o
gue posteriormente ocasionou a diminuicdo do oxigénio dissolvido na coluna de
adgua fazendo com que acontecesse no ponto de maior temperatura a grande
extingdo foraminifera bentdnica. (BEE — Benthic Extinction Event).

O soerguimento da Bacia Pirendica ocorrido devido as forcas tectdnicas
ocorridas antes do evento de Maximo Termal, deixando o ambiente raso o que
favoreceu a precipitagdo do CaCO3; como foi descrito nos resultados, o interessante
é a relacdo do CaCOzcom o P inorganico comprova que a precipitacdo nao teve
origem biogénica e sim abiética, o que favoreceu também a concentracdo de P
inorganico autigénico como pode ser comprovado no perfil apresentado nos
resultados referentes a concentracdo de CaCOj3 e as concentragdes de P inorganico.

A fase referente ao P organico manteve num equilibrio dindmico antes do
evento e durante o evento, o que dependeu apenas da vida fotossintetizante, o
fosfato disponivel na coluna de agua parte precipitava e parte se tornava
biodisponivel (retroalimentacdo positiva) favorecendo com isso o0 aumento da
produtividade primaria, que pode ser observada no fim do evento, (marcado no perfil
da Figura 04 representado por valores mais elevados de 5*C).

Ao final do Evento houve uma nova deposicdo de fésforo inorganico e um
aumento na concentracdo de CaCOg devido ao aumento de oxigénio dissolvido na
coluna de agua. O P inorgéanico viria entdo do aumento dos fosfatos disponiveis, ele
parte depositava e parte estava sendo biodisponivel no processo de fotossintese
para o aumento da M.O e producao primaria e por isso que no perfil esses valores

estdo na mesma equiparidade com os valores de 5™C.
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ABSTRACT

An invigorated biopump and the dissolution of carbonate characterise a major
perturbation to the global carbon cycle during the Palaeocene-Eocene Thermal
Maximum (PETM, ca. 55 Ma). Despite constituting a major shift in the way carbon
was stored in the ocean-atmosphere system, little or no research has been carried
out to verify our understanding by checking the impact upon other major
biogeochemical cycles. We present a high resolution carbonate, inorganic+organic
phosphorus mass accumulation rates and stable oxygen and carbon isotopes for the
PETM interval at the Zumaia Section in northern Spain. Inorganic phosphorus burial
falls immediately before the start of a -4%o0 carbon isotope excursion (CIE) and
carbonate dissolution. This likely indicates the reduction of sedimentary oxide-bound
P due to the post-depositional installation of acidifying conditions. Furthermore,
inorganic-P burial remains reduced throughout the PETM interval. Together these
observations suggest two additional sources of oceanic dissolve inorganic phosphate
(DIP) which would have helped drive productivity. The first is the short-term but very
significant flushing of the sediments of P due to porewater acidification and oxide
dissolution. The second is the generally decreased P-burial which furnished a longer-
term elevation in DIP content. Using some conservative estimates of Paleogene shelf
area affected by reducing conditions, we converted the mass accumulation rates into
a first order global estimate of sediment to ocean bioavailable P loading, thereby

deriving a number of 0.65 megatons (mT) per year, or 14,896 mT during the CIE.
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1.INTRODUCTION

The Palaeocene-Eocene Thermal Maximum (PETM) was one of a series of
so-called hyper-thermal events that punctuated the early Cenozoic (Petrizzo 2007,
Dickens 2003; Carozza et al. 2011; Zachos et al. 2003). These events are
characterised by rapid increases in global sea-water and atmospheric temperatures
(Zachos et al. 2003) , the widespread dissolution of carbonates, resulting in a mass
extinction in benthic marine foraminifera (lvany & Sessa 2010; Tripati & Elderfield
2005) and a -2 to -3 per mil negative excursion in 6*C (Dickens 2003) . The
implication of this evidence is that PETM was driven by the introduction of a large
quantity of isotopically light carbon (possibly from methane hydrates) that drove
climate change and resulted in increases in productivity and dissolution via the
acidification of shelf waters (Ridgwell et al; 2007). To date, research into this
evidently major perturbation in the global carbon cycle has not considered the impact
on other fundamental global biogeochemical cycles, such as nitrogen (N) and
phosphorus (P). Increased organic matter (OM) flux to the sea-floor and carbonate
dissolution strongly impact the diagenetic conditions of bottom-water sediments.
These in turn, affect OM degradation rates and the abundance of oxygen on the sea-
floor. Oxygen availability is necessary for the formation of iron (oxyhyr)oxides (Fe-ox)
and carbonate fluroapatite (CFA), both of which scavenge phosphate released from
OM (Van Cappellen & Berner 1988; Slomp et al. 1996; Mortime,r 1941). Under
anoxic conditions these pathways of P-burial are shut down. Furthermore, reducing
conditions can lead to the dissolution of P bound to Fe-ox (Fe-P) leading to a
sedimentary release of bioavailable phosphate (HPO4*) into the water column (Van
Cappellen & Ingall 1996; Slomp et al. 1996; Van Cappellen & Ingall 2010; Mort et al.
2007; Ingall 2010). Such considerations are of extreme importance when elucidating
how the PETM progressed. It has been suggested that CO, that caused
hyperthermal conditions was eventually sequestered by an enhanced biopump
(Bains et al. 2000; Paytan et al. 2007). An increased pool of bioavailable HPO,* due
to a reduction in P-burial efficiency, could have provided the nutrients necessary to
sustain a productivity driven removal of atmospheric CO, and an end to the PETM
event.

We present a multiproxy investigation of the Zumaia Section in northern Spain,

with specific focus on the inorganic and organic P profiles. The Basque Basin in
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North Spain contains a number of outstanding Paleogene outcrops that contain the
PETM. Amongst them the Zumaia section (Figure 1) is the most complete and
representative section of the Palaeocene-Eocene interval (Pujalte et al. 2015). The 4
m thick interval occurs within an alternation of marls and marly limestones, with
intercalated thin-bedded turbidites, rich in benthic and planktonic foraminifera and
calcareous nannofossils (Bilbao et al, 2009; Bernaola et al, 2006; Alegret et al, 2009;
Pujalte et al. 2015). High resolution sampling was undertaken below, within and
above the PETM interval.

Figure 1 - Paleoenvironmental situation of the Zumaia Section, northern Spain during the Early
Paleogene, Note modern coastline is highlighted.
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Font: Adapted from Pujalte et al (2015).

2. METHODS

76 samples high resolution samples were taken acorss the PETM interval at
the Zumaia outcrop (sample code: Zum-HR). After sample collect sediment swere
split with one portion being used for bulk geochemical and micropaleotological
analysis and the other for the removal of organic carbon. High resolution X-ray
flurencense (XRF) data was collected on all samples using a spectometry at the
University of Birmingham, UK. Carbonate content was calculated assuming all CaO
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content from the XRF data pertained to marine CaCO3;. Removal of organic carbon
was undertaken in order to analyse § **C variation in the carbonate fraction only.
Organic carbon was removed using the sodium peroxodisulphate solvent method
(Meier & Menegatti 1997). Inorganic and organic P extractions were performed using
a simplified 2-step proceedure (HCI washing followed by ashing and a repeated HCI
wash) based previous eleborated tecniques (Ruttenberg 1992; Eisenreich et al.
2009). P colorimetric absorption analysis was carried out on a GENSIS UV-VIS
spectrophotometer at the Department of Chemical Engineering at the Federal
University of Pernambuco, Brazil. We opted not to carry out a full sequential
extraction of P given recent advancements in our understanding about how P can
undergo phase switching upon exposure to the modern atmosphere (Kraal et al.
2009). Whereas the general distinction of inorganic and organic P phases is not
thought to be affected by such issues. A variable sedimentation rate (Figure 2) was
calculated by integrating micro and nannofossil data (Bilbao et al. 2009) together with
a procession-based cyclostratigraphic framework (Storme et al. 2012; Turell et al.
2002). This sedimentation rate was used to generate P mass accumulation rates and
temporal scale on which to plot the collected data. Mass accumulation rates for
carbonate and phosphorus species were calculated as follows: umol/g X average
rock density given as 2.4g cm® x sedimentation rate (cm/ky). All data can be found in

the supplementary material accompanying this paper.
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3. RESULTS

The 6%3C curve registers a ca. 4.5 per mil drop in values at the onset of the
PETM (Figure 3). This is coeval with a significant fall in both Pig and carbonate
MARs. Whereas §*C values remain low, fluctuating between -2 and -4 per mil until
the end of the event, Pi o and carbonate MARs gradually recover. Towards the end
of the event, upon complete recovery of §'°C values, there is a very large enrichment
of P organic, concurrent with a spike in carbonate content and P inorganic. Despite
no significant variation being seen in the P organic curve at the onset of the negative
carbon isotope excursion (CIE), it should be noted that because the extremely high
enrichment of P organic at the end of the event, the scale has been multiplied by
1000. This has the effect of hiding the details of the rest of the curve. The details of
this and all the data (including data non-adjusted for mass accumulation rates) can

be found in the additional online material.

Figure 3 - 8'3C with carbonate, P-inorg and P-org mass accumulation rates (MARs). Results are
plotted against time, in accordance with the temporal framework.
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Based on the calculated sedimentation rates we estimate that the PETM event
at the Zumaia Section lasted approximately 0.1Ma (100,000 years), in line with
previous estimates from other cores and outcrops (Farley & Eltgroth 2003;
Westerhold et al. 2005; Rohl et al. 2005; Zachos et al. 2001). This finding also makes

the mass accumulation rate calculations more credible.

4. DISCUSSION

4.1Evidence for increased Phosphorus recycling at PETM onset

It is widely understand that the reduction in carbonate content at the beginning
of the PETM was as a result of the shoaling of calcite compensation depth (CCD)
(Tripati & Elderfield 2005; Ridgwell 2007; Palike et al. 2012). This is clearly reflected
by the decrease in carbonate values at the start of the CIE. Given the clear
correlation between carbonate and P inorganic it is very probably that P inorganic
decreased for similar reasons. Thus, if carbonate fluroapatite (CFA) bound-P stopped
being buried during the onset of the PETM, it is rational to believe that Feox bound P
- a phase even more sensitive to reducing conditions - also did. The dramatic
decrease of P inorganic burial from an average of 500 to 33 umol/cm?/ka at the CIE
onset means the bioavailable P content of the ocean would have increased, fuelling
productivity. The may have led to a positive feedback which enhanced OM burial and
anoxia on the sea-floor in a similar fashion to other examples proposed in the ancient
ocean (Marz et al. 2008; Kraal et al. 2010; Mort et al. 2007; Mort et al. 2008). This
scenario was tentatively proposed as being important during the initial stages of the
PETM (Sluijs et al. 2013; Dickson et al. 2014) although no direct evidence was
presented. Our data strong suggest that resulting shelf eutrophication and photic
zone euxinia, seen in other areas of the ocean (Speijer et al. 2012; Stassen 2012;
Sluijs et al. 2013), could have resulted from an enhanced oceanic dissolved inorganic

phosphate (DIP) pool resulting from a shutdown in P burial
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5.1 Quantifying P regeneration at the PETM

Previous studies of the modern and quaternary ocean that Fe and Mn oxides
found in surface sediments are sensitive to changes in redox conditions (Méarz et al.
2011; Marz 2008; Mort et al. 2010). Given that P is bound to these oxides, and that
reducing conditions affected the sediments being studies, it would seem logical that
there was a release from many continental shelf sediments during the PETM.
Evidence for this comes from a close scrutiny of the §*3C, P inorganic and carbonate
mass accumulation rates (Figure 4). P inorganic decreases immediately before the
CIE and drop in carbonate MAR values. This is significant because sedimentary
carbonate minerals, upon which isotope and carbonate values are based, are more
resistant to the effects for porewater acidification than oxides. There is, therefore,
tantalising evidence to suggest that Fepgx-P was released from sediments during the
onset of the PETM. A previously enriched Feox pool would have undergone
dissolution due to the expose of the sediments to reducing condition, thus providing
the ocean with an additional source of bioavailable P.

Figure 4 - Pinorg and carbonate accumulation rates across the CIE interval. Blue bar highlights the
disparity between the response of carbonate and Pinorg (possibly FeOX-P) to reducing conditions.
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Assuming the decreased value of Pirg for the red bar in figure 4 is as a result
of Feox dissolution, by converting the umol/cm?kyr MAR into metric units, it is
possible to obtain a first order estimate of the quantity of P released from the
sediments during the onset of the PETM. In accordance with the sedimentation rate
calculation, the time elapsed between the two measurements in the blue bar is 2,300
years. Over that time, drop is Pinorg MAR is 166 umol/cm?. This equates to a 0.0723
umol per year decrease. Converting umol to mg P, we derive a figure of 0.002233
mg/cm?/yr. There is no agreed upon estimate of how much of the continental shelf
was affected by reducing conditions during the PETM although the dissolution
appears to have been widespread and felt across most paleodepths (Yamaguchi &
Norris 2015; Penman 2015). The modern continental shelf extends over
approximately 8% of the world’s ocean, or 29 million sq km. Given that sea-levels
were considerable higher during the Palaeocene (Miiller et al. 2008), we may take
the modern area as a very conservative estimate for the shelf area affected by
reducing conditions during the PETM.

Multiplying up from mg/cm2 to megatons/PETM shelf area (see calculation in
additional online resources) we come to a figure of ~ 0.65 megatons (mT) of P being
produced by sediments, per year. For comparison, the estimated total flux of riverine
DIP to the oceans is 0.3-0.5 mT per year (Compton et al. 2010). Multiplied over the
course of the 2,300 years, this amounts to a total injection of 14,895 mT. It is
important to note that, given the higher sea-level at the time, this is a necessarily low
estimate.

The conjunction of suppressed P-burial efficiency with the flushing of P from
ocean sediments would have had major repercussions on the global carbon cycle
and impacts how we understand and interpret the CIE. It should be noted that we
currently only one data point is available to justify this interpretation and that higher
resolution studies are needed to confirm reproducibility, timing and degree of any

possible Fepx dissolution.

5.2 Feedback-Driven cooling during PETM

An enhanced biopump that sequestered methane or volcanically derived CO,
has frequently been cited as a likely factor that led to the normalisation of the

Paleogene ocean-climate system (Bains et al. 2000; Zeebe 2012). If this scenario is
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valid then CO, drawdown would have cooled the climate. A few previous studies
have identified a brief cooling interval recorded by near-surface morozovella sp.
planktonic foraminiferal 6%0 records (e.g. Bralower et al. 1995). In Fig 3 §'%0
decreases twice; once at the onset of the PETM (line A) and again during the PETM
(line B). Line A is likely an artefact of carbonate dissolution whereas line B records a
real drop in water column temperatures. Coupled with a warming as recorded by
benthic species (Bralower et al. 1995), this surface cooling has been interpreted as
breakdown in the oceanic thermal gradient (Tripati & Elderfield 2005).

Given that P recycling and regeneration would have had a large impact on the
carbon cycle, the cooling witnessed at point B may represent a threshold whereby
the oceanic DIP had reached such a point that CO, sequestration as a result of an
enhanced biopump, outpaced release of CO,. Based on our age model, the time
elapsed between maximum sedimentary P release and decreasing temperatures is

approximately 5,000 years.

6. CONCLUSIONS

The insights gained from the inorganic and organic-P analysis strongly
suggest that early diagenetic phosphorus recycling and dissolution contributed
significantly to the evolution of the PETM. Reduced P burial and potential dissolution
of P-bearing (oxyhyr) oxides and authigenic minerals would have led to a very large
increase in the DIP of the worlds ocean. Dissolution and acidification is already well
documented in a range of palaeodepths in PETM sediments and so this result is to
be somewhat expected. Nevertheless, our initial numerical calculations suggest that
our understanding of phosphorus biogeochemical dynamics in the Palaeocene-
Eocene ocean may answer several unanswered questions. Most notably the rate of
CO, sequestration and CIE recovery, which to date as been difficult to
computationally model, can now be potentially explained by the inclusion of this new

nutrient source.
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7 CONCLUSOES

A Dissertagcdo obteve conclusbes interessantes acerca da dinamica desse
nutriente limitante (o fésforo) durante o evento de Maximo Termal (PETM), em
relacdo ao primeiro artigo que tratou da relacdo desse fosforo em suas fases
organica e inorganica e os controles dessa disponibilidade do fésforo quando parte
era depositada no assoalho oceéanico e parte sendo biodisponivel, causando no fim
do evento, uma reciclagem de fésforo promovendo uma recuperacdo na
produtividade primaria e com isso uma certa estabilidade na vida marinha e um
reestabelecimento bibtico e novos depdsitos de P inorganico.

A integracdo dos dados de &™C, 50, CaCO; e as concentracbes de P
inorganico e organico apresentados no perfil da Figura 04 do artigol da secdo de
Zumaia pode confirmar primeiramente a caracterizagdo do PETM como sendo um
intervalo de tempo predominantemente bem quente e Umido e pela grande excussao
negativa isotopica de carbono. Sobre os valores elevados de CaCOsz; no perfil
observado (antes do evento PETM) mostram a interacdo com a dinamica do
nutriente fésforo, esses valores elevados caracterizam o ponto em que ocorreu o
inicio do evento do qual marcou o limite do Eoceno-Paleoceno, portanto a
temperatura estaria aumentando o que posteriormente ocasionou a diminuicdo do
oxigénio dissolvido na coluna de agua fazendo com que acontecesse no ponto de
maior temperatura a grande extingdo foraminifera benténica.(BEE - Benthic
Extinction Event).

O soerguimento da Bacia Pirenaica ocorrido devido as forcas tectdnicas mais
recentes que o evento de Maximo Termal, deixando o ambiente raso o que
favoreceu a precipitacdo do CaCO3 como foi descrito nos resultados.

O interessante € a relagcdo do CaCO3z com o P inorganico, comprova que a
precipitacdo ndao teve origem biogénica e sim abiotica, o que favoreceu também a
concentracdo de P inorgéanico autigénico como pode ser comprovado no perfil
apresentado nos resultados referentes a concentracdo de CaCO; e as
concentragdes de P inorgénico.

A fase referente ao P organico manteve num equilibrio dindmico antes e
durante o evento, o que dependeu apenas da vida fotossintetizante, o fosfato

disponivel na coluna de agua parte precipitava e parte se tornava biodisponivel
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(retroalimentagcéo positiva) favorecendo com isso o0 aumento da produtividade
primaria, que pode ser observada no fim do evento, (marcado no perfil da Figura 04
representado por valores mais elevados de 5'°C).

Ao final do Evento houve uma nova deposicdo de fésforo inorganico e um
aumento na concentracdo de CaCOg3 devido ao aumento de oxigénio dissolvido na
coluna de &gua, o P inorganico viria entdo do aumento dos fosfatos disponiveis, ele
parte depositava e parte estava sendo biodisponivel no processo de fotossintese
para o aumento da M.O e producéo primaria e por isso que no perfil esses valores
estdo na mesma equiparidade com os valores de 5™C.

Em relacdo ao segundo artigo as conclusdes e a compreensdo obtidas a
partir da analise das fases de P organico e inorganica sugerem fortemente que a
reciclagem e dissolucao do fésforo diagenético precoce contribuiu significativamente
para a evolucdo do PETM. Reduzindo o soterramento de P e no potencial de
dissolucdo de o6xidos (oxihidréxidos) e minerais autigénicos teria levado a um
aumento muito grande no DIP (fésforo inorganico dissolvido) nos oceanos no
mundo. A dissolucdo e a acidificacao ja estdo bem documentados numa gama de
palaeoprofundidades em sedimentos do PETM, o que j& era esperado. No entanto,
nossos calculos numéricos iniciais sugerem que nossa compreensdo da dinamica
biogeoquimica do fésforo no oceano Paleoceno-Eoceno pode responder a varias
perguntas nao respondidas. Mais notavelmente, a taxa de aprisionamento de CO; e
a recuperacao da CIE (excusséao de carbono isotopico), que até a data eram dificeis
de modelar computacionalmente, podem agora ser potencialmente explicadas pela

inclusdo desta nova fonte de nutrientes.
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