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Resumo 

Rozo Morales, Laura Juliana; Carreira, Renato da Silva (orientador).  

Reconstrução de paleoambientes do Quaternário Tardio da 

Amazonia e do Nordeste do Brasil a partir do testemunho 

marinho GeoB16202-2 usando como indicadores a distribuição 

molecular e composição isotópica (δ13C e δD) de n-alcanos e 

ácidos graxos de cadeia longa. Rio de Janeiro, 2021, 97p. Tese de 

Doutorado - Departamento de Química, Pontifícia Universidade 

Católica do Rio de Janeiro.   

 

A distribuição molecular e as composições isotópicas estáveis (δ13C, δD) de n-alcanos e 

ácidos graxos saturados (FAs) foram investigadas em um testemunho sedimentar marinho 

(GeoB16202-1, 773cm) coletado na bacia do rio Parnaíba para determinar as fontes da 

matéria orgânica terrestre depositada e ciclo hidrológico durante os últimos 23 ka AP. As 

composições isotópicas de carbono dos n-alcanos e ácidos graxos foram consideradas para 

inferir mudanças na vegetação de acordo com a variabilidade climática, enquanto a as com-

posições de hidrogênio forneceram informações sobre variações milenares na hidrologia 

regional e sua relação com as forçantes climáticas globais. Os alcanos de cadeia longa com 

números ímpares (C29 e C31) e os ácidos graxos saturados C26 e C28 foram os compostos 

mais abundantes determinados, sugerindo contribuições importantes de material de origem 

terrestre. Os valores mais negativos de δ13C para C29 e C31 (-27,3 a -33,2 ‰ VPDB) indicam 

uma predominância geral de vegetação C3 ao longo do testemunho. A composição isotó-

pica de carbono dos FAs de cadeia longa (> C24) (δ13C de -27,3 e -34,5 ‰ VPDB) variou 

em uma faixa semelhante e exibiu uma distribuição altamente correlacionada com os alca-

nos de cadeia longa (r> 0,88), o que sugere uma origem comum e corrobora o uso de δ13C 

de FAs como proxy de paleovegetação. O δD dos n-alcanos de cadeia longa (-115 a -159 

‰ SMOW) variou em uma faixa mais positiva do que a composição dos FAs (-123 e -163 

‰ SMOW) e ambos os sinais apresentam correlação positiva. O δ13C de n-alcanos de ca-

deia longa e FAs sugere a expansão de plantas C3 e o δD sugere maior precipitação durante 

os eventos quaternários Heinrich Stadial1 (HS1) e Younger Dryas (YD), o que é consistente 

com estudos prévios que atribuem um regime de chuvas mais intenso no Nordeste do Brasil 

durante esses períodos. A distribuição molecular de FAs e a composição isotópica (δ13C e 

δD) de C16 revelam que os ácidos graxos de cadeia curta no testemunho são provenientes 

de uma combinação de material ressintetizado e / ou uma mistura de matéria orgânica ma-

rinha / terrestre, enquanto os ácidos graxos C26 e C28 originam-se de plantas terrestres. A 

menor correlação entre δD de FAs e δD de n-alcanos (r2 = 0,49-0,6) sugere que a assinatura  

 

 

DBD
PUC-Rio - Certificação Digital Nº 1612180/CA



6 
 

isotópica de hidrogênio de ambos os grupos de compostos é afetada por diferentes proces-

sos que precisam ser investigados mais profundamente.  

Palavras-chave 

Paleoclima, ácidos graxos, n-alcanos, composição isotópica de carbono, composição iso-

tópica de hidrogênio, evento Heinrich Stadial 1.  
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Abstract 

Rozo Morales, Laura Juliana; Carreira, Renato da Silva (orientador).  

Reconstruction of paleoenvironments of the Late Quaternary of 

Amazon and NE-Brazil from the marine core GeoB16202-2 

using as proxies the molecular distribution and isotopic 

composition (δ13C and δD) of long-chain n-alkanes and fatty 

acids. Rio de Janeiro, 2021, 97p. Tese de Doutorado - Departamento 

de Química, Pontifícia Universidade Católica do Rio de Janeiro.   

 

Molecular distribution and stable isotopic compositions (δ13C, δD) of n-alkanes and satu-

rated fatty acids (FAs) were investigated in a marine sediment core (GeoB16202-1, 773cm) 

collected in Parnaiba River basin to determine sources and long-range transport of terres-

trial organic matter during the last 23 ka BP. The compound-specific carbon isotopic rec-

ords of alkanes and FAs were considered to infer vegetation changes according to climate 

variability, whereas the hydrogen counterpart can give insights on millennial-timescale var-

iations in regional hydrology and their relationship with global climate forcings. The long- 

with odd-numbered chain alkanes (C29 and C31) and the C26 and C28 saturated fatty acids 

were the most abundant compounds measured, suggesting major contributions from terri-

genous OM to the core site. The observed 13C-depleted values of the C29 and C31-alkanes 

(-27.3 to -33.2‰ VPDB) indicate an overall C3 vegetation dominance along the core. The 

long-chain FAs (>C24) carbon isotopic composition (δ13C of -27.3 and -34.5‰ VPDB) var-

ied in a similar range and exhibited a distribution highly correlated with the long-chain 

alkanes (r>0.88), which suggested an origin from the same sources of OM and corroborate 

the use of δ13C of individual FAs as a paleovegetation proxy. The δD of the long-chain n-

alkanes (-115 to -159 ‰ SMOW) varied over a more positive range than those of the FAs 

(-123 and -163‰ SMOW) and the signals showed a positive correlation. The δ13C of long-

chain n-alkanes and FAs suggest the expansion of C3 plants and the δD suggests more 

precipitation on land during the Heinrich Stadial1 (HS1) and Younger Dryas (YD), which 

is consistent with the recognition of greater continental precipitation in northeastern Brazil 

during these periods. Molecular distribution of FAs and isotopic composition (δ13C and 

δD) of C16 reveal that the short-chain fatty acids from sediment extracts are sourced from 

a combination of resynthesized material and/or a mixture of marine/terrestrial organic mat-

ter (OM), whereas C26 and C28 FAs originate from terrestrial plants.  The minor correlation 

between δD of FAs and δD of n-alkanes (r2=0.49-0.6) suggest H isotopic signature of both 

groups of compounds are affected by different processes which need to be investigated 

 

DBD
PUC-Rio - Certificação Digital Nº 1612180/CA



8 
 

further to better understand how erosional sourcing and in-stream reworking influence the 

isotopic composition of FAs delivered and preserved in marine records.   

Keywords  

Paleoclimate, fatty acids, n-alkanes, carbon isotopic composition, hydrogen isotopic com-

position, Heinrich Stadial 1 event.  
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1. Introdução 

 
A reconstrução da história climática e ambiental de áreas tropicais durante os eventos do 

Quaternário Tardio a partir de registros sedimentares, coletados ao longo da margem con-

tinental equatorial, aumentaram significativamente na última década (Zhang et al., 2015; 

Häggi et al., 2016; Mulitza et al., 2017; Bouimetarhan et al., 2018; Crivellari et al., 2018; 

Venancio et al., 2018). Recentes estudos reconhecem a natureza do evento Heinrich Stadial 

1 (HS1, 14,7-18,5 ka AP) como um período com mais precipitação na região amazônica e 

no Nordeste do Brasil (NE-Brasil) associada a mudanças na posição da ZCIT (Zona de 

Convergência Intertropical) com desaceleração da CRMA (Célula de revolvimento meri-

dional do Atlantico –AMOC-) (Dupont et al., 2010; Stríkis et al., 2015; Mulitza et al., 2017). 

A entrada de água doce no Atlântico Norte, na forma de gelo carregado de detritos, inter-

rompe a formação de águas profundas e de fundo, levando ao enfraquecimento da CRMA 

(Lynch-stieglitz et al., 2014). Os efeitos das descargas de gelo são transmitidos por varia-

ções no transporte de calor conduzido pela CRMA do hemisfério sul para o norte, levando 

a mudanças na circulação atmosférica e oceânica  (Kageyama et al., 2010; Lynch-stieglitz 

et al., 2014). Como resultado, as temperaturas do ar na superfície do Atlântico Norte são 

frias e as temperaturas do Atlântico Sul são maiores. A resposta de precipitação tropical 

antifásica resulta de um ajuste na localização da ZCIT ao resfriamento em áreas extratro-

picais do Hemisfério Norte e consequentes mudanças no gradiente da temperatura da su-

perfície do mar (TSM)  inter-hemisférico (Zhang et al., 2016; Crivellari et al., 2018). Essas 

flutuações hidrológicas induziram mudanças ecológicas na costa atlântica e nos altos An-

des, mas tem-se poucos estudos sobre a bacia Amazônica e o NE-Brasil (Mosblech et al., 

2012). Igualmente, as condições climáticas passadas que permitiram a evolução e preser-

vação da alta biodiversidade das florestas tropicais ainda geram debates na comunidade 

científica (Anhuf et al., 2006; Baker and Fritz, 2015). 

A matéria orgânica (MO) preservada nos sedimentos das margens oceânicas é um impor-

tante arquivo para estudos paleoambientais, pois fornece informações que sugerem fontes 

e estado de preservação da MO, natureza do substrato, condições de deposição, história da 

vegetação continental e clima por meio da distribuição e composições isotópicas dos com-

postos incorporados (Meyers and Ishiwatari, 1993; Hedges and Keil, 1995; Meyers, 2003; 

Zheng et al., 2007; Zhu et al., 2013; Chevalier et al., 2015). A caracterização inicial da 

matéria orgânica envolve a determinação de nitrogênio total e de carbono orgânico total. 

Estes parâmetros permitem dar uma primeira estimativa sobre a origem da matéria orgânica 

sedimentar, através da razão (C/N) e da composição isotópica do carbono orgânico total 

(δ13CCOT) (Meyers, 1997). Os n-alcanos e ácidos graxos saturados (FAs) de cadeia longa, 
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sintetizados pelas plantas terrestres e presentes nas ceras epicuticulares das folhas, são bi-

omarcadores moleculares confiáveis e ubíquos com alto potencial para estudos paleoambi-

entais (Eglinton and Eglinton, 2008; Castañeda and Schouten, 2011; Zhu et al., 2013; Vogts 

et al., 2016). As distribuições de n-alcanos e FAs têm sido usadas para diferenciar as con-

tribuições de MO a partir de fitoplâncton e de plantas aquáticas ou terrestres em ecossiste-

mas aquáticos com base nas relações entre pesos moleculares e abundancias (Uang et al., 

1999; Ficken et al., 2000; Metcalfe and Freeman, 2001; Fisher et al., 2003; Meyers, 2003; 

Glaser, 2005; Mortillaro et al., 2011). Os n-alcanos de cadeia curta (<C21) são derivados 

principalmente de algas e bactérias, os de cadeia média (C23-C25) são derivados principal-

mente de macrófitas aquáticas submersas e os n-alcanos de cadeia longa (C27-C33) são de-

rivados principalmente de vegetação terrestre (Meyers, 2003; Lane et al., 2011; Chevalier 

et al., 2015). Os ácidos graxos, por outro lado, fornecem uma visão geral mais ampla das 

fontes de matéria orgânica, incluindo inputs de bactérias, microalgas, fauna marinha e plan-

tas superiores terrestres. Os FAs de cadeia longa (> C25) são preferencialmente sintetizados 

por plantas superiores terrestres, enquanto alguns compostos, como os FAs C16 e C18 são 

omnipresentes e mostram menos especificidade. Além disso, o conteúdo de ácidos graxos 

dos sedimentos está correlacionado com a população microbiana viva no ambiente geoló-

gico e fornece informações para avaliar a atividade da comunidade microbiana em ambi-

entes marinhos (Mortillaro et al., 2011; Baokun Tang, 2013; Mao et al., 2015; El-Karim et 

al., 2016). No entanto, o fato dos ácidos graxos serem provenientes de mais de uma fonte 

dificulta a atribuição com base apenas em dados de abundância (Tolosa et al., 2004; 

Chikaraishi and Naraoka, 2005). A análise isotópica de compostos específicos (CSIA- com-

pound specific isotope analysis) é uma técnica poderosa para distinguir as fontes de tais 

compostos e rastrear suas vias metabólicas dentro de um organismo (Tolosa et al., 1999; 

Chikaraishi and Naraoka, 2005). Os n-alcanos e FAs são compostos relativamente refratá-

rios e provavelmente constituem os melhores biomarcadores para aporte terrestre 

(Volkman and Smittenberg, 2017). No entanto, existe incerteza sobre a preservação deles 

durante a diagênese inicial no sistema planta-solo, já que uma longa exposição das folhas 

a condições óxidas antes da deposição pode acelerar processos de biodegradação e induzir 

o fracionamento isotópico por degradação heterotrófica e retrabalho da MO (Jones et al., 

2008; Jeffreys et al., 2009). Além disso, a produção de lipídios com mesmo comprimento 

de cadeia a partir de diferentes fontes gera um sinal com sobreposição que torna mais com-

plicada a caracterização da MO (Castañeda and Schouten, 2011). Essas limitações no uso 

das distribuições de n-alcanos e FAs como indicadores de fontes primárias são minimizadas 

pelo uso das composições isotópicas δ13C e δD de compostos individuais (Li et al., 2017). 

A combinação da distribuição de biomarcadores e medições de isótopos pode aumentar a 

capacidade de rastrear as entradas de material orgânico e ajuda a esclarecer as origens da 
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MO terrígena e/ou marinha (Tolosa et al., 1999). A análise de isótopos de carbono dos 

lipídios contidos nas ceras epicuticulares fornecem informações sobre a via de fixação de 

carbono utilizada pelas plantas durante a fotossíntese. N-alcanos sintetizados por plantas 

usando o ciclo Calvin-Benson (plantas C3) apresentam valores de δ13C próximos a -36 ‰ 

(-31 a -39 ‰ VPDB), enquanto as plantas que utilizam o ciclo Hatch-Slack (plantas C4) 

apresentam valores de δ13C em torno de -21,5 ‰ (-18 a -25 ‰). O terceiro tipo, as plantas 

CAM, podem usar ambas as vias de fixação de carbono, então seus valores de δ13C são 

intermediários (-25 a -27 ‰)(Brincat et al., 2000; Schefuß et al., 2003; Lane et al., 2011; 

Fang et al., 2014).  

A composição isotópica de hidrogênio de lipídios produzidos por organismos aquáticos 

e/ou plantas terrestres está diretamente relacionada com a composição da água ambiental 

usada pelo organismo ou planta (Sachse et al., 2004, 2012; Chikaraishi and Naraoka, 2006). 

Assim, o sinal isotópico de hidrogênio dos lipídios sintetizados pelas plantas depende de 

sua água de crescimento, que tem valores δD que estão relacionados à temperatura, padrões 

climáticos e equilíbrio hidrológico. O δD das ceras epicuticulares provenientes de sedimen-

tos de lagos modernos mostraram uma forte relação linear com os valores δD da agua de 

precipitação (Smith and Freeman, 2006; Vogts et al., 2016; Li et al., 2017). As informações 

inferidas sobre a fonte de água podem então ser usadas para deduzir mudanças paleohidro-

lógicas, como variações na intensidade da chuva (Sachse et al., 2012). Nos trópicos, o δD 

de precipitação está associado principalmente à intensidade da chuva, com valores decres-

centes de δD ligados ao aumento das taxas de precipitação (Niedermeyer et al., 2016; Vogts 

et al., 2016). Combinada com a análise isotópica de carbono δ13C, a análise de δD é uma 

ferramenta útil no estudo da contribuição detalhada de fontes e o destino de moléculas 

orgânicas em ambientes sedimentares (Chikaraishi and Naraoka, 2006). No entanto, as fun-

ções específicas do tipo de planta, fisiologia e clima devem sempre ser levados em consi-

deração na determinação da assinatura isotópica de hidrogênio(Sachse et al., 2012; Vogts 

et al., 2016). Estudos recentes que unificam dados de diferentes espécies de plantas indicam 

que o fracionamento isotópico de hidrogênio dos lipídios em relação à água ambiental da 

planta pode estar mais relacionado com à filogenia (Feakins et al., 2016a; Niedermeyer et 

al., 2016; Vogts et al., 2016). As diferenças na condutância estomática durante a fotossín-

tese e a variação associada ao enriquecimento da água da folha pela evapotranspiração, 

juntamente com estratégias específicas de estoque de carbono de diferentes plantas são 

processos de particular importância na hora de interpretar o sinal isotópico de hidrogênio 

(Wolhowe et al., 2015; Niedermeyer et al., 2016). 
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O presente estudo avalia a entrada de MO registrada em um testemunho sedimentar mari-

nho coletado na margem equatorial do NE-Brasil, na bacia do Parnaíba. A abordagem ado-

tada neste trabalho envolve a determinação da distribuição molecular e composição isotó-

pica de n-alcanos e ácidos graxos de cadeia longa (>C25) como indicadores de fontes ter-

restres. Em um estudo anterior do mesmo testemunho, Mulitza et al., 2017, sugere que o 

regime de precipitação durante o HS1 foi causado por migrações da ZCIT impulsionadas 

por mudanças na força da CRMA. A alta taxa de sedimentação, o δD de lipídios (C29 e C31 

n-alcanos), a razão Fe/Ca e o proxy 231Pa/230Th foram correlacionados com o gradiente de 

temperatura do Atlântico, fornecendo evidências claras de uma ligação sincrônica e pro-

porcional entre esses indicadores e o evento HS1. Como extensão deste trabalho anterior, 

a distribuição molecular e a composição isotópica estável (δ13C e δD) de n-alcanos e ácidos 

graxos de cadeia longa foram determinadas com o objetivo de aumentar o conhecimento 

sobre a resposta destes biomarcadores orgânicos às mudanças ambientais, e explorar a apli-

cabilidade dos FAs de cadeia longa na pesquisa paleoclimática. Neste contexto o estudo 

pretende, através do uso de marcadores geoquímicos orgânicos e da composição isotópica 

(δ13C e δD) de compostos específicos,  aumentar o conhecimento sobre a resposta dos áci-

dos graxos a mudanças ambientais registradas pelo testemunho. Os objetivos específicos 

do estudo são   

✓ Determinar as variações de vegetação registradas na matéria orgânica sedimentar 

a partir da abundância e composição isotópica (δ13C) de biomarcadores;  

✓ Estudar as variações paleoclimáticas evidentes em um registro sedimentar marinho 

de 23 ka AP, através da distribuição e composição de biomarcadores orgânicos (n-

alcanos, ácidos graxos e n-álcoois); 

✓ Estabelecer os fatores que contribuem para o sinal isotópico (δ13C e δD) dos n-

alcanos e ácidos graxos na região tropical da margem equatorial brasileira; 

✓ Correlacionar os resultados dos proxies orgânicos com os proxies inorgânicos e 

outros registros já publicados.  
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2. Fundamentação Teórica  

 

2.1 Paleoclima e Paleovegetação no Nordeste do Brasil 

      Reconstruções da história climática e ambiental durante os eventos do Quaternário Tar-

dio a partir de registros sedimentares, coletados ao longo da margem continental equatorial, 

aumentaram significativamente na última década (Zhang et al., 2015; Häggi et al., 2016; 

Mulitza et al., 2017; Bouimetarhan et al., 2018; Crivellari et al., 2018; Venancio et al., 

2018). Esses estudos reconheceram a natureza de Heinrich Stadial 1 (HS1, 14,7-18,5 ka 

AP) como um período com maior precipitação na região amazônica e no Nordeste do Brasil 

associado a mudanças na posição da ZCIT com desaceleração da CRMA (Dupont et al., 

2010; Stríkis et al., 2015; Mulitza et al., 2017; Zular et al., 2020).  

O período Quaternário foi marcado por mudanças climáticas acentuadas, tendo como 

característica principal a ocorrência de períodos glaciais intercalados com intervalos de 

tempo de condições climáticas mais quentes, também denominados períodos interglaciais. 

As variações climáticas durante o Quaternário, principalmente durante o Último Máximo 

Glacial (UMG), entre ~26 e ~19 ka AP (Clark et al., 2009), influenciaram a evolução da 

fauna e flora mundial. Embora, as grandes extensões de gelo tenham ficado confinadas em 

sua maioria no hemisfério norte, o UMG teve reflexos significativos nos ecossistemas bra-

sileiros (Stute et al., 1995; Zular et al., 2020). Registros de variação paleoclimática revelam 

a alternância de condições climáticas secas e frias, durante períodos glaciares, a condições 

climáticas quentes e úmidas, durante períodos interglaciares. Estas variações cíclicas entre 

períodos glacial-interglacial são reconhecidas como uma características dominantes du-

rante o quaternário tardio e estão associadas aos ciclos de Milankovitch, ou seja, a obliqui-

dade, precessão e excentricidade da órbita terrestre (Hyun et al., 2015). 

Durante o Quaternário, oscilações na temperatura relacionadas às mudanças da forçante 

radiativa solar foram responsáveis por fenômenos como o avanço e recuo das geleiras, va-

riações na intensidade do Sistema de Monções da América do Sul (SMAS) e deslocamentos 

latitudinais da Zona de Convergência Intertropical (ZCIT). Testemunhos de geleiras da 

Groenlândia e sedimentares do Atlântico Norte, caracterizam o Quaternário tardio como 

um período de abruptas e grandes reorganizações oceânicas e atmosféricas associadas aos 

ciclos Dansgaard-Oeschger (Nace et al., 2014).  

As mudanças climáticas respondem à três fatores: causas externas, fatores internos e ativi-

dade antropogênica. As causas externas estão relacionadas às mudanças na órbita do pla-

neta repercutindo na variação da radiação solar. Os fatores internos são representados por 
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mudanças na circulação oceânica, gases atmosféricos e relevo associados à mecanismos de 

feed-back não lineares ou às interações entre os componentes do sistema climático. As ati-

vidades humanas como queima de combustíveis fósseis, desmatamento e produção de ga-

ses de efeito estufa também exercem impacto nas mudanças climáticas. Sendo assim, as 

mudanças na dinâmica oceânica (relacionadas a alterações na temperatura, salinidade e di-

nâmica das correntes marinhas), as mudanças na composição dos gases atmosféricos, e as 

mudanças geológicas e geográficas (movimento de placas tectônicas, isostasia continentes-

oceanos, atividade vulcânica, etc.) refletem no balanço energético do planeta (Clark et al., 

2009; Sifeddine et al., 2014).  

Os estudos paleoclimáticos, resultado da análise de registros continentais e marinhos da 

América do Sul, permitem afirmar que as mudanças na isolação recebida pela terra, em 

escala de tempo orbital, foram a principal causa de modificações nos ecossistemas e no 

padrão de precipitações nas regiões tropical e subtropical do Brasil. Valores altos de inso-

lação de verão no hemisfério sul foram associados ao fortalecimento do Sistema de Mon-

ções da América do Sul (SMAS) (Sifeddine et al., 2014). Fortes e repentinas oscilações no 

gradiente meridional da temperatura do Oceano Atlântico e na pluviosidade associada ao 

SMAS e à ZCIT foram observadas em escala milenar. Nos trópicos, os eventos em escala 

milenar estão associados com mudanças nos padrões de precipitação. Estudos tem mos-

trado que eventos frios (Heinrich) no Atlântico Norte, estão associados com condições se-

cas no norte da ZCIT, enquanto no sul predominam fortes precipitações e clima úmido 

(Nace et al., 2014). Simulações climáticas têm relacionado esses eventos frios com a dimi-

nuição na intensidade da CRMA e com a migração ao sul da ZCIT responsável pelas pre-

cipitações na Amazônia e o Nordeste brasileiro (Chiang et al., 2003; Cheng et al., 2013). 

As simulações de Zhang et al., 2011 concluíram que o transporte da Corrente do Norte do 

Brasil (CNB) está correlacionado com a temperatura superficial do mar (TSM) do Atlântico 

Norte e com o transporte de águas quentes da CRMA em escala decadal. Deste modo, a 

causa aparente das mudanças climáticas abruptas está relacionada com variações na inten-

sidade da CRMA e o aumento na precipitação das regiões tropicais e subtropicais do Brasil 

está associado ao enfraquecimento da CRMA (Chiang et al., 2003).  

Estudos paleoclimáticos com resolução milenar permitiram reconstruir o comportamento 

climático para o Último Máximo Glacial (23-19 ka AP), para o período da última deglaci-

ação (19,0-11,7 ka AP) e para o Holoceno. Durante o UMG, na porção oeste do Atlântico 

Sul, foi comprovada uma diminuição na profundidade de contato das massas de água in-

termediária e profunda apresentando uma CRMA com intensidade similar à atual. Durante 

períodos específicos da última deglaciação (evento Heinrich Stadial 1 HS1-18.0-15,6 ka 

AP-, e Younger Dryas YD -12,8-11,7 ka AP-) a superfície do Atlântico Sul apresentou 
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aumento na temperatura com diminuição na intensidade da CRMA. O nível relativo do mar 

na costa nordeste do Brasil atingiu até 5 metros acima do nível atual entre aproximadamente 

6-5 ka AP (Sifeddine et al., 2014). 

Sobre a paleovegetação da Amazônia, durante o Quaternário, estudos geomorfológicos e 

palinológicos têm demonstrado contração e expansão da floresta aberta durante os ciclos 

glaciais (ABSY et al., 1991). Evidências geológicas e palinológicas registram a ocorrência 

de períodos climáticos secos durante o Quaternário, com o desaparecimento temporário de 

florestas densas em regiões tropicais da Amazônia como Carajás e Humaitá  (Van der 

Hammen and Absy, 1994; Behling and Hooghiemstra, 1999). É provável que durante os 

períodos frios e secos do Pleistoceno a quantidade de biomassa tenha reduzido 50% 

(Haffer, 1997).  

A maioria de estudos paleoclimáticos, na Bacia Amazônica, tem se focado nas oscilações 

climáticas do Quaternário Tardio, especialmente durante o Último Máximo Glacial (UMG) 

e Holoceno (Van der Hammen and Absy, 1994; Colinvaux et al., 1996; Bush et al., 2002, 

2004, 2007). Durante o UMG, a ocorrência de hiatus sedimentar em lagos da Amazônia 

(Lagoa a Pata, Carajás, Serra Negra, Itapeva, Águas Emendadas) sugere uma redução do 

nível lacustre e existência de um clima seco (Ledru et al., 1998). Esta mudança climática 

também é refletida em uma contração da floresta Amazônica com diminuição de biomassa 

(Behling, 2002; Cordeiro et al., 2011). Através de registros palinológicos, observou-se 

baixo nível lacustre na Lagoa a Pata associado a tempo seco na região equatorial da Bacia 

Amazônica entre 26 e 15 ka AP. Registros de pólen de Katira mostram a predominância de 

floresta tropical há aproximadamente 50 ka AP e uma mudança na vegetação há 21.5 ka 

AP, com a presença de gramíneas (Van der Hammen and Absy, 1994). Estudos palinoló-

gicos na região da Serra de Carajás, indicam quatro fases de retração da floresta amazônica, 

há 60, 40, 23 e 11 ka AP, indicando momentos de clima mais seco coincidentes com even-

tos HS no hemisfério norte. Já entre 9.5-8.0 ka AP há indícios de expansão da floresta 

equatorial, indicando clima mais úmido que o atual (Suguio, 1999). O registro de pólen de 

um testemunho lacustre de Carajás deixou em evidencia três períodos de predominância de 

savana (65, 40, e entre 25 e 10 ka AP) (ABSY et al., 1991; Hermanowski et al., 2012).  

Apesar das evidências de condições secas na planície Amazônica durante o UMG, dados 

palinológicos mostram uma preservação da floresta amazônica na parte ocidental da flo-

resta Amazônica (Colinvaux et al., 2000). Igualmente, estudos de espeleotemas sugerem a 

existência de uma fase úmida restrita aos Andes durante o período de 30 até 18 ka AP 

(Cheng et al., 2012, 2013; Mosblech et al., 2012), contrários as condições secas observadas 

por Cordeiro et al., 2011 na Lagoa da Pata. Dados lacustres e de espeleotemas da Amazônia 
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Oriental estão em concordância em relação à ocorrência de climas mais secos durante o 

UMG (ABSY et al., 1991; Ledru et al., 1998; Cheng et al., 2013).  

A transição entre o UMG e o Holoceno foi marcada por um aumento da temperatura da 

superfície do mar, o que causou um decréscimo na solubilidade de CO2 nos oceanos. Os 

ecossistemas terrestres podem contornar este aumento de CO2 atmosférico com a maior 

captura de carbono e assim aumentar o estoque de carbono em florestas tropicais. Isto foi 

observado em vários registros amazônicos que deixaram em evidencia o aumento em bio-

massa e vegetação (Behling, 2002). O Holoceno Inferior e Médio, entre 10 e 3 ka AP, em 

geral, é caracterizado por um clima mais seco que o atual de acordo com os registros de 

diatomáceas, partículas de carvão, composição isotópica e pólen. Dados de composição 

isotópica indicam a expansão de savanas, desenvolvimento de plantas C4 e alta frequência 

de incêndios (Pessenda et al., 1998; Turcq et al., 1998; de Freitas et al., 2001). Esses even-

tos de seca são decorrentes de uma menor insolação de verão, de acordo com os ciclos de 

Milankovitch, que provocou um enfraquecimento da SMAS (Turcq, 2007). Já no Holoceno 

Superior, as evidências sugerem a estabilização de um clima úmido, expansão da floresta 

em relação às savanas e aumento na precipitação. Em registros sedimentares lacustres em 

Carajás foi observada uma redução no fluxo de partículas de carvão durante este período 

(Cordeiro, 1995; Turcq, 2007; Cordeiro et al., 2008). A composição isotópica de carbono 

(δ13C) da matéria orgânica de solos e de plantas modernas (das áreas de Caatinga, Cerrado 

e mata Atlântica) foi empregada por Pessenda et al., 2010 com o objetivo de caracterizar a 

vegetação atual e a dinâmica da vegetação no Holoceno. Os valores de δ13C de plantas 

arbóreas variaram de -28.6‰ a -24.6‰ e -12.5‰ para a espécie Opuntia (CAM) e a gra-

mínea Pappophorum (C4). Valores na faixa de -24.0‰ a -26.0‰ caracterizaram a vegeta-

ção de cobertura, similares ao encontrados em florestas tipo Cerradão (Pessenda et al., 

2005).  

2.2 Ciclos fotossintéticos e fracionamento isotópico de carbono nas 
plantas C3 e C4 

Os isótopos estáveis estão presentes nos ecossistemas e sua distribuição natural reflete, 

de forma integrada, o histórico dos processos físicos e metabólicos do ambiente (Pereira, 

2001). A utilização das razões isotópicas em estudos geoquímicos baseia-se na existência 

de diferenças detectáveis na composição isotópica dos compostos que participam no pro-

cesso de estudo. Estas diferenças ocorrem na natureza e são resultado de processos bioquí-

micos e geológicos que envolvem a discriminação de um dos isótopos. A partição ou dis-

criminação de isótopos entre duas sustâncias ou duas fases de uma mesma substância é 
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conhecida como fracionamento isotópico (Engel and Macko, 1993; Hoefs, 2009). O fraci-

onamento pode ser resumido como um enriquecimento ou empobrecimento do isótopo pe-

sado da amostra em estudo em relação a sua fonte ou substrato (Pereira, 2001). 

Em geral, o fracionamento isotópico ocorre durante vários tipos de processos físicos e 

reações químicas: a) reações de intercâmbio onde ocorre uma redistribuição de isótopos de 

um elemento entre moléculas diferentes que contêm esse elemento b) efeitos cinéticos, os 

quais estão associados com processos unidirecionais incompletos como condensação ou 

evaporação, cristalização ou fusão, adsorção ou dessorção, reações mediadas biologica-

mente e difusão. Normalmente, isótopos leves são mais móveis e mais susceptíveis aos 

processos que os isótopos pesados (Engel and Macko, 1993; Hoefs, 2009).  

O carbono está presente em uma ampla variedade de compostos na Terra, desde espé-

cies orgânicas altamente reduzidas na biosfera até espécies inorgânicas oxidadas como o 

CO2 atmosférico e os carbonatos na litosfera. Os dois principais reservatórios de carbono, 

matéria orgânica (MO) e carbonato sedimentares, apresentam diferentes características iso-

tópicas devido à operação de dois diferentes mecanismos de reação: a) o equilíbrio isotó-

pico em reações de intercâmbio dentro do sistema carbono inorgânico (CO2(g)↔HCO3
-
(aq) 

↔CaCO3(s)) resulta no enriquecimento do 13C nos carbonatos; b) durante a fotossíntese, 

efeitos isotópicos cinéticos produzem a concentração do isótopo leve 12C no material orgâ-

nico sintetizado (Engel and Macko, 1993; Hoefs, 2009).  

Na natureza  a abundancia dos isótopos de carbono de carbono corresponde  aproxima-

damente a 1.1% de 13C e 98.9% de 12C, sendo a composição isotópica de carbono expressa 

como um valor δ13C, em unidades por mil (‰), em relação ao padrão Viena PeeDeeBele-

mite (V-PDB)(Farquhar et al., 1989). Durante o processo de fotossíntese, as plantas acabam 

discriminando o isótopo mais pesado (13C) e a magnitude deste efeito isotópico reflete o 

metabolismo da planta e o ambiente do crescimento (O’Leary, 1981; Pancost and Boot, 

2004). Os diferentes ciclos fotossintéticos existentes (C3, C4 e CAM) são responsáveis 

pela composição isotópica da matéria orgânica em função das diferenças de cada um na 

assimilação de CO2 e do isótopo 13C(KEELEY and SANDQUIST, 1992; Ishiwatari et al., 

1994; Meyers, 1997, 2003; Pessenda et al., 2002; Medina et al., 2005; Lamb et al., 2006). 

Assim, estudos de paleovegetação exploram essa diferença isotópica entre as plantas que 

utilizam os mecanismos de assimilação de carbono C3 (Calvin-Benson) vs. C4 (Hatch-

Slack) para estimar possíveis mudanças climáticas (O’Leary, 1981; Meyers and Ishiwatari, 

1993). 

Todos os eucariotos fotossintetizantes (algas e angiospermas) reduzem CO2 para car-

boidratos, via o ciclo de Calvin (C3), que consiste em três fases: carboxilação, redução e 

regeneração. A reação de caboxilacao é catalisada pela enzima ribulose-1.5bisfosfato car-
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boxilase/oxigenasse, conhecida como Rubisco e produz o intermediário estável 3-fosfogli-

cerato (com 3 carbonos). A fase de redução consiste na utilização do ATP e do NADPH 

formados durante a fase fotoquímica da fotossíntese para reduzir o acido 3-fosfoglicerico 

para produzir o primeiro açúcar, o gliceraldeído 3-fosfato (triose-fosfato). Parte do glice-

raldeído-3-fosfato formado é utilizado na regeneração da ribulose-1,5-bisfosfato e outra 

parte é utilizada para síntese de amido, sacarose e todos os demais constituintes do orga-

nismo (paredes celulares, membranas, proteínas, organelas, etc.) (Ferreira, 1992; Hopkins, 

2000; Raven et al., 2001). Para as plantas tipo C3, a principal causa do fracionamento iso-

tópico fotossintético se dá através da discriminação do 13C pela Rubisco durante a assimi-

lação do carbono (Schubert and Jahren, 2012). A composição isotópica de carbono nas 

plantas C3 está relacionada com o CO2 atmosférico pela seguinte expresão (Farquhar et al., 

1982) 

 

𝛿13𝐶𝑝𝑙𝑎𝑛𝑡𝑎= 𝛿13𝐶𝑎𝑟 − 𝑎 − (𝑏 − 𝑎)𝐶𝑖/𝐶𝑎 

 

Onde 𝑎 é o fracionamento isotópico associado com a difusão do CO2 da atmosfera para 

o espaço intercelular das folhas, 𝑏 representa o fracionamento do CO2 durante a carboxila-

ção mediada pela Rubisco e 𝐶𝑖/𝐶𝑎 é a razão entre a concentração de CO2 no espaço intra-

celular das folhas (𝐶𝑖 ) e a concentração na atmosfera (𝐶𝑎).  Esta relação indica que, se o 

valor de 𝛿13𝐶𝑎𝑟 aumenta ou a razão 𝐶𝑖/𝐶𝑎 diminui, o valor de 𝛿13𝐶𝑝𝑙𝑎𝑛𝑡𝑎 aumenta. Assim, 

os parâmetros importantes que controlam a composição isotópica de carbono nas plantas 

vasculares são a composição isotópica da atmosfera e as variáveis ambientais e fisiológicas 

que influenciam o índice 𝐶𝑖/𝐶𝑎 (Arens et al., 2000). Durante o Pleistoceno a composição 

isotópica do ar não mudou significativamente, não entanto, o ambiente de crescimento de 

uma planta pode apresentar uma composição isotópica diferente à δ13C do CO2 atmosférico.  

Este é o caso do ecossistema de dossel das árvores onde o ar empobrecido em 13C (gerado 

pela respiração do solo) se acumula e é assimilado pelas plantas que crescem abaixo do 

dossel da floresta. Arens et al., 2000 concluíram que, depois dos ciclos fotossintéticos, as 

variações em CO2 atmosférico representam a maior contribuição na composição isotópica 

de plantas superiores.  

Ambientes com pouca disponibilidade de água provocam uma redução na conductância 

estomática nas folhas de plantas, diminuindo a razão 𝐶𝑖/𝐶𝑎, no intuito de reduzir a perda 

por evapotranspiração (Farquhar et al., 1982). Estudos mostraram que ambientes com baixa 

precipitação e umidade estão correlacionados com valores mais elevados de δ13C em dife-

rentes populações havaianas de uma espécie de C3 (Meinzer et al., 1992). Altas taxas de 

assimilação de carbono diminuem a razão 𝐶𝑖/𝐶𝑎 provocando o aumento nos valores de 

DBD
PUC-Rio - Certificação Digital Nº 1612180/CA



25 
 

δ13C. Esta assimilação depende da disponibilidade de nutrientes e da intensidade da luz, 

assim, é possível que os valores de δ13C das folhas de uma mesma planta possam variar 

dependendo da orientação da folha em relação ao sol (Bush and McInerney, 2013a). 

Lockheart et al., 1997, notaram variações sazonais significativas na composição isotópica 

de lipídios (em folhas em plantas C3) atribuídas à mudança na taxa de crescimento em 

função das variáveis disponibilidade de umidade e luz solar.   

O ciclo fotorespiratorio está relacionado com a atividade de oxigenação da Rubisco e 

resulta na perda de CO2 e na diminuição da eficiência fotossintética. As moléculas de CO2 

e O2 competem na reação catalisada pela Rubisco, visto que carboxilação e oxigenação 

ocorrem no mesmo sítio ativo da enzima. O grau de perdas de carbono pela fotorrespiração 

depende das concentrações de CO2 e O2, das propriedades cinéticas da Rubisco e da tem-

peratura, e tende a ser maior que 25% em condições normais do ambiente (Prisco, 1989; 

Taiz, 2004). Em geral, nas temperaturas elevadas de regiões tropicais com períodos de es-

cassez de agua, as perdas pela fotorespiração podem ser bem maiores. O aumento na tem-

peratura diminui a solubilidade dos gases, sendo que a temperatura afeta mais a solubili-

dade do CO2 do que a do O2(Hopkins, 2000). Algumas plantas têm desenvolvido mecanis-

mos de concentração de CO2, os quais contribuem para reduzir a fotorespiração (é o caso 

das plantas C4) ou para permitir a sobrevivência das plantas em condições áridas e semi-

áridas (é o caso das plantas CAM)(Ferreira, 1992; Hopkins, 2000; Taiz, 2004). Estes me-

canismos envolvem adaptações morfologias e fisiológicas. As folhas das plantas conheci-

das como C4 possuem dois tipos distintos de células contendo cloroplastos: o mesofilo e a 

bainha do feixe vascular, as quais estão conectadas por uma extensa rede de plasmodesmas. 

As células da bainha do feixe apresentam uma anatomia diferenciada, em forma de coroa, 

conhecida como anatomia kranz (Hopkins, 2000). O ciclo C4 consiste em quatro etapas, na 

primeira ocorre a fixação de CO2 (como HCO3
-) pela enzima carboxilase do fosfoenolpi-

ruvato (PEP-carboxilase) formando os ácidos orgânicos de 4 carbonos malato ou aspartato 

(no citosol das células do mesofilo), na segunda   fase estes ácidos são transportados até as 

células da bainha do feixe vascular via plasmodesmas, na terceira etapa os ácidos são des-

carboxilados liberando CO2 e piruvato ou alanina (O’Leary, 1981; Farquhar et al., 1982). 

Finalmente o CO2 é fixado pela Rubisco e as demais reações do Ciclo de Calvin ocorrem 

normalmente, o piruvato ou alanina são transportados até o mesofilo onde ocorre a regene-

ração do fosfoenolpiruvato (PEP) com gasto de duas moléculas de ATP(Ferreira, 1992; 

Taiz, 2004). Deste modo, as espécies C4 apresentam taxas de fotossíntese superiores às 

espécies C3 devido ao menor efeito da fotorespiração (a enzima fosfoenolpiruvato carbo-

xilase utiliza como substrato o HCO3
- que não compete com o O2) e à menor perda de água 

promovida pela menor abertura estomática (facilitada pela grande afinidade entre a enzima 
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PEP carboxilase e o substrato HCO3
-). Consequentemente, as plantas C4 sofrem um pro-

cesso de expansão em ambientes secos e com baixas taxas de precipitação devido a sua 

melhor adaptação em ambientes de altas temperaturas e ao estresse hídrico, fazendo com 

que esse tipo de vegetação seja um provável indicio da ocorrência de uma regressão da 

floresta tropical  (Hopkins, 2000; Ratnayake et al., 2006). Sendo assim, as plantas C4 se 

adaptam mais facilmente às condições áridas à maiores temperaturas e à menor pCO2. Entre 

as espécies que representam a vegetação C4 estão as gramíneas tropicais, enquanto as plan-

tas C3 são tipicamente espécies arbóreas, além de gramíneas de clima frio (Pessenda et al., 

2002; Medina et al., 2005).        

Assim, as plantas C4 inicialmente fixam carbono como bicarbonato formando oxaloa-

cetato. O carbono fixado, na forma de malato ou aspartato, é transportado para as células 

onde ocorre a descarboxilação, regenerando o fosfoenolpiruvato e liberando CO2 (O’Leary, 

1981; Farquhar et al., 1982). Acredita-se que todo o CO2 liberado é então fixado pelo Ru-

bisco, sem efeito isotópico associado. Uma vez que o fracionamento gerado pela fosfoe-

nolpiruvato carboxilase é baixo (2‰), e que a carboxilação mediada pela Rubisco não apre-

senta efeito isotópico aparente, o fracionamento total pela via C4 durante a fotossíntese é 

muito pequeno (-1.3‰ segundo Marino and McElroy, 1991). Consequentemente, a bio-

massa de plantas C4 (-10‰ a -16‰) é significativamente enriquecida em relação à bio-

massa de plantas C3 (-25‰ a -30‰) (Collister et al., 1994). A Figura 1 demonstra a distri-

buição da composição isotópica de carbono das plantas C3, C4 e CAM (Reiffarth et al., 

2016). Além disso, a relação 𝐶𝑖/𝐶𝑎 tem uma menor influência nos valores de δ13C para 

plantas C4 sugerindo que o fracionamento isotópico das plantas C4 é menos susceptível a 

fatores ambientais. Isto significa que a composição isotópica δ13C de plantas C4 registra 

melhor as mudanças isotópicas na composição do CO2 atmosférico (Marino and McElroy, 

1991). 

Deste modo, a utilização do δ13C em estudos paleoambientais auxilia na identificação 

do tipo de vegetação, o que também fornece informações sobre variações climáticas (Raven 

et al., 2001; Lamb et al., 2006). Plantas do tipo C3 e C4 apresentam diferentes condições 

ótimas para o crescimento, geralmente altas temperaturas e baixa pCO2 favorecem ecossis-

temas dominados por plantas C4. Estas plantas têm a capacidade de aumentar as concen-

trações internas de CO2 diminuindo sua condutância estomática e fazendo um uso mais 

eficiente da umidade. Isso fornece as plantas C4 uma vantagem em condições áridas, de 

escassez de água e alta radiação (Meyers and Ishiwatari, 1993; Ehleringer et al., 1997).  

Nas plantas CAM o CO2, na forma de HCO3
-, é capturado pela PEP-carboxilase no 

citosol, a qual combina o HCO3
- com o fosfoenolpiruvato, produzindo oxaloacetato. Este 
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último é convertido para malato e fica acumulado nos vacúolos. O que diferencia estas 

plantas das demais é que este processo de fixação de CO2 ocorre durante a noite. Durante 

o dia, o malato estocado é transportado para os cloroplastos e descarboxilado, liberando 

CO2 que é reduzido pelo ciclo de Calvin (Ferreira, 1992; Hopkins, 2000; Taiz, 2004). Estas 

plantas (cactáceas, bromeliáceas, orquidáceas, euforbiáceas e crassuláceas) são típicas de 

ambientes áridos. Elas abrem os estômagos durante a noite e fecham durante o dia preve-

nindo perdas de água. Algumas plantas podem alterar o metabolismo fotossintético, pas-

sando de CAM para C3 e vice-versa. O modo CAM predomina sob condições de aridez, já 

em condições hídricas favoráveis o ciclo C3 pode ser favorecido (Ferreira, 1992; Hopkins, 

2000).   

 

Figura 1 Composição isotópica característica das plantas C3, C4 (Reiffarth et al., 2016) 

Igualmente, as composições isotópicas δ13C das plantas C3 e C4 e a razão C/N das plantas 

vasculares e algas podem auxiliar de maneira sinérgica a identificar as principais contribui-

ções das diferentes fontes à matéria orgânica sedimentar (Figura 2) (Meyers, 1997; Lamb 

et al., 2006; Mortillaro et al., 2011; Reiffarth et al., 2016).  

 

Figura 2 Gráfico δ13C vs C/N sugerido por Lamb et al., 2006 para identificação de fontes de matéria 

orgânica   
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2.3 N-alcanos e Ácidos Graxos de cadeia longa 

Os ecossistemas costeiros são caracterizados pela alta produtividade biológica devido a 

uma quantidade significativa de matéria orgânica (MO) e nutrientes de diferentes reserva-

tórios afetados por inputs oceânicos e continentais (Hedges and Keil, 1995; Chevalier et 

al., 2015). A matéria orgânica (MO) transferida desde as plantas até o solo e sedimentos 

consiste em uma ampla variedade de compostos orgânicos como carboidratos, proteínas, 

lignina, terpenóides, ácidos graxos e seus compostos associados (n-álcoois, n-alcanos) en-

tre outros (Simoneit, 1993; Simoneit et al., 2005). Após a decomposição dos componentes 

da planta, os constituintes das ceras epicuticulares podem ser armazenados em reservató-

rios intermediários ou transportados diretamente para sedimentos lacustres ou oceânicos 

(Yamada and Ishiwatari, 1999; Zhu et al., 2013; Vogts et al., 2016). O material continental 

pode ser transportado para o oceano por meio de três vias principais: transporte eólico, 

descargas fluviais e, em menor grau, rafting. O escoamento de rios é o principal veículo 

pelo qual o material terrestre é entregue aos sedimentos estuarinos e costeiros (Madureira 

and Piccinini, 1999). Estes compostos orgânicos associados com plantas são biomarcadores 

moleculares confiáveis e onipresentes com alto potencial para estudos paleoambientais 

(Eglinton and Eglinton, 2008; Castañeda and Schouten, 2011). Os biomarcadores ou mar-

cadores moleculares são compostos ou classes de compostos cuja estrutura ou nível de 

transformação diagenética podem estar relacionadas a uma origem específica e a processos 

de transporte e deposicionais (Eglinton and Murphy, 1969; Eganhouse, 2004; Eglinton and 

Eglinton, 2008; Bianchi and Canuel, 2011).  

O componente majoritário nas plantas são os polisacáridos (celulose, pectinas, hemi-

celuloses que representam aproximadamente entre 50-60%) e lignina (que representa entre 

15-20%). Entre os compostos orgânicos minoritários temos proteínas, polifenois, clorofila, 

cutin, suberin, lipídios e ceras (que representam entre 10-20%) (Lützow et al., 2006). Estes 

compostos tem sido usados em diversas aplicações na geoquímica ambiental, petroquímica, 

paleoclimatologia, entre outras áreas (Eglinton and Eglinton, 2008; Volkman and 

Smittenberg, 2017).Compostos como a lignina, os ácidos graxos, n-álcoois, n-alcanos e 

terpenoides representam os biomarcadores orgânicos de mais interesse e uso nos estudos 

geoquímicos (Simoneit et al., 2005; Zhu et al., 2013).  

Dentro da matrix cuticular das plantas, existe uma variedade de moléculas orgânicas 

conhecidas como lipídios (sendo os n-alcanos C25-C35, n-álcoois e ácidos graxos C14-C32 os 

compostos de interesse deste estudo). A geoquímica orgânica define os lipídios como todos 

os compostos produzidos por organismos insolúveis em agua e extraíveis por solventes 
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(Bianchi and Canuel, 2011). Estes compostos ocorrem em distribuições únicas em diferen-

tes fontes de MO (fitoplâncton, zooplâncton, bactérias e plantas vasculares superiores), são 

persistentes a degradação, e suas características estruturais (grupo funcional, insaturações 

etc.) fornecem informação sobre a origem da MO promovendo a diferenciação entre fontes 

autóctones e alóctones (Bianchi and Canuel, 2011). Os lipídios proporcionam valiosas in-

formações sobre origem, transporte, alteração e transformação da matéria orgânica devido 

a seu grau de preservação em ambientes marinhos quando comparados aos carboidratos e 

proteínas (Hedges et al., 1997). Desta forma, os componentes lipídicos das ceras protetoras, 

que cobrem as superfícies das folhas da maioria das plantas terrestres, podem ser usados 

como marcadores moleculares associados a vegetação continental. Os maiores componen-

tes das ceras epicuticulares são lipídios de cadeia longa (C>25), que compreendem uma 

mistura de n-alcanos, n-álcoois e ácidos alcanóicos (Eglinton and Hamilton, 1967). Estes 

compostos introduzidos no ambiente marinho representam a contribuição terrestre à MO 

sedimentada e preservada nos oceanos. Assim, n-alcanos de cadeia longa, ácidos graxos, 

esteróis e n-alcanóis são lipídios abundantes encontrados em sedimentos marinhos que ser-

vem como traçadores de fontes de MO e de alterações da matéria orgânica particulada 

(Vogts et al., 2012).   

Os n-alcanos ou hidrocarbonetos alifáticos são hidrocarbonetos de cadeia aberta e sa-

turada com formula molecular geral CnH2n+2. Os n-alcanos são comumente utilizados como 

indicadores de vegetação continental em função da sua baixa susceptibilidade à degradação 

microbial quando comparado a outros tipos de compostos presentes na matéria orgânica 

(Meyers and Ishiwatari, 1993; Meyers, 2003; Zhu et al., 2013). Igualmente, a insolubili-

dade em água, baixa volatilidade (>C20) e baixa reatividade facilitam o uso deles como 

marcadores moleculares (Brassell et al., 1986).  Os estudos sobre n-alcanos são frequente-

mente realizados com a finalidade de avaliar a contribuição das diferentes fontes (biogênica 

ou petrogênica). Vários pesquisadores usaram n-alcanos para diferenciar as contribuições 

de carbono de algas, plantas aquáticas e terrestres em ecossistemas aquáticos com base nas 

relações entre pesos moleculares e fontes de carbono (Uang et al., 1999; Ficken et al., 2000; 

Metcalfe and Freeman, 2001; Meyers, 2003; Glaser, 2005). Os principais precursores bio-

lógicos de hidrocarbonetos alifáticos são plantas terrestres, animais, fitoplâncton, bactérias 

e macroalgas. Os n-alcanos biogênicos geralmente apresentam predominância de cadeias 

carbônicas com número ímpar de átomos de carbono e sua origem está diretamente relaci-

onada à estrutura da cadeia (Collister et al., 1994; Bird et al., 1995; Wang et al., 1999). Os 

organismos biossintetizam n-alcanos através da descarboxilação dos ácidos graxos, que 

possuem, predominantemente, número par de átomos de carbono. Desta forma, os n-alca-

nos produzidos naturalmente apresentam, em sua maioria, cadeias contendo número ímpar 

de átomos de carbono (Killiops S. D., 1993). 
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Os produtores primários marinhos (fitoplânton e algas bentônicas) possuem n-alca-

nos predominantemente de cadeia ímpar entre n-C15 e n-C21, principalmente cadeias com 

15 e 17 átomos de carbono. Porém cadeias carbônicas mais longas e sem predominância 

ímpar ou par de átomos de carbono também são sintetizadas por diversos organismos ma-

rinhos, como determinadas espécies de zooplâncton e bactérias (Volkman et al., 1980; 

Kennish, 1992; Killiops S. D., 1993). Em algumas bactérias são encontrados n-alcanos en-

tre n-C13 e n-C31, sendo a principal contribuição os hidrocarbonetos entre n-C17 e n-C20. O 

predomínio de cadeias carbônicas pares entre n-C16 e n-C24 em sedimentos marinhos recen-

tes pode ser um indício de atuação de bactérias marinhas (Nishimura and Baker, 1986). Por 

outro lado, os n-alcanos de origem fóssil possuem composição variada dependendo do tipo 

de fonte (petróleo bruto, derivados, etc.). Na distribuição de n-alcanos de origem petroge-

nico não ocorre o predomínio de cadeias com número par ou ímpar de átomos de carbono. 

Assim, o principal diferencial entre fontes antropogênicas e biogênicas é que o petróleo 

contém uma mistura mais complexa de hidrocarbonetos e um perfil sem predominância par 

ou ímpar (Kennish, 1992; Simoneit, 1993; Wang et al., 1999).  

Os n-alcanos extraídos a partir de folhas apresentam uma cadeia carbônica com com-

primentos entre C23-C35 e uma forte predominância de homólogos de cadeias ímpares sobre 

os de cadeia pares, sendo os mais comuns os C27, C29, C31 e C33 (Volkman et al., 1998; 

Meyers, 2003). A abundância de certos n-alcanos e, em geral, a predominância de compos-

tos de cadeia longa tem sido usadas como ferramentas na estimativa de tipos de vegetação 

e tipo de contribuição terrestre. Por exemplo, a predominância de gramíneas pode ser indi-

cada pela maior abundância dos n-alcanos C31 o C33 enquanto os n-alcanos C27 e C29 são 

indicadores de predominância de árvores e arbustos. Os n-alcanos de cadeia curta são tipi-

camente característicos de plantas aquáticas enquanto o n-alcano C17 está presente na com-

posição de muitas algas e bactérias fotossintéticas e sua abundância está relacionada com 

a paleoprodutividade lacustre (Eglinton and Hamilton, 1967; Eglinton and Eglinton, 2008). 

Os compostos C21, C23, C25 são preferencialmente encontrados em plantas vasculares não 

emergentes, enquanto macrófitas flutuantes emergentes apresentam maior distribuição de 

n-alcanos de cadeias longas (típicas de plantas terrestres). Esta característica torna possível 

o uso da abundância relativa para justificar a contribuição de macrófitas e plantas terrestres 

em sedimentos (Cranwell, 1984; Cranwell et al., 1987; Ficken et al., 2000). 

Os valores δ13C nas moléculas que compõem as ceras epicuticulares das plantas dependem 

de outros fatores além da via fotossintética empregada pela planta, como a concentração 

do CO2 atmosférico, a aridez do ambiente e a condutância estomática da planta. Plantas do 

tipo C3 compreendem alguns tipos de gramíneas, árvores e arbustos, enquanto plantas do 
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tipo C4 são tipicamente gramíneas e ciperáceas. As distribuições médias globais e compo-

sições isotópicas dos n-alcanos diferem claramente entre estes dois tipos de plantas. Assim, 

as gramíneas C4 apresentam uma maior concentração do n-alcano C31 com valores médios 

de δ13C próximos a -22‰, enquanto as plantas C3 apresentam como constituinte majoritá-

rio o C29 com valores de δ13C próximos a -34‰ (Rommerskirchen et al., 2006). Mudanças 

na vegetação, quase sempre, são uma consequência de variações climáticas, assim como a 

ocorrência de muitas plantas terrestres está associada à condições de umidade e temperatura 

especificas. Muitos estudos têm comprovado que mudanças na vegetação estão diretamente 

relacionadas com mudanças nas condições climáticas locais (Hyun et al., 2015). 

Os ácidos graxos, principais componentes da maioria das classes de lipídios naturais, 

possuem uma grande diversidade de estruturas envolvidas em diversos processos nas mem-

branas celulares dos organismos e funcionam tipicamente como reserva energética 

(Baokun Tang, 2013). Eles consistem em ácidos monocarboxilicos que apresentam o grupo 

carboxila ligado a uma cadeia alquila (saturada ou insaturada) e são produzidos através do 

acetil que deriva da glucose em presença de enzimas e coenzimas (Killiops S. D., 1993; 

Bianchi and Canuel, 2011). Os ácidos graxos são biosintetizados por diferentes tipos de 

organismos como fitoplâncton marinho, plantas terrestres superiores e bactérias e têm sido 

usados como biomarcadores no campo da química atmosférica e da geoquímica orgânica 

devido a sua persistência e abundancia nos sedimentos (Volkman et al., 1980; Simoneit et 

al., 2005). Ácidos graxos saturados (FAs) de baixo peso molecular (C16 e C18) são derivados 

de organismos marinhos e de plantas terrestres superiores, enquanto os ácidos graxos de 

maior peso molecular (>C24) são derivados de plantas terrestres superiores. Os ácidos gra-

xos fornecem informações para avaliar as estruturas e atividades da comunidade microbi-

ana em ambientes marinhos (Mortillaro et al., 2011, 2016). Quando um microrganismo 

morre, suas células são degradadas e os ácidos graxos são rapidamente depositados nos 

sedimentos. Portanto, o conteúdo de ácidos graxos dos sedimentos está correlacionado com 

a população microbiana viva no ambiente geológico (Mao et al., 2015).  

As abundâncias relativas de ácidos graxos individuais (saturados e insaturados) são 

úteis na avaliação da respectiva importância dos insumos de bactérias, microalgas, fauna 

marinha e plantas superiores continentais(Volkman et al., 1980, 1998, Mortillaro et al., 

2011, 2016). Os ácidos graxos biogênicos geralmente apresentam predominância de ca-

deias carbônicas par com abundância máxima dos compostos C16, C18, C24 e C26.  A dife-

rença em comprimentos de cadeia e abundancia de FAs, em plantas aquáticas e terrestres, 

tornaram a distribuição de ácidos graxos uma ferramenta  eficaz para avaliar fontes biogê-

nicas de MO em ecossistemas terrestres e lacustres (Fang et al., 2014; El-Karim et al., 
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2016). No entanto, as informações extraídas a partir da distribuição de FAs resultam qua-

litativas a respeito das fontes predominantes de MO e é difícil extrapolar contribuições 

quantitativas das mesmas a partir de fontes especificas já que o conteúdo lipídico varia com 

o tipo de tecido, as alterações do ciclo de vida, e as condições ambientais (Bianchi and 

Canuel, 2011).  Isto é, lipídios de cadeia curta, como os ácidos graxos C16 e C18, produzidos 

por múltiplas fontes, a partir do açúcar sintetizado durante a fotossíntese, são preferencial-

mente incorporados na dieta dos micro-organismos, são sintetizados por percursos bioquí-

micos idênticos em diferentes tipos de plantas, e são muito mais disponíveis pela solubili-

dade em água; isto faz deles traçadores de difícil uso na determinação de tipos de fontes. 

Adicionalmente os ácidos graxos de cadeia média são ambíguos e derivados por diferentes 

fontes como fungos, bactérias, algas e plantas superiores (Volkman et al., 1998; Mortillaro 

et al., 2011). Assim os ácidos graxos saturados de cadeia longa (>C24) resultam melhores 

traçadores de mudança de vegetação nos estudos paleoambientais  (Reiffarth et al., 2016). 

Geralmente, as concentrações de ácidos graxos são elevadas durante períodos de alta des-

carga de água doce, assim, um evento caracterizado por maior input terrestre é associado à 

maior abundancia de ácidos graxos de cadeia longa saturados (Volkman and Smittenberg, 

2017).  

Normalmente, a diferença no comprimento de cadeia característica de plantas terrestres 

e marinhas faz das distribuições de n-alcanos e ácidos graxos ferramentas adequadas para 

avaliar fontes de MO em sedimentos. No entanto, como estes lipídios são marcadores bio-

lógicos não específicos, isto significa que eles e seus precursores são produzidos por uma 

ampla variedade de organismos, algumas interpretações sobre a origem da matéria orgânica 

em ambientes muito complexos resultam desafiantes. A distribuição de n-alcanos e ácidos 

graxos de diferentes classes de organismos (algas e plantas terrestres, por exemplo) algu-

mas vezes se sobrepõe, o que resulta em interpretações erradas sobre fontes de matéria 

orgânica. Assim, informações adicionais podem ser obtidas a través da análise isotópica 

dos compostos individuais. A composição isotópica dos lipídios reflete tanto o caráter iso-

tópico da fonte de carbono usada pelos organismos, quanto os fracionamentos isotópicos 

que acompanham a assimilação e biossíntese (Collister et al., 1994). Uma predominância 

de n-alcanos de cadeia ímpar, na faixa de C25-C35, em amostras de sedimento é indicadora 

de contribuição terrestre; no entanto, n-alcenos com esta predominância no mesmo inter-

valo, ocorrem em diversas microalgas e, através da redução genética, podem representar 

uma importante fonte de n-alcanos. A análise isotópica molecular é o método apropriado 

para discriminar as duas origens e permite descrever a verdadeira contribuição dos orga-

nismos (Ceccopieri, 2014).  
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A análise da razão δ13C em lipídios de cadeia longa também permite discriminar dire-

tamente a contribuição das plantas C3, C4 em sedimentos. As diferenças entre os valores de 

δ13C das ceras epicuticulares das plantas C3 e C4 são refletidos nos valores de δ13C dos 

lipídios de amostras sedimentares. Os valores de δ13C nos n-alcanos se encontram entre -

31‰ e -39‰ para as plantas C3, entre -18‰ e -25‰ para as plantas C4 e entre -23‰ e -

29‰ para CAM (Collister et al., 1994). Os valores de δ13C dos lipídios de cadeia longa das 

ceras das folhas das plantas superiores dependem de múltiplos fatores, tais como os valores 

de δ13C do CO2 atmosférico utilizado como substrato da fotossíntese, o percurso bioquí-

mico dos produtos da fotossíntese (produção e elongação da estrutura dos ácidos graxos a 

partir da enzima Acyl CoAs),  as respostas fisiológicas às mudanças ambientais que alteram 

a condutância estomacal como a disponibilidade de água, altitude, etc, e os tipos de plantas 

(Reiffarth et al., 2016). Além disso, estes lipídios são resistentes à degradação bacteriana e 

amplamente encontrados em ambientes naturais, incluindo sedimentos marinhos e lacus-

tres. Considerando isto, os valores de δ13C dos n-alcanos e ácidos graxos derivados de plan-

tas superiores (C>24) presentes no sedimento podem servir também como registros de va-

riações paleoclimáticas e paleoecológicas (Yamada and Ishiwatari, 1999; Hu et al., 2003; 

Chen et al., 2017). Freitas et al., 2020, a partir do testemunho marinho GL-1248 próximo 

à Foz do Amazonas e do Parnaíba, comprovou que as condições paleoceanograficas podem 

modular as comunidades microbianas caracterizando os períodos glaciar e interglaciar. As 

informações sobre produtividade primaria e contribuição continental fornecidas pela meta-

genomica e pela distribuição e composição isotópica de biomarcadores orgânicos permitem 

um melhor entendimento das variações paleoclimaticas e paleoecologicas.  

 

2.3. Índices para avaliação de contribuição terrestre e marinha à MO 

A utilização de compostos de cadeia longa como biomarcadores é descrita em termos 

do número da cadeia carbônica do homólogo mais abundante bem como o uso de índices e 

razões. Entre os índices e as razões mais usuais estão o comprimento médio de cadeia 

(CMC ou ACL pela sigla em inglês -Average Chain Lenght-), índice de preferência de 

carbono (IPC ou CPI pela sigla em inglês Carbon Preference Index), a razão Paq utilizada 

por (Ficken et al., 2000) e a razão (C27+C29)/C31 proposta por (Meyers, 2003) e os valores 

individuais da abundância isotópica dos homólogos ou a média deles.  

Mudanças na distribuição do comprimento de cadeia de n-alcanos de ceras epicuticu-

lares (>C25) em amostras de sedimento vêm sendo relacionadas ao aumento da aridez (Bush 

and McInerney, 2013b; Hyun et al., 2015; Lee et al., 2019). Os n-alcanos de cadeia carbô-

nica menor são associados à condições de baixo estresse hídrico, enquanto condições de 
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alto estresse hídrico resultariam na síntese de cadeias carbônicas maiores. Para avaliar a 

predominância de um composto sobre outro foi estabelecido o índice comprimento médio 

de cadeia ACL representado na seguinte equação 

𝐴𝐶𝐿 =
∑ 𝐶𝑖 𝑋 [𝐶𝑖]

∑[𝐶𝑖]
 

Onde Ci representa o número de carbonos e [Ci] a concentração do n-alcano com nú-

mero de carbono Ci. Altos valores de ACL resultam do aumento no ponto de fusão de ceras 

epicuticulares e assim plantas que se desenvolvem em ambientes de elevado estresse hí-

drico sintetizam n-alcanos de cadeias carbônicas longas com o objetivo de reduzir a perda 

de água (Bush and McInerney, 2013b; Lee et al., 2019).   

O Índice de Preferência de Carbono (IPC ou CPI) é calculado através das abundâncias 

relativas de n-alcanos pares e ímpares. A expressão global considera os n-alcanos biogêni-

cos de algas e plantas vasculares como sendo aqueles na faixa entre C15 até C35. Quando o 

IPC é calculado somente com a metade mais baixa da série, o resultado é fortemente influ-

enciado por n-alcanos biogênicos característicos de algas, bactérias e produtos leves de 

petróleo. Se o IPC for calculado com os homólogos de cadeia mais longa da distribuição o 

resultado é influenciado por fontes naturais de plantas terrestres e produtos pesados do pe-

tróleo (Marzi et al., 1993; Wang et al., 1999; Herrera-herrera et al., 2020). Valores de CPI 

entre 3 e 10 indicam material orgânico terrestre relativamente recente, valores entre 4 e 7 

são indicativos da presença de hidrocarbonetos biogênicos, enquanto valores próximos a 1 

podem indicar contaminação por petróleo ou a presença de um material degradado (Marzi 

et al., 1993; Wang et al., 1999).   

𝐼𝑃𝐶 =
𝐶25 + 𝐶27 + 𝐶29 + 𝐶31 + 𝐶33 + 𝐶25 + 𝐶27 + 𝐶29 + 𝐶31 + 𝐶33

𝐶26 + 𝐶28 + 𝐶30 + 𝐶32 + 𝐶34 + 𝐶26 + 𝐶28 + 𝐶30 + 𝐶32
∗ 0.5 

Para avaliar a razão entre a distribuição dos n-alcanos de macrófitas submersas em 

relação às macrófitas emersas e o material terrestre, utiliza-se a razão Paq (Ficken et al., 

2000). Os compostos C23 e C25 são geralmente atribuídos a macrófitas submersas enquanto 

macrófitas emergentes e vegetais terrestres apresentam maior abundância dos compostos 

C29 e C31 (Ficken et al., 2000).  

𝑃𝑎𝑞 =  
𝐶23 + 𝐶25

𝐶23 +  𝐶25 + 𝐶29 + 𝐶31
 

A razão (C27+C29)/C31 proposta por (Meyers, 2003) apresenta certas variações atual-

mente como (C27+C29)/C33, já que alguns estudos observaram que o composto C33 é mais 

característico em gramíneas que o C31 (Bush and McInerney, 2013a). Esta razão discrimina 
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as abundancias relativas entre o material de origem arbustiva e de gramíneas. A maior con-

centração de C31 ou C33 está associada a gramíneas e os n-alcanos C27 e C29 correspondem 

a material de origem arbustiva (Bush and McInerney, 2013b).                
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3. Área de Estudo e Amostragem 

 
3.1 Área de Estudo  

A plataforma do nordeste brasileiro representa um sistema moderno e altamente dinâmico 

de plataforma mista carbonato-siliciclástica caracterizada por largura reduzida e profundi-

dades rasas quando comparada com outras partes da plataforma brasileira(Costa J., 2008; 

Vital and Stattegger, 2008). As fácies siliciclásticas se originam de descargas fluviais, ero-

são costeira e depósitos remanescentes retrabalhados de antigos recuos do nível do mar, 

enquanto os carbonatos têm suas fontes nos grãos produzidos localmente pelo crescimento 

e transporte de organismos calcários (Vital, 2014; Szczygielski et al., 2015; Aquino da 

Silva et al., 2019). O quartzo é o principal componente dos sedimentos siliciclásticos (85 –

100%), embora o feldspato também esteja presente (5–15%). A fração mineralógica inclui 

mica, glauconita e minerais pesados, que estão presentes em pequenas quantidades(Vital 

and Stattegger, 2008). Lamas terrígenas são principalmente próximas à costa, enquanto os 

foraminíferos planctônicos predominam em profundidades de 80 m, sugerindo uma baixa 

energia relativamente local. Lamas vermelhas e matéria orgânica refratária de manguezais, 

encontradas na borda da plataforma e encosta do Nordeste do Brasil, são consideradas 

como tendo sido depositadas na regressão do nível do mar há cerca de 12,0 ka AP 

(Knoppers et al., 1999). Durante este evento do nível do mar mais baixo, a maior parte da 

plataforma foi exposta, e é concebível que a entrada do rio e os manguezais na borda da 

plataforma exportassem materiais diretamente para a encosta da plataforma Nordeste 

(Vital, 2014). Os níveis relativos do mar para esta região indicam que, em geral, ela foi 

submetida a uma incipiente regressão forçada, durante os últimos 5,6 ka AP relacionada à 

queda de 2–5 m no nível relativo do mar (Soares Júnior et al., 2011; Vital, 2014). 

A circulação oceânica na área de estudo (Figura 3) é controlada pela Corrente Norte do 

Brasil (CNB) (Stramma et al., 1990; Da Silveira et al., 1994; Johns et al., 1998). Come-

çando por volta de 10⁰S como uma corrente relativamente fraca (Subcorrente do Norte do 

Brasil-NBUC-), a CNB é abastecida principalmente por águas da Corrente Equatorial do 

Sul (SEC) (Fratantoni and Glickson, 2002) e seu fluxo está intimamente conectado à borda 

da plataforma. Uma confluência adicional com o ramo norte da SEC em 3-5⁰S leva a uma 

intensificação da CNB. A variabilidade sazonal do transporte NBUC e CNB está relacio-

nada aos ventos alísios do Sudeste, com um transporte maior durante a primavera austral e 

transporte reduzido no outono austral (Schott et al., 1995, 1998). A CNB transporta água 

salina quente do Atlântico Sul tropical para o hemisfério norte e se estende a profundidades 

intermediárias (800m) onde se funde com Água Intermediária Antártica (AIA) dirigida ao 

norte (Johns et al., 1990, 1998; Da Silveira et al., 1994; Schott et al., 1998; Stramma and 
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Schott, 1999; Talley et al., 2011; Nace et al., 2014; Baker and Fritz, 2015). De acordo com 

a composição isotópica de neodímio de material terrestre de áreas adjacentes (Zhang et al., 

2015; Roberts, 2017), os sedimentos terrígenos na área de estudo tem como fonte principal 

a descarga de material continental do rio Parnaíba (Mulitza et al., 2017). A vazão média do 

rio Parnaíba é de 1272m3s-1, sua bacia ocupa 34.4248km2 e drena os estados do Piauí (99%), 

Maranhão (19%) e Ceará (10%). A região possui características semi-áridas com baixa 

pluviosidade e restrita estação chuvosa. As temperaturas médias são bastante constantes ao 

longo do ano (temperatura média anual de 27°C) com precipitação de 1726mmyr -1 (80% 

das precipitações de janeiro a maio) e com evapotranspiração de 1517mmy-1. O período 

mais seco é de agosto a novembro (Nace et al., 2014; Szczygielski et al., 2015; Aquino da 

Silva et al., 2019). A temperatura da superfície do mar (TSM) mostra uma amplitude sazo-

nal de 2-3°C. A salinidade média da superfície do mar (SSS) é próxima a 36 (Behling et 

al., 2000). Esta região responde à variabilidade espaço-temporal da ZCIT (Wang et al., 

2004; Faulk et al., 2017). Assim, durante os meses de março e abril, chuvas mais fortes e 

frequentes são observadas no Nordeste do Brasil (ZCIT em sua posição mais austral), en-

quanto nos meses de Setembro e Outubro, são observadas taxas de precipitação mais baixas 

(ZCIT deslocada para o hemisfério norte). A variabilidade interanual da precipitação no 

nordeste do Brasil está associada a mudanças na temperatura da superfície do mar (TSM) 

nos oceanos tropicais, o que afeta a posição e a intensidade da ZCIT (Ivanochko et al., 

2005; Nace et al., 2014; Baker and Fritz, 2015). As sequências sedimentares na bacia do 

Parnaíba são compostas por depósitos do Devoniano ao Cretáceo, enquanto o delta é com-

posto basicamente por sedimentos argilosos e arenosos (da era Cenozóica) de origem flu-

vial e marinha com a contribuição de sedimentos eólicos (Szczygielski et al., 2015). 

 

Figura 3 a) Circulação oceânica do Atlântico Equatorial e Sul e posição media da ZCIT durante o inverno e 

verão austral (modificado do Roberts, 2017), b) Posição media da ZCIT e direção predominante dos ventos 

na América do Sul (modificado do Maslin et al., 2012). 
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Esta região é influenciada pela Célula de Revolvimento Meridional do Atlântico (CRMA 

ou -AMOC-), que controla a quantidade de calor transportado para o norte ao longo do 

Atlântico meridional. Estudos sobre a sensibilidade da CRMA mostram que a influência 

da água doce do Atlântico equatorial leva ao enfraquecimento da CRMA (Santos et al., 

2014). O proxy de paleocirculação (231Pa / 230Th) para a CRMA confirmou que a força da 

circulação meridional foi quase eliminada durante o intervalo glacial mais frio na região do 

Atlântico Norte, começando com a descarga catastrófica de iceberg (conhecida como 

evento Heinrich H1), há 18.5ka AP, e diminuiu abruptamente durante o evento Younger-

Dryas há cerca de 12,7 ka AP (Mcmanus et al., 2004). Uma redução de quase 30% na força 

da CRMA durante o Younger Dryas, consistente com uma redução nas correntes de águas 

profundas do Atlântico Norte, foi sugerida pelo proxy de exportação de água (231Pa / 230Th) 

(Mcmanus et al., 2004; Carlson, 2013). Após esses eventos frios, o proxy 231Pa /230Th indi-

cou que as acelerações rápidas da CRMA foram simultâneas aos dois eventos de aqueci-

mento regional mais fortes durante o Pleistoceno (Mcmanus et al., 2004).  

O atual padrão climático semi-árido, predominante no ecossistema Caatinga, ocupa 48% 

da área da região Nordeste brasileira com diferentes graus de aridez edafo-climática oriun-

das de diversos fatores geográficos, geológicos, geomorfológicos e climatológicos(Araújo 

et al., 2005). A vegetação Caatinga é subdividida em vários tipos de vegetação fisionômica, 

desde pastagem a savana arbustiva xerofítica e floresta arbustiva (Behling et al., 2000). 

Floresta semidecidual, matas de galeria e de planície lenhosa ao longo dos rios e algumas 

pequenas ilhas de matas úmidas caracterizam a região semiárida da Caatinga.  

Os principais táxons pertencem às famílias de Mimosaceae, Caesalpinaceae, Fabaceae, 

Euphorbiaceae, Cactaceae e Poaceae (Araújo et al., 2007) e refletem o gradiente de tem-

peratura e umidade resultante das variações climáticas que se estabeleceram na região em 

função das mudanças climáticas do Quaternário. Ao longo da costa ocorrem diferentes for-

mas de vegetação costeira, incluindo a Mata Atlântica, que se restringe a uma pequena 

faixa ao longo da costa oeste a partir da cidade de Natal em direção ao sul (Behling et al., 

2000). A figura 4 ilustra a vegetação atual do Brasil, as bacias hidrológicas mais importan-

tes do Nordeste e alguns registros marinhos e continentais de relevância para este estudo.   
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Figura 4  Mapa da área de estudo mostrando o local de coleta do testemunho GeoB16202-2, a) vegetação 

moderna do Brasil (Olson et al., 2001; F. G. Assis et al., 2019) com alguns registros mencionados, e as bacias 

hidrográficas dos rios Amazonas e Parnaíba (azul) (https://portal1.snirh.gov.br/ana/rest/services/dados_aber-

tos/Regioes_Hidrograficas/FeatureServer/), b) Precipitação continental anual moderna (Fick and Hijmans, 

2017).  

 

3.2 Amostragem  

O testemunho marinho GeoB16202-2 (1°54,50'S e 41°35,50'W; 2.248 m de lâmina da agua, 

de 773cm) (Figura 4) foi coletado usado um amostrador tipo gravity corer em fevereiro de 

2012 durante a expedição do RV Maria S. Marian (cruise 20, leg 3) na margem continental 

brasileira ao longo da foz do rio Amazonas. Durante esta expedição foram coletados águas 

e sedimentos com o objetivo de reconstruir interações entre a precipitação da Amazônia e 

a circulação oceânica em escalas milenar e decadal (Mulitza et al., 2013). A estação de 

coleta do testemunho está localizada na margem continental à 50 km do litoral moderno e 

da foz do rio Parnaíba. O testemunho foi cortado em seções de 1m de comprimento e após 

à determinação das propriedades físicas foi dividido longitudinalmente em duas metades 

(uma de arquivo e outra de trabalho). Uma vez determinada a bioestratigrafia (pela pre-

sença/ausência da espécie Globorotalia menardii) e litologia a bordo, a metade de trabalho 

foi amostrada para a datação por radiocarbono usando seringas de 10mL (Mulitza et al., 

2013). A Figura 5 mostra as estações de coleta, o percurso da expedição e batimetria na 

área de estudo. A Figura 6 mostra as propriedades físicas do testemunho junto com a des-

crição da litologia. O testemunho é descrito como uma seção de sedimentos argilosos com 

bioturbação leve (Mulitza et al., 2013).  
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Figura 5 Percurso da expedição do MARIA S. MERIAN em Fevereiro de 2012 no Sul da Foz do 

Amazonas (Mulitza et al., 2013) e batimetria de Smith and Sandwell, 1997.  

 

 

Figura 6  Perfilagem das propriedades físicas do testemunho GeoB16202-2 e descrição litológica  

(Mulitza et al., 2013) 
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Figura 7 Amostragem de sedimentos no testemunho GeoB16202-2.  

 

 

3.3 Cronologia do testemunho  

O modelo de idade é baseado em treze medições de radiocarbono (14C) usando espécimes 

de foraminíferos planctônicos bem preservados (Globigerinoides ruber e Globigerinoides 

sacculifer). Os resultados foram calibrados com a curva IntCal13 (efeito reservatório de 

400 ± 200 anos) e a incerteza na idade foi modelada usando um script do R no software 

BACON versão 2.2 (Mulitza et al., 2017). As idades foram modeladas usando uma distri-

buição t-student com 9 graus de liberdade e foram corridas 10.000 realizações para estimar 

a idade média (intervalo de confiança de 95%) com resolução de 1cm. Os limites de incer-

teza para as taxas de sedimentação medias foram derivadas calculando as taxas de sedi-

mentação entre as medianas do modelo calibrado para cada uma das realizações derivadas 

com BACON (Mulitza et al., 2017).  
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Tabela 1 Pontos de Controle para o modelo de idade do testemunho GeoB16202-2. (Mulitza et al., 2017) 

 

Profundidade (m) (anos AP) Intervalo de idade (2σ, ka AP) 

0.06 1720 ± 35 0.982–1.409 

0.50 5695 ± 35 5.773–6.298 

1.05 8170 ± 50 8.384–8.976 

1.70 10,150 ± 80 10.717–11.601 

2.00 10,620 ± 60 11.405–12.395 

2.75 11,610 ± 60 12.805–13.288 

3.10 12,770 ± 60 14.057–14.999 

4.00 13,950 ± 80 15.967–16.762 

5.00 14,450 ± 110 16.599–17.501 

6.00 14,920 ± 80 17.371–17.997 

6.70 15,480 ± 70 18.009–18.608 

7.15 18,010 ± 90 20.905–21.699 

7.55 20,220 ± 100 23.504–24.210 

 

 

 

Figura 8 Relação idade-profundidade e razões Fe/Ca não calibradas do testemunho GeoB16202-2. 

As barras de erro verticais indicam o intervalo de confiança (2σ) das idades calibradas e o sombreado 

cinza mostra o intervalo de confiança de 95% em torno da média da idade (Mulitza et al., 2017).  
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4. Materiais e Métodos.  

 

4.1 Extração e separação de lipídios biomarcadores  

As extrações lipídicas, separação e análises instrumentais (distribuição molecular e com-

posição isotópica de carbono (δ13C) e hidrogênio (δD)) de n-alcanos e ácidos graxos foram 

realizadas no MARUM (Center for Marine Environmental Science), da Universidade do 

Bremen. A derivatização e análises da fração polar foram realizadas no LabMAM, PUC-

Rio. As etapas de análise seguiram o esquema ilustrado na Figura 9.  

Um total de 50 amostras de sedimento, amostradas com seringas de plástico de 15mL, com 

peso seco entre 10-15g (±0.1mg) foram liofilizadas e maceradas para a análise dos lipídios 

biomarcadores. A extração de lipídios foi realizada utilizando um sistema Extrator de Sol-

vente Acelerado DIONEX (ASE 200) com uma mistura de diclorometano: metanol (9: 1; 

v/ v, 60mL) como solvente a 100°C e 1000 psi por 5 min (três ciclos). Uma mistura padrão 

de esqualeno, ácido erúcico e 5α-androstanol foi adicionada a cada amostra antes da extra-

ção como padrões sub-rogados.  

Os extratos do total de lipídios extraíveis foram evaporados até 1mL em um rotavapor 

(Buchi®R-300). Após a remoção do enxofre elementar com cobre ativado, os extratos fo-

ram reduzidos sob fluxo de N2 e subsequentemente saponificados por 2h a 85°C com 1mL 

de KOH (Sigma-Aldrich®, p.a., >90%, 0,1M) em metanol: H2O (9:1v/v). O pH>12 foi 

verificado no final do aquecimento. As frações neutras foram recuperadas com 1 mL de 

hexano (3 vezes) e posteriormente isoladas em três subfrações, contendo respectivamente 

n-alcanos, cetonas e lipídios polares, por cromatografia em coluna (coluna aberta de 6 mm 

X 4 cm com sílica gel desativada com 1% de H2O). A fração apolar foi eluida com 4 mL 

de hexano, as cetonas foram eluidas com 4mL de DCM e a fração polar foi eluida com a 

mistura DCM: metanol (1: 1. v / v). As recuperações das frações obtiveram uma média de 

82% para os n-alcanos, 76% para os ácidos graxos e de 55% para n-álcoois e esteróis. Os 

compostos insaturados da fração apolar, que contém os n-alcanos, foram removidos por 

eluição com hexano em coluna aberta de 4cm com sílica revestida com AgNO3. O uso de 

uma coluna de sílica impregnada com AgNO3, permite a remoção de compostos insatura-

dos que podem interferir na análise dos n-alcanos. Este tipo de método é importante já que 

permite separar o extrato lipídico com base no número, tipo e posição dos centros insatu-

rados, através da complexação da ligação insaturada com íons prata. (Morris, 1966).    

As frações apolar e cetônica foram secas sob fluxo de N2 e foram dissolvidas em 100 

µL de tolueno para posterior análise de n-alcanos e cetonas por cromatografia gasosa com 
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detector de ionização de chama (CG-DIC). Os compostos polares na fração neutra foram 

derivatizados usando 100 µL de BSTFA (N.O-bis (trimetilsilil) trifluoroacetil acetamida) 

e 250 µL de acetonitrila com aquecimento a 80°C por 1h. Os extratos secos foram dissol-

vidos em hexano para a determinação de esteróis e n-àlcoois pela técnica de cromatografia 

gasosa- acoplada a espectrometria de massas CG/MS.  

O resíduo após saponificação foi acidificado pela adição de duas gotas de HCl concentrado 

e a fração ácida foi extraída três vezes com 1mL de hexano/DCM (4:1, v/v). Os extratos 

correspondentes aos ácidos graxos foram metilados pela adição de 2 mL de MeOH (com 

composição isotópica conhecida: -140,8 ± 0,8 ‰ VSMOW e -55,6 ± 0,7 ‰ VPDB) acidi-

ficado com duas gotas de HCl concentrado com aquecimento a 50°C por 12 h, para produzir 

ésteres metílicos de ácidos graxos (FAMEs). Os FAMEs foram recuperados da mistura 

com 1 mL de hexano (3 vezes) e concentrados até secura sob uma vazão suave de N2. Os 

extratos secos foram dissolvidos em DCM e passaram por uma coluna de limpeza com 0,5 

cm de Na2SO4 e 4 cm de sílica gel usando 3mL de DCM. O extrato metilado foi transferido 

para frascos de 2 mL e foi dissolvido em 100 µL de tolueno antes da determinação por CG-

DIC. 
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Figura 9 Resumo das etapas analíticas na determinação de concentração e composição isotópica  (δ13C e δD) de lipídios biomarcadores. 
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4.2 Análises e quantificação de lipídios por CG-DIC e CG-MS 

As análises de n-alcanos (F1), cetonas (F2) e ácidos graxos (fração acida) foram realizadas 

usando um cromatógrafo a gás com detector de ionização de chama (CG-DIC, Focus da 

Thermo Fisher Scientific) equipado com uma coluna capilar Rxi-5ms (30m x 0,25mm x 

0,25µm) usando hélio como gás de arraste (pureza 99,999%), com um fluxo constante de 

1,2 mLmin-1. A temperatura do injetor foi programada para ser constante à 260°C e as 

injeções (1µL) foram feitas no modo splitless com o detector mantido à 280°C. Para análi-

ses de n-alcanos, a temperatura do forno do CG foi programada a 60°C (mantida por 2min) 

aumentada em 10°Cmin-1 até 150°C, e então aumentada em 4°Cmin-1 a 320°C e mantida 

por 12 minutos. A identificação de n-alcanos foi baseada no tempo de retenção de padrões 

injetados cada 6 amostras e a quantificação foi feita pela comparação das áreas dos picos 

dos compostos com a mistura de padrões externos (C19-C34, 10 µgmL-1) e a recuperação foi 

avaliada com a área do esqualeno. A fração cetonica (F2) foi injetada no sistema CG-DIC 

mas os compostos de interesse (C37:2, C37:3) foram ausentes em todas as amostras analisadas. 

Os ácidos graxos foram determinados usando um programa de temperatura para o GC a 

partir de 60°C (mantido por 2 min), aumentado de 6°Cmin-1 até 320°C e mantido por 15 

min. Os ácidos graxos foram comparados com uma mistura de FAMEs (C24, C26, C28, C30, 

C32, 10µgmL-1) e a recuperação foi avaliada com a área do ácido erúcico. A precisão da 

quantificação do composto é de cerca de 5% com base em múltiplas análises de padrão. 

Brancos de extração foram processados em paralelo com as amostras e não foram identifi-

cados picos que indicaram contaminação.  

Tabela 2 Condições Cromatográficas para a análise de n-alcanos usando o sistema CG_DIC 

Equipamento Cromatógrafo de Gases com detector de ionização de chama GC-DIC Focus com injetor auto-

mático AS 3000 (Thermo Scientific) 

Coluna Coluna Rxi-5ms, 30 m de largura com diâmetro de 0,25 mm e filme de 0,25µm (Agilent 

JdWGC Columns), Volume de injeção de 1µL  

Gases 

Arraste 

Detector 

 

Hélio (mantido em fluxo constante de 1,2 mLmin-1) 

Hidrogênio, Ar sintético e Nitrogênio (make-up) 

Temperatura  

Injetor 

Detector 

Coluna 

 

260⁰C 

280⁰C 

Temperatura inicial do forno 60°C (mantida por 2min), rampa de 10°Cmin-1 até 150°C, rampa 

de 4°Cmin-1 a 320 ° C e isoterma por 12 minutos. 
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Tabela 3 Condições Cromatográficas para a análise de ácidos graxos usando o sistema CG_DIC 

Equipamento Cromatógrafo de Gases com detector de ionização de chama GC-DIC Focus com injetor auto-

mático AS 3000 (Thermo Scientific) 

Coluna Coluna Rxi-5ms, 30 m de largura com diâmetro de 0,25 mm e filme de 0,25µm (Agilent 

JdWGC Columns), Volume de injeção de 1µL  

Gases 

Arraste 

Detector 

 

Hélio (mantido em fluxo constante de 1,2 mLmin-1) 

Hidrogênio, Ar sintético e Nitrogênio (make-up) 

Temperatura  

Injetor 

Detector 

Coluna 

 

60⁰C 

280⁰C 

60°C (mantido por 2 min), aumentado de 6°Cmin-1 até 320°C e mantido por 15 min 

 

As análises de esteróis e n-álcoois foram realizadas em um sistema de cromatografia gasosa 

acoplada a espectrometria de massas (CG/MS Trace GC Ultra acoplado ao espectrômetro 

ISQ, ambos da Thermo Scientific) equipado com uma coluna capilar DB5-ms (30m x 

0,25mm x 0,25µm), usando as seguintes condições: i) hélio como gás de arraste (pureza 

99,999%) em fluxo constante de 1,0 mLmin-1; ii) temperatura do injetor programada para 

ser constante em 250°C e injeções (1µL) feitas no modo splitless; iii) temperatura inicial 

do forno a 60°C, rampa de temperatura de 20°Cmin-1 a 220°C e depois de 2°Cmin-1 até 

300°C (mantida por 15min); iv) temperatura da fonte de ionização à 220°C. O sistema 

CG/MS foi operado no modo de ionização de elétrons (EI) -70eV- e varredura completa 

(full scan) (monitorando o intervalo m/z = 50-650). Os esteróis e n-álcoois foram identifi-

cados por comparação dos espectros de massas de padrões, da literatura e da análise quali-

tativo de íons característicos (m/z 129 ou 215 para esteróis, 103 para álcoois e 217 para o 

padrão interno). Para fins de quantificação foi utilizada uma curva de calibração com pa-

drões certificados e um padrão interno (5α-colestano). A recuperação foi avaliada com a 

concentração de 5α-androstanol adicionado em cada amostra antes da extração.  

Tabela 4 Condições Cromatográficas análise dos esteróis e n-álcoois usando o sistema CG/MS 

Equipamento Cromatógrafo de Gases (Trace GC-Ultra) acoplado ao espectrômetro de massas (ISQ) da 

Thermo Scientific com injetor automático AS 3000. 

Coluna Coluna DB-5ms, 30 m de largura com diâmetro de 0,25 mm e filme de 0,25µm (Agilent 

JdWGC Columns), Volume de injeção de 1µL 

Gases 

Arraste 

 

Hélio (mantido em fluxo constante de 1,0mLmin-1 

Temperatura  

Injetor 

Fonte e Liner 

Coluna 

 

60⁰C 

220⁰C 

60°C, rampa de temperatura de 20°Cmin-1 a 220°C e depois de 2°Cmin-1 até 300°C (mantida 

por 15min) 
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4.3 Determinação de δ13C em lipídios por Cromatografia gasosa aco-
plada à Espectrometria de Massas de Razão Isotópica CG-EMRI 

A análise de isótopos estáveis de carbono (δ13C) de compostos individuais (n-alcanos e 

ácidos graxos) foram realizadas usando  um cromatógrafo de gases (Trace GC Ultra), aco-

plado a um espectrômetro de massas de razão isotópica MAT 253 (Isotope ratio mass spec-

trometer -IRMS-, da Thermo Scientific) por meio de uma interface de combustão operada 

a 1000°C. No sistema CG-EMRI o extrato lipídico é injetado usando um injetor PTV (ope-

rando a 45°C), os compostos de interesse são separados por uma coluna capilar e são oxi-

dados a CO2 por um reator de combustão. As moléculas de CO2 produzidas no reator da 

interface são ionizadas pela fonte, defletidas pelo magneto e separadas em feixes de traje-

tórias diferentes correspondentes as diferentes massas. Coletores tipo Faraday são usados 

para detectar e medir a intensidade dos sinais das massas 44, 45 e 46.  

A separação dos n-alcanos e ácidos graxos foi feita em coluna capilar HP-5ms (30m x 

0,25mm x 0,25µm), com hélio como gás carreador (pureza 99,999%), em fluxo constante 

de 1,2 mLmin-1. A temperatura do injetor foi programada para ser constante à 45°C inje-

tando 2µL de amostra. A temperatura do CG, para análises de n-alcanos, foi programada 

de 120°C (tempo de espera 3 min), seguido por aquecimento de 5°Cmin-1 até 320°C (tempo 

de espera 15 min). O programa do forno para análises de ácidos graxos foi de 30°Cmin-1 a 

170°C, 2°Cmin-1 a 215°C (tempo de espera 12 min) e 20°Cmin-1 a 320°C (tempo de espera 

15 min). Os valores de δ13C para os compostos individuais foram calibrados injetando pul-

sos de CO2 como gás de referência no início e no final de cada análise. Os valores de δ13C 

são reportados em per mil (‰) em relação ao padrão VPDB. A geração de íons, discrimi-

nação de massas e detecção são controladas automaticamente mediante o software Isodat 

3.0. As amostras foram analisadas em duplicata e a mistura padrão de n-alcanos foi injetada 

a cada seis determinações. Os valores de δ13C reportados representam uma média de dupli-

catas com um desvio padrão inferior a 0,5 ‰.  

A formação de éster metílico de ácido graxo a partir do ácido graxo envolveu a adição de 

um carbono de metanol com composição isotópica conhecida por molécula de ácido graxo. 

A razão 13C/12C para o metanol, utilizado para derivatizar os ácidos graxos, foi determinada 

(-55,6 ± 0,7 ‰ VPDB) usando um analisador elementar (EA-Flash, Thermo Scientific) 

para realizar a correção das composições isotópicas nas amostras metiladas. A composição 

isotópica do carbono dos ácidos graxos foi corrigida de acordo com equações publicadas 

previamente (Evans et al., 2003; Mao et al., 2015).  
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δ13CFA= [(Cn+1) δ13CFAME - δ13CMeOH]/Cn    (1) 

Tabela 5 Condições Cromatográficas para a análise de isótopos estáveis de carbono (δ13C) em n-alcanos e 

ácidos graxos  

Equipamento Cromatógrafo de Gases GC-Ultra Trace acoplado ao Espectrômetro de massas de razão isotó-

pica MAT 253 (Thermo Scientific) com injetor AS 3000.  

Coluna Coluna HP-5ms, 30 m de largura com diâmetro de 0,25 mm e filme de 0,25µm (Agilent 

JdWGC Columns), Volume de injeção de 2µL 

Gases 

Arraste 

 

Helio (mantido em fluxo constante de 1,2 mLmin-1) 

Nitrogênio (pneumático) 

Oxigênio (ativação de reatores) 

Temperatura  

Injetor 

Coluna 

 

PTV, 45⁰C 

n-alcanos: Temperatura inicial do forno 120°C (tempo de espera 3 min), seguido por aqueci-

mento de 5 ° Cmin-1 a 320 ° C (tempo de espera 15 min). 

Ácidos graxos: 30 Cmin-1 a 170°C, 2°Cmin-1 a 215°C (tempo de espera 12 min) e 20°Cmin-1 a 

320°C (tempo de espera 15 min). 

 

4.4 Determinação de δD em lipídios por CG-EMRI 

As composições δD de ácidos graxos e n-alcanos foram medidas usando um cromatografo 

de gases (GC-TraceUltra da Thermo Scientific), equipado com uma coluna HP-5ms (30m 

x 0,25mm x 1μm), acoplado a um espectrômetro de massas de razão isotópica (MAT 253 

da Thermo Scientific) por meio de um reator de pirólise (operado a 1420 ° C). O programa 

de temperatura do CG foi semelhante às condições utilizadas para a análise da composição 

isotópica do carbono (δ13C). A precisão da medição foi controlada pela injeção de padrões 

de composição isotópica conhecida a cada seis medições e pela determinação diária do 

fator H3
+ usando H2 como gás de referência. Os valores do fator H3

+ apresentaram uma 

média de 6.2 ppmnA-1 durante as determinações. Os valores de δD foram calibrados pelo 

gás H2 externo de referência, são reportados em ‰ VSMOW e foram corrigidos conside-

rando o efeito das mudanças no volume global de gelo (Craig, 1961; Schefuß et al., 

2005).Todas as amostras foram analisadas em duplicata e os valores relatados representam 

a média com um desvio padrão inferior a 3‰. O δD dos ácidos graxos foi corrigido consi-

derando a adição do grupo metil de acordo com as equações publicadas (Evans et al., 2003; 

Chivall et al., 2012). 

(Hn + 3)δDFAME = HnδDFA + Hn + 3δDMeO    (2) 
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5. Resultados 

 
5.1 Distribuição de n-alcanos 

A fração alifática foi dominada por n-alcanos de cadeia ímpar, especialmente por compos-

tos C31, C29 e C33 (Figura 10a). A concentração total de n-alcanos (C19-C35) ao longo do 

testemunho GeoB16202-2 variou entre 0,09 e 7,84 (±0.03) µgg-1 (Figura 10b).  A distri-

buição de n-alcanos mostrou um comportamento unimodal com C31 como o composto mais 

abundante em todas as amostras (Figura 10a).  

 

Figura 10 a) Concentração total de n-alcanos para o testemunho GeoB16602-2, b) Distribuição tem-

poral de lipídios (ácidos graxos em vermelho, n-alcanos em roxo e n-álcoois em amarelo), c) Distri-

buição temporal de lipídios de cadeia longa (ácidos graxos em roxo, n-alcanos em azul e n-álcoois 

em vermelho).  
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Os períodos com máximo registro de hidrocarbonetos alifáticos foram os períodos HS1 

(Heinrich Stadial 1) e YD (Younger Dryas) com concentrações médias totais de 5,74 e 5,20 

(±0.02) µgg-1, respectivamente (Figura 10b). Durante o Último Máximo Glacial (UMG) e 

o Holoceno, a concentração de n-alcanos teve valores quase constantes com médias de 2,99 

e 0,52 (±0.02) µgg-1, respectivamente. Os hidrocarbonetos alifáticos de cadeia longa (> C25) 

representam mais de 85% da abundância total, o que sugere um maior suprimento de ma-

téria orgânica terrestre. As concentrações dos n-alcanos de cadeia curta (C17, C19, C21) fo-

ram insignificantes, enquanto os n-alcanos de cadeia média (C23 e C25) mostraram baixas 

concentrações (aproximadamente 8% da abundância total) a longo de todo o testemunho.  

A predominância é quantificada por meio do índice de preferência de carbono (IPC ou CPI 

Carbon Predominance Index). Valores baixos de CPI sugerem forte degradação da matéria 

orgânica, enquanto valores próximos à unidade indicam contribuições de origem petrogê-

nica, contribuição de microrganismos ou matéria orgânica retrabalhada (Zhou et al., 2005, 

2010; Zheng et al., 2007). Os valores de CPI27-33, que variam de 4,10 a 6,03, indicam a 

predominância de n-alcanos de cadeia longa relativamente não degradados derivados de 

plantas vasculares.  

 

Figura 11 a) CPI para ácidos graxos (rosa) e n-alcanos (roxo) de cadeia longa, b) ACL para ácidos 

graxos (laranja) e n-alcanos (azul) de cadeia longa c) Distribuição temporal de compostos mais 

abundantes de cadeia longa (ácidos graxos C26 em laranja e C28 em roxo, n-alcanos C29 em ver-

melho e C31 em verde).  
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Os valores de CPI27-33 durante o UMG e o Holoceno mostraram valores relativamente cons-

tantes dentro dos intervalos 4,57-4,91 e 4,10-5,16, respectivamente. As maiores variações 

no CPI27-33 ocorreram no início do evento HS1 (18,3ka AP) até o final do evento YD 

(11,3ka AP). Durante o HS1 e YD, o CPI27-33 apresentou os valores máximos, enquanto no 

interstadial BA (Bølling–Allerød) os valores do CPI27-33 apresentaram uma tendência quase 

constante e foram próximos a 5,1 (Figura 11a). O comprimento médio da cadeia (ACL27-

33) para n-alcanos apresentou valores entre 30,08 e 30,63, com maiores variações durante a 

primeira fase do evento HS1(18,6-16,7ka AP) (Figura 11b).  

A Figura 11c mostra a variação temporal para a concentração dos n-alcanos mais abundan-

tes C29 e C31. Durante o UMG o n-alcano C29 apresentou concentrações próximas a 0,54 

(±0.02)µgg-1, enquanto o composto mais abundante (C31) apresentou valores relativamente 

constantes próximos a 0,65 (±0.02)µgg-1. Durante o evento HS1 foram registradas as mai-

ores concentrações de hidrocarbonetos alifáticos, C31 e C29 apresentaram concentração mé-

dia de 1,32(±0.02)ugg-1 e 1,11(±0.02)ugg-1, respectivamente. Na primeira fase do HS1 

(18,6-16,7ka AP), os n-alcanos C29 e C31 apresentaram uma concentração média de 0,93 

(±0.02) e 1,15 (±0.02) ugg-1, com concentrações máximas de 1,4(±0.02) e 1,8 (±0.02)ugg-

1 em 16,7 ka AP respectivamente. Na segunda fase do HS1 (16,7-14,6ka AP) foi registrada 

uma diminuição na concentração para valores próximos a 0,90(±0.02) ugg-1 (16,5ka AP). 

Posteriormente, foi registrado um aumento gradativo na concentração de C29 e C31 para 

valores próximos a 2,00(±0.02) ugg-1, esses valores máximos marcam o fim do evento em 

14,6ka AP. No período BA, o acúmulo de n-alcanos diminuiu e C29 e C31 apresentaram 

concentrações com valores mínimos de 0,28(±0.01) e 0,27(±0.01) ugg-1, respectivamente 

em 14,3ka AP. Em seguida, as concentrações de C29 e C31 aumentaram para os máximos 

1,2(±0.02) e 1,3(±0.02) ugg-1, marcando o final do evento BA e o início do evento YD. O 

testemunho sedimentar registra um aumento considerável na concentração de n-alcanos 

durante o evento YD, com C31 ligeiramente superior a C29 e concentrações próximas a 

1,32(±0.02)µgg-1. O Holoceno foi caracterizado pela menor concentração de n-alcanos em 

geral, os compostos mais abundantes foram C31 e C29 com concentrações relativamente 

constantes e próximas a 0,18(±0.01)µgg-1. O testemunho registrou uma diminuição no acú-

mulo de hidrocarbonetos alifáticos no início do Holoceno e voltou a valores próximos a 

0,29(±0.02) ugg-1 em 9,23ka AP. O cromatograma na Figura 12a mostra o perfil típico de 

n-alcanos para as amostras analisadas. 
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Figura 12 (a) Cromatograma típico da fração apolar analisada por CG-DIC (Amostra correspondente 

à 12,7ka AP, 252 cm). e (b) Cromatograma típico da fração de ácidos graxos analisada por CG-DIC 

(Amostra correspondente à 12,7ka AP, 252 cm). Os números indicam o comprimento da cadeia dos 

compostos. 

 

5.2 Distribuição de ácidos graxos 

A concentração total de ácidos graxos registrada pelo testemunho varia entre 1,31(±0.02) 

e 17,34(±0.05) µgg-1 (Figura 13a). Os ácidos graxos são mais abundantes em comparação 

aos n-alcanos. A concentração total de ácidos graxos de cadeia longa (> C24, Figura 10c) 

apresentou valores entre 0,40(±0.02) e 9,50(±0.04) µgg-1 e abundâncias relativas entre 23 

e 68%, sendo o C26 o composto mais abundante. Os ácidos graxos de cadeia curta (<C22, 

Figura 13a) apresentaram concentrações na faixa de 0,54(±0.02) a 5,37(±0.03) µgg-1 e 

abundâncias relativas entre 18 e 43%, sendo C16 o composto mais abundante. Os compostos 

de cadeia média (C22-24) apresentaram abundâncias relativas entre 11 e 35%. Os ácidos C26, 

C24, C16 e C28 foram os ácidos graxos mais abundantes com uma abundância relativa média 

de 15%, 13%, 13% e 12%, respectivamente. A Figura 12b mostra um perfil cromatográfico 

típico dos ácidos graxos do núcleo sedimentar. A distribuição dos ácidos graxos apresentou 

comportamento quase bimodal para todas as amostras analisadas, revelando predomínio de 

compostos de cadeia par com valores máximos para os compostos C16 e C26 (Figura 13a). 

O perfil de ácidos graxos exibe uma concentração significativa de compostos de cadeia 

curta e média (C16, C18, C24), enquanto os ácidos C26 e C28 representam os compostos de 

cadeia longa mais abundantes.  
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Figura 13 a) Concentração total de ácidos graxos para o testemunho GeoB16602-2, b) Distribuição 

temporal de lipídios (ácidos graxos em vermelho, n-alcanos em roxo e n-álcoois em amarelo), c) 

Distribuição temporal de compostos mais abundantes de cadeia longa (ácidos graxos C26 em laranja 

e C28 em roxo, n-alcanos C29 em vermelho e C31 em verde).  

 

O índice CPI26-32 (Figura 11a) para ácidos graxos apresentou valores que variam de 2,72 a 

6,58. Os valores máximos do índice ocorreram no início do evento HS1 (6,58) e em 1,8ka 

AP (6,26). O CPI26-32 não está correlacionado com o índice CPI27-33 dos n-alcanos (coefici-

ente de Pearson r = -0,005, Tabela 11) e apresentou variações significativas não registradas 

pelo CPI dos n-alcanos (Figura 11a). O ACL26-34 dos ácidos graxos varia entre 28,05 e 

29,15 e apresenta variações significativas durante a primeira fase do evento HS1. A partir 

de 9.0ka AP o ACL26-34 apresentou uma migração até seu menor valor (28.05) em 6.5ka 

AP.  
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De acordo com a variabilidade temporal dos ácidos graxos de cadeia longa (C26 e C28), na 

Figura 13c, é possível verificar um comportamento semelhante ao perfil de concentração 

dos n-alcanos C29 e C31 (coeficientes de Pearson: C26-C29 0,83, C26-C31 0,81, C28-C29 0,82, 

C28-C31 0,79, Tabela 11, correlação positiva com α=0.05). Os períodos com maior concen-

tração de ácidos graxos correspondem aos eventos YD e HS1. No início do UMG, as con-

centrações de ácidos graxos (C26 e C28) diminuíram para valores próximos a 0,25(±0.02) 

ugg-1 concluindo o período com valores próximos a 0,85(±0.02) ugg-1, este último aumento 

no acúmulo de lipídios caracteriza o início do evento HS1. As concentrações de C26 e C28 

apresentaram seus valores máximos (2,50±0.03 e 2,00±0.03) µgg-1, respectivamente) em 

16,6 ka AP seguido de redução para 0,90(±0.2) e 0,50(±0.02) µgg-1 em 16,7ka AP. O início 

do interstadial BA foi marcado por um declínio significativo na concentração de ácidos 

graxos para valores próximos a 0,66 (±0.03) µgg-1, com aumento gradativo ao longo do 

período até o início do evento YD, onde as concentrações foram próximas a 2,00(±0.02) e 

1,70(±0.02) µgg-1 (para C26 e C28, respectivamente). Durante o evento YD, as concentra-

ções de C26 e C28 aumentaram para 2,20(±0.02) e 1,80(±0.02)µgg-1 (em 12,3ka AP) e sub-

sequentemente diminuíram até o início do Holoceno (11,3ka AP, 1,1(±0.03)  e 0,93(±0.02)  

µgg-1). Neste último período, as concentrações de C26 e C28 permanecem relativamente 

constantes com valores próximos a 0,40(±0.02) µgg-1. Os ácidos graxos de cadeia curta 

mais abundantes (C16 e C18) mostraram uma variabilidade temporal semelhante aos ácidos 

graxos de cadeia longa (correlações de Pearson C16-C26 = 0,84, C16-C28 = 0,80, C18-C26 = 

0,80, C18-C28 = 0,77, correlação positiva com α=0.05, Tabela 11). O C16 apresentou con-

centrações que variaram de 0.28(±0.02) a 2.61(±0.02)μgg-1, enquanto o C18 apresentou con-

centrações entre 0.18(±0.02)-1.43(±0.04) μgg-1. 

5.3 Distribuições de esteróis e n-álcoois 

A concentração total de n-álcoois (C14-C32) ao longo do testemunho varia entre 0,03(±0.01) 

e 5,95(±0.04) µgg-1. A fração polar foi dominada por n-álcoois de cadeia par, sendo os 

compostos mais abundantes C26, C24 e C28. A distribuição de n-álcoois mostrou um com-

portamento unimodal com C26 ligeiramente mais abundante em todas as amostras (Figura 

14a). Os n-álcoois foram os lipídios biomarcadores menos abundantes. Os períodos de 

maior concentração de n-álcoois foram HS1 e YD com concentrações médias totais de 

2,70(±0.02) e 1,50(±0.02) ugg-1, respectivamente (Figura 14b). Durante o UMG e o Holo-

ceno, a concentração de n-álcoois mostrou uma baixa concentração com médias de 

0,60(±0.02) e 0,40 (±0.02)ugg-1, respectivamente. Os n-álcoois de cadeia longa (>C22) re-

presentam mais de 90% da abundância total, o que sugere uma maior contribuição de ma-

téria orgânica terrestre. A menor contribuição dos n-álcoois de cadeia curta indica menor 

aporte de algas e bactérias. A baixa concentração dos esteróis (Tabela 8 e 9), com valores 
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variando de 0,08(±0.02) a 1,56(±0.03) µgg-1) sugere menores aportes marinho e de MO 

recente. Apenas o taraxerol, comumente associado a plantas terrestres superiores, e o 1,15-

diol C30, freqüentemente relatado em ambientes marinhos e de água doce, estão presentes 

em concentrações significativas.  

 

Figura 14 a) Concentração total de n-álcoois para o testemunho GeoB16602-2, b) Distribuição tem-

poral de lipídios (ácidos graxos em vermelho, n-alcanos em roxo e n-álcoois em amarelo), c) Distri-

buição temporal de lipídios de cadeia longa (ácidos graxos em roxo, n-alcanos em azul e n-álcoois 

em vermelho).  

 

5.4 Composição isotópica de carbono de n-alcanos e ácidos graxos 
de cadeia longa. 

As composições isotópicas de carbono de biomarcadores orgânicos têm sido comumente 

usadas em uma variedade de investigações ecológicas e paleoambientais (Yamada and 

Ishiwatari, 1999; Tolosa et al., 1999; Brincat et al., 2000; Schefuß et al., 2003, 2005; 

Ratnayake et al., 2006; Aichner et al., 2010; Vogts et al., 2012; Garcin et al., 2014; Hyun 
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et al., 2015; Nory and Sachse, 2018). O δ13C dos n-alcanos de cadeia longa, preservados 

no meio marinho, permite inferir alterações na vegetação continental, neste contexto é in-

teressante estudar o comportamento da composição isotópica do carbono dos ácidos graxos 

de cadeia longa homólogos. Foi analisada a composição isotópica de carbono dos n-alcanos 

mais abundantes (C29 e C31) e dos ácidos graxos homólogos (C26 e C28). O n-alcano C29 

mostrou valores de δ13C entre -28,3(±0.2) e -33,2(±0.2) ‰ VPDB, enquanto o C31 variou 

de -27,3(±0.2) a -32,8(±0.2) ‰ VPDB (Figura 15). Os valores mais negativos de δ13C cor-

respondem à última fase do evento HS1 e ao período YD, enquanto os valores mais positi-

vos foram registrados durante o UMG e no Holoceno (1,5ka AP). Durante o UMG, os 

valores δ13C dos n-alcanos de cadeia longa foram quase constantes e com valores próximos 

a -29,5(±0.2) ‰ VPDB, C29 apresentou valores mais negativos (faixa de -29,8(±0.2) a -

30,5(±0.1) ‰ VPDB) em comparação com os valores de C31 (entre -28,4(±0.2) e -

29,7(±0.2) ‰ VPDB). No início do evento HS1, a composição isotópica de carbono regis-

trou uma queda progressiva para valores mínimos próximos a -33,0(±0.2) ‰ VPDB. O 

valor δ13C de C29 diminuiu de -29,7(±0.2) para -33,2(±0.1) ‰ VPDB, enquanto C31 expe-

rimentou uma queda semelhante de -28,6 (±0.2) para -32,8(±0.1) ‰ VPDB. A transição 

entre o evento HS1 e BA é caracterizada por um aumento abrupto de δ13C para valores 

próximos a -30,5(±0.1) ‰ VPDB com uma queda progressiva subsequente, durante o pe-

ríodo interstadial, para -33,0(±0.1) ‰ VPDB. Neste período, os valores de δ13C de C29 e 

C31 apresentaram valores semelhantes (valores de δ13C29 levemente mais negativos). No 

evento YD, os valores de δ13C de C29 e C31 estabilizam em torno da média de -32,5(±0.2)  

‰ VPDB com δ13C29 ligeiramente mais negativo. A transição para o Holoceno é caracte-

rizada por um aumento significativo nos valores de δ13C dos n-alcanos para valores próxi-

mos a -30,0(±0.2)‰ VPDB. Durante o Holoceno tardio e até aproximadamente 8,5ka AP, 

os valores diminuem para -31,0(±0.1)‰ VPDB com um aumento gradual posterior até va-

lores próximos de -28,0(±0.2)‰ VPDB. Durante o Holoceno, δ13C29 apresentou valores 

que variaram de -28,3(±0.2)  a -31,4(±0.1)  ‰ VPDB, enquanto δ13C31 apresentou valores 

entre -27,3(±0.2)  e -30,7(±0.1)  ‰ VPDB. 
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Figura 15 Composição isotópica de carbono para os lipídios de cadeia longa (acidos graxos C26 em 

verde e C28 em roxo, e n-alcanos C29 em vermelho e C31 em laranja) (Dados previamente publi-

cados por Mulitza et al., 2017, ver Tabela 10).  

 

No UMG, o δ13C dos ácidos graxos C26 e C28 seguiram a mesma tendência dos n-alcanos 

com valores mais negativos (média de -30,5(±0.2) e -31,0(±0.1) ‰ VPDB, respectiva-

mente). O início do evento HS1 é marcado pela queda progressiva nos valores de δ13C26-28 

para -33,5(±0.1)‰ VPDB. Na segunda fase do HS1 (a partir de 16,6 ka AP), o δ13C dos 

compostos C26 e C28 apresentou variações significativas, não registradas pelos n-alcanos, 

atingindo valores mais negativos (em torno da média de -34,0(±0.2)‰ VPDB). O início do 

interstadial BA foi marcado por um aumento nos valores de δ13C para ácidos graxos (até -

32,0 (±0.2) ‰ VPDB), porém esse aumento foi menos intenso em comparação com o sinal 

dos homólogos n-alcanos. No evento BA, as composições de isótopos de carbono foram 

mais constantes e próximas de -32,5(±0.1) ‰ VPDB e o início do YD foi registrado com 

uma leve queda com valores médios próximos de -33.0(±0.2)‰ VPDB. Novamente, du-

rante o Holoceno foi registrado um aumento gradual no sinal de δ13C para valores próximos 

a -28.0(±0.2)‰ VPDB. O ácido graxo C28 foi o composto mais depletido em 13C até o início 

do Holoceno, enquanto o n-alcano C31 foi o mais enriquecido em 13C até o início do evento 

BA. 

Durante os eventos YD e HS1o δ13C dos n-alcanos de cadeia longa apresentou os valores 

mais negativos. No UMG, as composições de isótopos de carbono são mais enriquecidas 

em 13C com uma média semelhante ao Holoceno (-29,5±0.1‰ VPDB), porém durante o 

UMG os valores tiveram um comportamento quase constante, enquanto no Holoceno o 
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δ13C apresentou uma excursão até valores mais positivos ao longo do período. As compo-

sições isotópicas médias nos eventos YD e HS1 indicaram uma vegetação predominante 

de plantas C3 (-32,5(±0.2) e -32,0(±0.2) ‰ VPDB respectivamente). O testemunho não 

registrou nenhuma evidência de população de plantas C4 durante os últimos 23ka AP. 

Durante o Holoceno foi registrado um maior enriquecimento em 13C de acordo com o sinal 

dos ácidos graxos em comparação aos n-alcanos. Os coeficientes de Pearson foram deter-

minados para avaliar a correlação entre δ13C dos hidrocarbonetos alifáticos e δ13C dos áci-

dos graxos. Os resultados da Tabela 11 (r> 0,88, α=0.05) confirmam a correlação positiva 

entre a composição isotópica do carbono dos n-alcanos de cadeia longa e a composição dos 

ácidos graxos de cadeia longa. Novamente, os valores mais negativos para ácidos graxos 

coincidem com os eventos YD e HS1 (segunda fase) considerados como os períodos mais 

úmidos.  

5.5 Composição isotópica de hidrogênio de n-alcanos e ácidos graxos 
de cadeia longa 

A composição isotópica de hidrogênio das ceras epicuticulares se tornou uma ferramenta 

útil em estudos sobre ciclo hidrológico. Estudos mostram que a composição isotópica δD 

de lipídios pode ser usada como proxy de precipitação (Sachse et al., 2004, 2012; Schefuß 

et al., 2005; Li et al., 2009; Seki et al., 2012; Collins et al., 2013; Leider et al., 2013; Häggi 

et al., 2016; Vogts et al., 2016; Crivellari et al., 2018). O δD do n-alcano C29 apresentou 

valores que variaram de -115(±2) a -159(±2) ‰ SMOW, enquanto o C31 variou entre -

127(±2) e -163(±3) ‰ SMOW. Ao longo de todo o testemunho, o composto C29 apresentou 

valores mais positivos em comparação com o n-alcano C31. No início do UMG (Figura 16), 

o δD de C29 apresentou valores próximos a -130(±2) ‰ SMOW e diminuiu gradualmente 

para -141(±2) ‰ SMOW marcando o início do evento HS1, C31 teve uma excursão seme-

lhante à valores mais negativos (-148±2‰ SMOW). Durante a primeira fase do evento 

HS1, o δD dos n-alcanos C29 e C31 apresentou variações abruptas entre os valores de -

131(±2) e -163(±2)‰ SMOW. Em 15,6ka AP, o δD aumentou progressivamente ao longo 

de um período de quase mil anos para valores próximos a -130(±2)‰ SMOW. No evento 

BA, o δD diminuiu gradualmente para valores próximos a -150(±3)‰ SMOW, enquanto 

no YD a média de δD dos n-alcanos C29 e C31 foi de -146(±2)‰ SMOW. No início do 

Holoceno, o δD de C29 aumentou para -129(±2)‰ SMOW, teve uma média de -140(±2) ‰ 

SMOW até 6,8ka AP e mostrou um aumento gradual para o valor mais 13C-enriquecido no 

registro (-115(±2)‰ SMOW). C31 teve um δD médio de -145(±2)‰ SMOW até 4,7ka AP 

e no final do Holoceno apresentou o valor mais positivo (-127(±2) ‰ SMOW em 1,6ka 

AP). 
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Figura 16 Composição isotópica de hidrogênio para os lipídios de cadeia longa (acidos graxos C26 

em rosa e C28 em laranja, e n-alcanos C29 em azul e C31 em verde (Dados previamente publicados 

por Mulitza et al., 2017, ver Tabela 10). 

Os ácidos graxos mostraram composições isotópicas δD variando de -116(±2) a -157(±3) 

‰ SMOW (C26, -116(±2) a -154(±3); C28, -123(±2) a -157(±3)‰ SMOW). Na primeira 

fase do UMG (Figura 16), os ácidos C26 e C28 apresentaram valores de δD semelhantes aos 

valores de δD dos n-alcanos, porém no início do evento HS1 apresentaram valores mais 

13C-depletidos e próximos a -130(±2)‰ SMOW. No HS1, C26 e C28 apresentaram um δD 

médio próximo a -147(±2) ‰ SMOW com menos flutuações em relação aos n-alcanos. 

Durante o evento BA, os valores δD dos ácidos graxos tiveram uma tendência semelhante 

aos valores δD dos n-alcanos, no início menos 13C-depletidos com uma queda progressiva 

até o início do evento YD (valores médios próximos a -144(±1) ‰ SMOW). No YD, os 

valores de δD estabilizaram em torno de -149(±2)‰ SMOW. No Holoceno, os valores de 

δD apresentaram maior dispersão com mínimo de -148(±2) e máximo de -116(±2) ‰ 

SMOW, o Holoceno foi o período em que os valores de ácidos graxos foram menos coin-

cidentes em relação aos n-alcanos. De acordo com os coeficientes de Pearson, calculados 

para avaliar a correlação entre δD dos n-alcanos e δD dos ácidos graxos e reporatados na 

Tabela 11 (r2=0,48 - 0,60, α=0.05), é possível confirmar uma correlação positiva entre a 

composição isotópica do hidrogênio de os n-alcanos e o δD de ácidos graxos. 
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6. Discussão 

  
6.1 Abundância e distribuição de lipídios: n-alcanos e ácidos graxos 

De acordo com o perfil de n-alcanos mostrando a predominância de compostos de cadeia 

ímpar (Figura 10a), é possível verificar baixas quantidades de homólogos de cadeia curta 

(C17-20), indicando contribuições menores de n-alcanos de algas e bactérias (Cranwell et al., 

1987; Volkman et al., 1998) e pequenas contribuições de n-alcanos C23 e C25 que são típicos 

de plantas submersas e flutuantes, especialmente Sphagnum (Cranwell et al., 1987; Ficken 

et al., 2000; Aichner et al., 2010). A predominância de n-alcanos de cadeia longa registrada 

pelo testemunho GeoB16202-2 indica um maior aporte terrestre (Meyers, 2003; Zhao et 

al., 2003; Eglinton and Eglinton, 2008). Uma vez que os ácidos graxos são mais sensíveis 

à alteração e degradação do que outros tipos de biomarcadores lipídicos, eles podem ser 

usados como indicadores da MO retrabalhada nas sequências sedimentares (Meyers and 

Ishiwatari, 1993; Leeuw et al., 1995), bem como marcadores de produção primária e dis-

ponibilidade de nutrientes (Jones et al., 2008; Li et al., 2009; El-Karim et al., 2016; 

Heinzelmann et al., 2018). É geralmente aceito que os ácidos graxos de cadeia curta C16 e 

C18 são onipresentes em plantas aquáticas e terrestres como os principais compostos nas 

membranas celulares  (Volkman et al., 1998; Ficken et al., 2000; Seki et al., 2012; Mao et 

al., 2015), enquanto os ácidos graxos de cadeia longa C26-30 são originados principalmente 

de plantas terrestres (Li et al., 2009; Kusch et al., 2010; Fang et al., 2014). Todas as amos-

tras do testemunho GeoB16202-2 mostraram uma contribuição importante de ácidos gra-

xos C26 e C28 diagnósticos da origem terrestre. A abundância de ácidos graxos de cadeia 

curta e média C16-C22 é usada como indicador de entrada autóctone (algas e bactérias) ou 

de alterações pós-deposicionais da entrada alóctone original. A presença dos ácidos graxos 

C17 (Figura 12b, Tabela 7) e os insaturados C16:1 e C18:1 (não quantificados) também sugere 

uma possível atividade bacteriana. Em contraste, os ácidos C26 e C28 parecem ser compostos 

mais bem preservados e mais representativos da MO original. Sua dominância ao longo do 

testemunho sedimentar pode indicar a preservação preferencial em relação aos ácidos gra-

xos de cadeia curta, ou a dominância de matéria orgânica de origem terrestre ao longo da 

maior parte da história de deposição.  
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Figura 17 Ilustração sobre a origem de lipídios terrestres em sedimentos marinhos. Adaptado de 

Eglinton and Eglinton, 2008,  mostrando um cromatograma CG-DIC dos n-alcanos tipico do 

testemunho GeoB16202-2 (amostra correspondente ao evento HS1).    

O índice CPI é usado para reconstruir as condições paleoclimáticas e paleoambientais, in-

cluindo temperatura, umidade e fontes dominantes de lipídios (Pancost and Boot, 2004; 

Zhou et al., 2005; Zheng et al., 2007; Bush and McInerney, 2013a). Hidrocarbonetos de 

origem vegetal terrestre mostram uma predominância de cadeia ímpar e um índice de CPI 

entre 5 a 10, sendo assim valores mais altos de CPI sugerem maior contribuição terrestre 

(Cranwell et al., 1987; Pancost and Boot, 2004; Zhou et al., 2005). Os valores de CPI27-33 

variaram entre 4,1 e 6,03, indicando que os n-alcanos de cadeia longa foram derivados 

principalmente de plantas superiores terrestres e são relativamente não degradados. Zhou 

et al., 2005 empregou o índice CPI de n-alcanos e FAs como um proxy para mudança rela-

tiva de paleotemperatura. A reconstrução paleoclimática via CPI deriva da variação da di-

agênese e das taxas de degradação com as condições climáticas. Os valores de CPI aumen-

tam quando condições mais frias e secas minimizam a diagênese, e diminuem sob condi-

ções mais quentes e úmidas (Zheng et al., 2007; Ouyang et al., 2015). De acordo com a 

Figura 11a, contrário ao sinal relativamente constante do CPI27-33 com valores mais altos 

durante eventos frios, os valores do CPI26-32 apresentam variações abruptas no início dos 

eventos HS1 e YD. Da mesma forma, o CPI26-32 apresentou valores altos incomuns para as 

amostras mais recentes. Esta última mudança abrupta no CPI26-32 durante o Holoceno não 

foi registrada pelo CPI27-33. Valores elevados de CPI26-32 podem indicar uma preservação 

excepcionalmente boa dos ácidos biomarcadores originais de plantas ou a substituição de 

ácidos primários por ácidos secundários formados após a deposição (Zhou et al., 2010). A 

dominância dos ácidos C16 e C18 e a correspondente baixa concentração ou ausência dos 

ácidos graxos de cadeia longa ímpar (Tabela 7, à 1,8 ka AP) no topo do registro, sugere 

que uma parte dos FAs pode ser derivada de síntese pós-deposicional secundária a partir 

de ácidos vegetais primários (Zhou et al., 2010; Fang et al., 2014; Ren et al., 2016).  
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As diferenças nas distribuições de n-alcanos e FAs de cadeia curta refletem uma combina-

ção de degradação biológica gerando ácidos de cadeia curta nos sedimentos e provavel-

mente substituição parcial dos FAs originalmente depositados por compostos secundários. 

Em contraste, as concentrações de n-alcanos e de FAs de cadeia longa têm menos probabi-

lidade de diminuir pela degradação e provavelmente não serão substituídas por contribui-

ções biológicas. O perfil de FAs sugere que a MO da maioria das amostras de sedimentos 

veio principalmente de uma mistura entre entradas terrígenas e marinhas (algas e bactérias). 

No entanto, a distribuição de n-alcanos sugere que a MO no núcleo do sedimento veio 

principalmente de entradas terrestres. As diferenças entre os resultados podem ser devidas 

aos vários mecanismos de degradação que afetam diferentes biomarcadores ou a uma fonte 

específica de um determinado biomarcador; portanto, deve-se ter cuidado ao usar um único 

biomarcador como um indicador da natureza da MO (Fang et al., 2017). A dominância de 

cadeia curta nos sedimentos analisados, em que os n-alcanos registram as principais con-

tribuições de lipídios de plantas terrestres, indica que ocorreu a utilização biológica e a 

ressíntese dos ácidos graxos mais reativos. 

 

Figura 18 Diagramas ternários para os n-alcanos de cadeia longa do testemunho GeoB16202-2, a) 

C35, C33, C29 b) C35, C33, C27 c)C35, C29, C27 e d)C35, C31, C27.  

 

Diagramas ternários foram traçados para estimar as mudanças nas fontes durante os perío-

dos principais. A Figura 18 mostra os diagramas ternários dos n-alcanos de cadeia longa 

com menor sobreposição e que confirmam mais abundância de n-alcanos C33 e C35 durante 
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os eventos UMG e HS1. Este suprimento maior de compostos C33 e C35 pode sugerir uma 

ligeira adaptação das folhas a períodos mais frios. As plantas C4 sintetizam cadeias mais 

longas para proteger as folhas do estresse ambiental (Meyers and Ishiwatari, 1993; Meyers, 

2003; Bush and McInerney, 2013a; Garcin et al., 2014). No entanto, a atribuição e inter-

pretação de fontes a partir das abundâncias de n-alcanos específicos, como indicadores qui-

miotaxonômicos, com exceção de musgos Sphagnum, não é uma prática recomendável. 

Proxies baseados unicamente na abundância relativa de compostos específicos não são in-

dicadores robustos na atribuição de fontes (Bush and McInerney, 2013a).  

 

6.2 Composição isotópica de carbono de lipídios usada como indica-
dor de mudanças em paleovegetação  

A distribuição da vegetação nos trópicos é fortemente afetada pela intensidade da estação 

seca e pela distribuição sazonal das chuvas. A presença ou ausência de uma cobertura de 

nuvens consistente também influencia o crescimento da planta por limitar a radiação solar 

e a evapotranspiração efetiva (Anhuf et al., 2006). Além disso, a temperatura influencia a 

disponibilidade de umidade e a evapotranspiração. No entanto, nos trópicos, a temperatura 

por si só raramente limita o crescimento da vegetação, exceto em áreas de alta montanha 

(Anhuf et al., 2006; Hessler et al., 2010). As modificações em vegetação constatadas nos 

registros da Groenlândia ou no Atlântico Norte, devidas às mudanças abruptas no clima na 

escala milenar, não são necessariamente registradas em todo o mundo ou são expressas de 

forma diferente nas diferentes regiões. Alguns eventos são registrados como resfriamento 

em uma região e/ou como aumento da umidade disponível para as plantas em outra(Goñi 

and Harrison, 2010; Hessler et al., 2010). A maioria dos estudos de paleovegetação usam 

pólen e registros palinológicos para estimar mudanças nas condições ambientais, nesta pes-

quisa foi usada a composição isotópica de carbono de n-alcanos e FAs de cadeia longa 

como indicadores de mudanças na vegetação durante os períodos abrangidos pelo testemu-

nho GeoB16202-2.  

As composições isotópicas de carbono de biomarcadores orgânicos têm sido comumente 

usadas em uma variedade de investigações ecológicas e paleoambientais (Tolosa et al., 

1999; Yamada and Ishiwatari, 1999; Brincat et al., 2000; Schefuß et al., 2003; Ratnayake 

et al., 2006; Aichner et al., 2010; Vogts et al., 2012; Garcin et al., 2014; Hyun et al., 2015; 

Nory and Sachse, 2018). O δ13C dos n-alcanos de cadeia longa, preservados no ambiente 

marinho, permite inferir mudanças na vegetação continental, neste contexto é interessante 

estudar o comportamento do δ13C dos FAs homólogos de cadeia longa. As correlações de 

Pearson (Tabela 11) mostraram relação positiva entre o sinal isotópico (δ13C) dos FAs de 
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cadeia longa (C26 e C28) e os n-alcanos (C29 e C31), indicando fontes terrestres comuns. De 

acordo com este resultado nesta abordagem será considerado o sinal isotópico de carbono 

para os dois tipos de lipídeos como um proxy único. O δ13C dos n-alcanos de cadeia longa 

e FAs de todas as amostras estão no intervalo correspondente as plantas tipo C3 (valores 

entre -27,0 ± 0,1 e -34,5 ± 0,1 ‰ VPDB, Figura 15). Estes valores sugerem uma vegetação 

de floresta tropical como principal fonte de lipídios de cadeia longa com alguma contribui-

ção para a MO de habitats semi-áridos. Os valores de δ13C (média -30,0 ± 0,2 ‰ VPDB) 

para n-alcanos de cadeia longa e FAs durante o UMG indicaram a predominância de plantas 

C3. Considerando o UMG como um período seco (de acordo com o registro de Fe/Ca pu-

blicado por (Mulitza et al., 2017), -Figura 22a-) e os valores 13C-depletidos para lipídios 

terrestres, provavelmente a vegetação predominante durante o UMG corresponde a plantas 

C4, mais eficientes em condições de estresse hídrico, associado a biomas Cerrado ou Caa-

tinga. Registros de pólen do NE-Brasil (Mayle et al., 2009; C. Pessenda et al., 2010; Pinaya 

et al., 2019) revelaram savana aberta e biomas arbustivos xéricos no UMG. Porém, o sinal 

isotópico de carbono registrado pelo testemunho GeoB16202-2 não revelou o surgimento 

de plantas C4, vegetação típica do bioma savana. A região continental próxima ao teste-

munho é caracterizada hoje por uma vegetação mista com savana e floresta de galeria com 

valores de δ13C entre -27 e -29 ‰ (Häggi et al., 2016). Já que os valores de δ13C para o 

período do UMG são próximos aos valores modernos, é possível considerar um cenário 

semelhante. O testemunho GeoB3104-1 (3.67◦S – 37.72◦W) da plataforma continental ao 

nordeste de Fortaleza (Behling et al., 2000) registrou as mudanças na vegetação do nordeste 

do Brasil durante os últimos 50 ka AP. O registro de pólen deste testemunho marinho (Fi-

gura 19b), dominado por Poaceae, Cyperaceae, Borreria e Asteraceae (Behling et al., 

2000; Behling, 2002), durante o UMG, foi semelhante a amostras de superfície modernas 

coletadas de rios, lagos e solos em todo o bioma Caatinga, típico do Nordeste do Brasil, 

demonstrando que essa vegetação, e seu clima árido, também predominaram durante o 

UMG (Mayle et al., 2009). Estudos usando registros de pólen (Hoorn, 1997; Haberle and 

Maslin, 1999) sugerem uma pequena diferença palinológica entre os sedimentos glaciais e 

interglaciais e concluem que a extensão espacial da floresta amazônica no UMG era seme-

lhante à atual. Durante o UMG, as áreas de floresta perene não estavam realmente isoladas, 

portanto, as florestas semideciduais fornecem condições de sobrevivência para vários tá-

xons da floresta tropical (Ledru et al., 2001; Anhuf et al., 2006). 

Nos trópicos, o evento HS1 é registrado como um aumento na umidade disponível para as 

plantas ao invés de um evento de resfriamento (Hessler et al., 2010). De fato, em algumas 

regiões do Hemisfério Sul, o intervalo cronoestratigráfico correspondente ao HS1 não é 
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marcado por fortes mudanças na vegetação (Goñi and Harrison, 2010). A composição iso-

tópica de carbono dos lipídios, do testemunho GeoB16202-2, apresentou uma excursão 

para valores mais negativos (-28,5 ± 0,1 a -34,5 ± 0,2 ‰ VPDB) durante o evento HS1, 

confirmando um aumento na população de plantas C3 em resposta às condições de chuvas 

intensas (Figuras 15 e 19c). O incremento de plantas C3, mais adaptadas e eficientes em 

climas frios e úmidos, é coerente com uma maior precipitação induzida pela migração da 

ZCIT associada ao evento de resfriamento HS1. Na segunda fase do HS1 (16,7-14,7 ka 

AP) o sinal isotópico para FAs apresentou mais variações entre -32,0 ± 0,1 e -34,4 ± 0,2‰ 

VPDB (Figuras 15 e 19c), mas manteve uma tendência de queda. A predominância de ve-

getação C3 também é inferida pela maior abundância dos n-alcanos C31 e C29, encontrada 

em todas as amostras analisadas. Pinaya et al., 2019 estudaram a distribuição de Podocar-

pus e Araucaria em registros palinológicos durante o evento HS1. As composições paleo-

florísticas sugerem um cenário climático de chuvas abundantes e alta umidade sustentada 

pelo Sistema de Monção de America do Sul (SMAS). Os dados combinados de pólen e 

espeleotemas desse estudo indicam que a expansão da floresta tropical durante o evento 

HS1 foi desencadeada principalmente por um regime de chuvas menos sazonais nas regiões 

subtropicais à equatorial. Pessenda et al., 2010, com base no δ13Cbulk de amostras de sedi-

mentos do Ceará, Piauí e Paraíba, postulou que a vegetação arbórea de 18,0-11,8 ka AP era 

dominante no nordeste do Brasil e está associada a climas úmidos. O núcleo GeoB 3910-2 

(4°S – 36°W, Dupont et al., 2010) fornece um registro de vegetação de alta resolução co-

brindo HS1 (Figura 19b). De acordo com o GeoB 3910-2 durante este evento, ocorreram 

apenas pequenas mudanças no bioma, a composição da vegetação era semelhante à dos 

dias atuais e caracterizada pela dominância de Caatinga (savana e matagal xerofítico, pas-

tagem e matagal seco) indicando condições semi-áridas. O testemunho sedimentar GeoB 

3910-2 mostra um aumento do influxo de pólen durante o HS1 (Figura 19b), como resposta 

a mais precipitação na área de captação. O registro de pólen da Lagoa do Caçó (3°S – 

43°W, Ledru et al., 2001, 2006; Hessler et al., 2010) fornece um registro detalhado da 

mudança da vegetação durante o HS1. Prados abertos e vegetação de savana prevaleceram 

durante o UMG, embora em 17,5 ka AP um aumento no fluxo de pólen de samambaia tenha 

indicado o surgimento inicial de florestas úmidas com o estabelecimento de vegetação  

úmida densa em 17.0 ka AP (Ledru et al., 2001, 2006). Ledru et al., 2001  identificaram 

um aumento repentino nos níveis de umidade, até 14,9 ka AP, coerente com a expansão 

progressiva da floresta tropical mostrando dominância sucessiva de várias associações de 

táxons. Pólen arbóreo e valores de δ13Cbulk mais negativos foram indicadores de expansão 

da floresta com maior abundância de plantas C3. Durante o BA interstadial, os valores de 

δ13C dos lipidios do núcleo GeoB16202-2 foram ligeiramente mais positivos, este efeito 

foi mais evidente para o registro de n-alcanos. Ledru et al., 2001, 2006 relataram um breve 
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intervalo de declínio da floresta durante o evento BA em 15,0 ka AP, e o declínio da floresta 

em 12,8 ka AP, provavelmente por incêndios naturais com a expansão de Poaceae. Piacsek 

et al., 2020, através do pólen do registro marinho GL1248 (130ka), apresentaram evidên-

cias de conexão florística entre a Amazonia e a Mata Atlântica com corredores de preser-

vação da floresta seguindo uma rota costeira e uma montanhosa unidirecional. Os períodos 

registrados como úmidos e que ocorrem simultaneamente aos eventos HS são gatilhos para 

o desenvolvimento das florestas tropicais. O registro de Podocarpus do testemunho 

GL1248 mostrou maiores fluxos de pólen no inicio e no final dos eventos HS coincidentes 

com menor intemperismo (Fe/K baixa) e menor umidade o que evidencia a influencia dos 

ventos SE que seriam responsáveis pelo transporte de pólen. A presença de Alnus (polen 

dos Andes) comprovou o enfraquecimento da CNB que permitiria a entrada da pluma do 

Amazonas na região Nordeste associada a mudança dos ventos alísios e deslocamento da 

ZCIT (Piacsek et al., 2020).   

O maior enriquecimento em 13C, registrado pelo núcleo GeoB16202-2, ocorreu durante o 

Holoceno e apresentou valores de δ13C próximos aos valores modernos (-27,5 ± 0,2 ‰ 

VPDB) para a vegetação do Nordeste do Brasil. Esta excursão para valores mais positivos 

durante todo o Holoceno, pode indicar um aumento nas plantas C4. Embora as plantas C4 

modernas mostrem valores de δ13C mais positivos (valores em torno de -21,5 ‰ VPDB; 

Brincat et al., 2000; Schefuß et al., 2003; Lane et al., 2011; Fang et al., 2014), o bioma 

Caatinga sul-americano e os tipos de vegetação do Cerrado são caracterizados por uma 

mistura de plantas C3 e C4 (Toby Pennington et al., 2000). Registros de pólen caracteriza-

ram esta região como savana e vegetação xerófita de Cerrado durante o Holoceno (Ledru 

et al., 2006). Ledru et al., 2001, apartir do registro da Lagoa Caçó, descreveu o Holoceno 

inicial como uma paisagem aberta com níveis de água do lago relativamente altos prece-

dendo a expansão progressiva de espécies do Cerrado em direção a uma paisagem de flo-

resta mais densa. Pessenda et al., 2010 confirmaram a expansão da savana (Cerrado/Tabu-

leiro) no Nordeste do Brasil de 10,0 ka AP para 4,5-3,2 ka AP devido a uma fase climática 

menos úmida / seca, suportada pela presença significativa de carvão vegetal e por valores 

de δ13Cbulk. De aproximadamente 3,2–2,0 ka BP até o presente, os registros de δ13Cbulk su-

gerem expansão da floresta e uma fase mais úmida. Medeiros et al., 2018, apresentou um 

estudo sobre o pólen da Caatinga semi-árida do Parque Nacional do Catimbau, abrangendo 

os últimos 10,0 ka AP. O registro da Catimba mostrou Zizyphus, um táxon típico da Caa-

tinga, indicando a predominância de táxons arbóreos locais adaptados à alta umidade de 

10,0 a 6,0 ka AP com tendência gradual a condições mais secas reveladas por um hiato de 

deposição entre 6,0 a 2,0 ka AP. Essa perda abrupta de sedimentos é interpretada como 

consequência do estabelecimento de climas semiáridos modernos. 
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Figura 19 Variabilidade downcore da composição isotópica (δD, δ13C) para lipídios de cadeia longa 

de GeoB16202-2 em comparação com registros marinhos do NE-Brasil e cavernas do sudeste do 

Brasil. a) Razão Pa / Th de GeoB16202-2 (Mulitza et al., 2017). b) Influxo de pólen dos registros 

marinhos GeoB3104 (Behling et al., 2000, roxo claro), GeoB3910 (Dupont et al., 2010, roxo escuro) 

e Geo16205-4 (Ref, magenta) c) δ13C de C29 (azul) e C26 (vermelho) de GeoB16202-2 (Dados 

previamente publicados por Mulitza et al., 2017, ver Tabela 10).  d) δD de C29 (azul) e C26 (ver-

melho) de GeoB16202-2. e) δ18O de espeleotemas de Botuvera (verde) (Francisco W. Cruz Jr1, 2 et 

al., 2005; Mosblech et al., 2012; Pinaya et al., 2019), Caverna Paixão (verde escuro), Caverna Lapa 

Sem Fim (verde claro) (Stríkis et al., 2015). 
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6.3 Contexto paleoambiental e climático 

O evento HS1 é uma variação abrupta importante na escala milenar que é reconhecida em 

diferentes registros como uma estrutura de dois picos onde estão caracterizados dois perí-

odos hidrológicos distintos. Na verdade, a anatomia do Heinrich Layer 1 (HL1) mostrando 

um pico duplo revela pelo menos dois estágios distintos de descarga de fluxos de gelo 

representados pela deposição de duas camadas diferentes de IRD (ice-rafted detritos) com 

um hiato entre elas indicando um aquecimento moderado (Hodell et al., 2017). O testemu-

nho GeoB16202-2 cobre as fases mais recentes do aumento da deposição de material terrí-

geno registrado no NE-Brasil que ocorreu durante os eventos HS1 e YD (Arz et al., 1998; 

Nace et al., 2014; Mulitza et al., 2017). A razão Fe/Ca indicou o início e o término do 

evento HS1 como 18,5 e 14,7 ka AP, respectivamente com razões máximas durante o pe-

ríodo correspondente a 18-17 ka AP (valor máximo próximo a 17,5 ka AP). Assim mesmo, 

a razão Fe/ Ca apresentou uma tendência de diminuição gradual de 16,7 ka AP até o final 

do HS1. No entanto, o perfil dos lipídios biomarcadores (FAs e n-alcanos de cadeia longa) 

apresentou um comportamento diferente com as concentrações máximas ocorrendo na se-

gunda fase do evento HS1 (16-7 a 14,7 ka BP). Esta diferença está associada ao diferente 

tempo de resposta entre o proxy inorgânico Fe/Ca e os proxies orgânicos.  

O perfil de n-alcanos e FAs do testemunho GeoB16202-2 registrou o evento HS1 em duas 

fases, uma entre 18,5-16,6ka AP e outra entre 16,6-14,7ka AP. A primeira fase é caracteri-

zada por uma menor contribuição de compostos orgânicos de plantas terrestres com altas 

razões Fe/Ca (Figura 20a, 20b). Em 16,6ka AP, um aumento na concentração de lipídios e 

a atenuação do sinal Fe/Ca marcaram a transição para uma segunda fase do HS1. Estudos 

têm mostrado que ocorrem atrasos significativos antes que os compostos orgânicos sejam 

depositados nos sedimentos, principalmente devido aos longos tempos de residência nos 

solos e transporte via rios, bem como processos de mistura (Aichner et al., 2010; Kusch et 

al., 2010; Douglas et al., 2014). N-alcanos e FAs mostraram uma diferença (100-200 anos) 

nos tempos de resposta quando comparados com o proxy Fe/Ca, isso confirma que esses 

proxies de paleovegetação precisam de mais tempo para registrar mudanças ambientais e 

assim os tempos de trânsito entre fonte e sumidouro precisam ser considerados.  
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Figura 20 Variabilidade temporal de biomarcadores orgânicos apartir do testemunho GeoB-16202-

2. a) Lípidos totais, n-alcanos (azul) e ácidos graxos (vermelho) b) Concentração total de n-alcanos 

de cadeia longa (C29 azul claro, C31 azul escuro) e razão Fe/Ca (Mulitza et al., 2017). c) Concentração 

total de FAs de cadeia curta e longa (C16 verde claro, C18 verde escuro, C26 rosa e C28 vermelho) d) 

Índice CPI para n-alcanos (azul) e ácidos graxos (vermelho). e) Índice ACL para n-alcanos (azul) e 

ácidos graxos (vermelho). 

 

A CRMA controla a quantidade de calor transportado dos trópicos e do hemisfério sul em 

direção ao Atlântico Norte, onde o calor é transferido para a atmosfera. Os registros pale-

oclimaticos tem confirmado que as mudanças na CRMA têm um impacto profundo no sis-

tema climático global (Delworth et al., 2008). O proxy cinemático para a CRMA (a razão 

231Pa / 230Th) confirmou o enfraquecimento da CRMA durante o intervalo deglacial mais 
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frio na região do Atlântico Norte, começando com a descarga catastrófica de iceberg (as-

sociada ao evento HS1) e diminuiu acentuadamente, mas brevemente durante o evento YD 

(Mcmanus et al., 2004). Uma redução de quase 30% na força da CRMA durante o YD, 

consistente com uma redução nas correntes de águas profundas do Atlântico Norte, foi 

sugerida pelo proxy 231Pa/230Th (Mcmanus et al., 2004; Carlson, 2013). Mulitza et al., 2017 

mostraram que o aumento nos valores de 231Pa/230Th no início do HS1 (Figura 19a) a partir 

do testemunho Geo16202-2, foi coincidente com a diminuição nos valores de δ13C de fo-

raminíferos bentônicos como resposta à ventilação reduzida do Oceano Atlântico profundo. 

Os dados da razão 231Pa/230Th indicam uma evolução em duas fases da CRMA durante o 

HS1 com uma fase de desaceleração gradual de cerca de 18,5 a 17,5 ka AP, seguida por 

uma fase de CRMA fraca de cerca de 17,5 a 15,0 ka AP. Seguindo as evidências dos dife-

rentes proxies as mudanças da CRMA foram acompanhadas por intensa chuva continental 

e um aumento na descarga de sedimentos de origem continental durante a fase de desace-

leração. A razão Fe/Ca apresentou maiores valores durante a fase de desaceleração en-

quanto os biomarcadores orgânicos apresentaram seus valores máximos na segunda fase 

mais úmida do HS1. Reconstruções paleoclimáticas anteriores (Mulitza et al., 2017; 

Bouimetarhan et al., 2018), com base em δD de n-alcanos e proxies palinológicos, estão de 

acordo com o modelo climático TraCE-21k (Liu et al., 2012) cujos resultados indicam uma 

desaceleração da CRMA levando a uma diminuição no transporte de calor oceânico para o 

norte com uma mudança resultante no gradiente de temperatura superficial do mar (TSM) 

entre o Atlântico Norte e Sul. O gradiente em TSM está associado a uma migração da ZCIT 

e um aumento na precipitação sobre a bacia do Parnaíba. 

6.4 Composição isotópica de hidrogênio como proxy de paleoprecipi-
tação 

A composição isotópica de hidrogênio das ceras epicuticulares se tornou uma ferramenta 

útil em estudos sobre ciclo hidrológico. Estudos anteriores mostraram que o δD dos lipídios 

está fortemente correlacionado com a precipitação média anual e assim o δD pode ser usado 

como proxy para regime de precipitação (Sachse et al., 2004, 2012; Schefuß et al., 2005; 

Hou et al., 2006; Li et al., 2009; Seki et al., 2012; Collins et al., 2013; Leider et al., 2013; 

Garcin et al., 2014; Vogts et al., 2016; Häggi et al., 2016; Crivellari et al., 2018). A assina-

tura isotópica de hidrogênio de FAs e n-alcanos terrestres se origina de um precursor co-

mum e depende, em última análise, do valor de δD da água da folha (Sachse et al., 2012; 

Ponton et al., 2014; Feakins et al., 2016a). Em latitudes tropicais, o efeito amount é o fator 

dominante na variação do δD de precipitação. O efeito amount descreve a correlação in-

versa entre a quantidade de chuva e a composição isotópica, e é derivado da remoção de 

vapor isotopicamente enriquecido durante a condensação e evaporação reduzida de gotas 
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de chuva caindo em uma atmosfera úmida (Sachse et al., 2012). Devido às diferentes vias 

metabólicas (C3 e C4) e fisiologia das plantas é possível ter fracionamento isotópico de 

hidrogênio em diferentes graus durante a síntese de lipídios. Isto causa um desvio aparente 

entre as composições das ceras foliares e a composição da precipitação. Assim, os registros 

sobre ciclo hidrológico baseados em δD dos lipidios devem ser corrigidos de acordo com 

as mudanças de vegetação (Sachse et al., 2012; Lupien et al., 2018). Uma vez que as plantas 

C3 apresentam valores δD mais positivos que as plantas C4, a mudança no sinal isotópico 

de hidrogênio do testemunho GeoB16202-2 durante o evento HS1 (Figura 21c) não pode 

ser explicada por uma mudança no tipo de vegetação. Como o evento HS1 foi caracterizado 

pelos valores de δD mais negativos, é possível associá-lo a uma fase úmida com regime de 

alta precipitação. Do início do HS1 até 16,7 ka AP, os valores de δD dos lipídios apresen-

taram mais oscilações que variaram de -145 ± 2 a -160 ± 2 ‰. De 16,7 ka AP até o final 

do HS1 o δD dos n-alcanos mostrou uma excursão para valores mais positivos (-130 ± 2 

‰). Em 16,7 ka AP o δD de FAs aumentou perto de -145 ± 2 ‰ e teve um comportamento 

constante por quase 1,0 ka. O final do HS1 foi marcado por uma diminuição em δD de FAs 

para -160 ± 22 ‰ seguido por um aumento gradual para -130 ± 2 ‰ no início do evento 

BA. Esses perfis diferentes apresentados de 16,7 ka AP a 14,7 ka AP revelam uma segunda 

fase de HS1 provavelmente caracterizada por menos precipitação ou um regime chuvoso 

diferente. Esta estrutura em duas fases foi relatada por outro registro marinho desta região 

(Crivellari et al., 2018). Os perfis de abundância, índices de CPI e ACL, e razão Fe/Ca 

(Mulitza et al., 2017), também confirmam duas fases diferentes durante HS1. O CPI, o 

ACL e a relação Fe/Ca apresentaram maior variação entre 18,5 e 16,7 ka AP, enquanto na 

segunda fase (16,7-14,7 ka AP) foram registradas mais abundâncias lipídicas. De acordo 

com as Figuras 21c e 21d, os valores mais positivos de δD dos lipídios durante o Holoceno 

e LGM sugerem diminuição da quantidade de precipitação e/ou maior evapotranspiração 

promovida por condições áridas. Os valores modernos para δD de n-alcanos (Häggi et al., 

2016, -136 ± 1 ‰ SMOW para C29-31) são semelhantes aos valores registrados durante o 

UMG, indicando condições mais secas durante os dois períodos. Stríkis et al., 2015, des-

crevem dois períodos hidrológicos distintos durante o HS1 usando perfis δ18O de espeleo-

temas da Caverna Lapa Sem fim e da Caverna Paixão (centro e nordeste do Brasil). A 

Figura 19e mostra os registros de cavernas caracterizados por três fases, duas de aumento 

de precipitação (a primeira de 16,1 a 14,7 ka AP e a segunda de 18,1 a 16,7 ka AP) e uma 

fase intermédia seca. Esta fase intermedia registrada nos espeleotemas não é registrada pe-

los lipídios do testemunho GeoB16202-2, provavelmente devido à sua menor resolução. 

Deste modo, o testemunho GeoB16202-2 também revela dois regimes hidrológicos dife-

rentes coincidentes com os registros de cavernas e marinhos publicados anteriormente. 
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A assinatura isotópica de FAs e n-alcanos está relacionada ao fracionamento isotópico du-

rante o processo de descarboxilação, portanto, é possível esperar um leve deslocamento no 

valor de δD entre os n-alcanos e seus ácidos graxos homólogos. No entanto, Feakins et al., 

2016a observaram que o deslocamento geral entre esses diferentes compostos é insignifi-

cante no nível da comunidade de plantas, onde o tamanho da amostra é grande. Portanto, o 

δD dos FAs é semelhante ao δD dos n-alcanos em termos de utilidade para discriminar 

solos desenvolvidos sob diferentes tipos de plantas (Hou et al., 2006). A menor correlação 

entre o δD dos FAs e o δD dos n-alcanos em comparação com as correlações para o δ13C 

de FAs e n-alcanos (Tabela 11), do testemunho GeoB16202-2 pode ser explicada por as 

diferentes respostas dos FAs durante os períodos com menor precipitação (no Holoceno e 

no UMG). Uma vez que o clima úmido minimiza os efeitos da evapotranspiração e os efei-

tos secundários (diferentes vias fotossintéticas e formas de vida vegetal) (Feakins et al., 

2016b), é provável que o δD dos FAs esteja registrando outro tipo de mudanças ambientais 

durante os períodos mais secos. Ponton et al., 2014, revelaram que a composição isotópica 

de hidrogênio do ácido graxo C28 registrou o gradiente de elevação apoiando o uso geral 

destes biomarcadores como proxies das condições de captação. Também foi observado que 

o δD do C28 varia com o regime de fluxo do rio respondendo em escalas temporais sazonais. 

Em áreas ou estações com umidade limitada, os valores da composição isotópica de hidro-

gênio da água da folha podem ser enriquecidos diretamente em deutério pela transpiração 

e/ou indiretamente enriquecidos pela evaporação da água do solo. Esse tipo de cenário é 

consistente com as condições registradas para o Holoceno e para o UMG pelo testemunho 

GeoB16202-2, entretanto, a baixa resolução durante esses períodos dificulta a interpretação 

das diferenças entre as respostas de FAs e n-alcanos. 
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Figura 21 Variabilidade temporal da composição isotópica (δD, δ13C) para lipídios extraídos do 

núcleo GeoB16202-2. a) Razão Fe / Ca (Mulitza et al., 2017). b) δ13C de n-alcanos (C29 azul claro, 

C31 azul escuro) e ácidos graxos (C26 vermelho escuro, C28 vermelho) (Dados previamente publi-

cados por Mulitza et al., 2017, ver Tabela 10). c) δD de n-alcanos (C29 azul claro, C31 azul escuro) 

e ácidos graxos (C16 rosa, C26 vermelho escuro, C28 vermelho). (Dados previamente publicados 

por Mulitza et al., 2017, ver Tabela 10).  
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7. Conclusão 

 
As composições isotópicas de n-alcanos e FAs extraídos do testemunho marinho 

GeoB16202-2 mostraram respostas semelhantes às mudanças ambientais. A maioria das 

distribuições de FAs foram dominadas por componentes de cadeia curta originados de uma 

mistura entre fontes marinhas e terrestres. No entanto, a presença de n-alcanos de cadeia 

longa e ácidos graxos indica a predominância de matéria orgânica terrestre (MO) nas amos-

tras de sedimento, sugerindo que componentes secundários derivados da atividade micro-

biana pós-deposicional foram os principais contribuintes para a fração de ácidos graxos de 

cadeia curta. 

Maiores influxos de pólen relatados em estudos anteriores são coincidentes com os perío-

dos chuvosos (HS1 e YD), caracterizados por valores mais depletidos em 13C no testemu-

nho GeoB16202-2. Os valores de δ13C indicam uma predominância de plantas C3 e/ou 

CAM. De acordo com dados de pólen da região do NE-Brasil e a caracterização geoquímica 

deste estudo pode-se corroborar a hipótese de um deslocamento para o sul no padrão de 

migração da ZCIT devido à redução na CRMA durante o evento HS1. Esta migração trouxe 

mais precipitação para a área, o que explica o acúmulo significativo de biomarcadores ter-

restres na região do testemunho GeoB16202-2. A composição isotópica do carbono dos 

lipídios de cadeia longa reflete as mudanças na vegetação no NE-Brasil durante os últimos 

23ka AP. 

Estudos paleoambientais utilizando a composição isotópica (δ13C e δD) e a distribuição de 

biomarcadores orgânicos a partir de testemunhos de sedimentos coletados nas margens 

continentais se tornaram uma ferramenta adequada para elucidar a origem, transporte e 

deposição de biomarcadores. No entanto, para uma interpretação quantitativa desse tipo de 

registro em termos de alterações paleohidrológicas e paleovegetativas, é necessário um me-

lhor entendimento dos tempos de transferência e das fontes sedimentares dominantes. Os 

biomarcadores orgânicos usados neste estudo têm mostrado uma boa resposta a importantes 

eventos paleoclimáticos em escala milenar como uma desaceleração da CRMA e a conse-

quente mudança na posição da ZCIT. 
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Anexos 

 

Tabela 6 Distribuição Molecular dos n-alcanos C19-C35 em ng g-1 no testemunho GeoB16202-2 

Depth (m) Age (ka) nC19  nC20  nC21 nC22  nC23 nC24  nC25 nC26  nC27 nC28 nC29  nC30 nC31 nC32 nC33  nC34  nC35  Total ngg-1 Total >C25-35  ACL27-33 CPI25-35 CPI27-33 

0,08 1,39 1,33 2,62 2,33 2,66 4,31 3,51 6,68 4,61 12,6 5,89 27,3 5,95 30,4 4,40 17,6 1,73 1,33 135 118 30,15 2,12 4,55 

0,11 1,57 0,97 1,88 1,87 2,18 3,42 2,73 4,87 3,17 8,21 3,76 16,4 3,47 17,6 2,70 10,1 1,07 1,17 86 73 30,08 2,06 4,38 

0,14 1,85 0,93 2,29 1,74 2,13 3,67 3,23 5,62 3,93 9,85 4,80 19,9 4,53 21,6 3,51 12,2 1,58 3,44 105 91 30,08 1,98 4,10 

0,44 5,65 1,31 3,13 2,63 2,77 5,10 4,10 8,47 5,20 14,2 6,55 32,5 7,26 37,6 6,17 25,1 2,48 7,95 172 153 30,29 2,27 4,61 

0,79 7,47 3,06 3,46 5,54 5,64 11,4 8,14 18,2 9,95 30,5 13,5 65,1 14,9 68,9 12,7 43,4 5,48 14,7 335 297 30,16 2,13 4,27 

0,99 8,36 <DL <DL <DL <DL 22,8 15,6 58,6 24,1 110 43,2 276 56,9 293 51,9 207 23,9 75,4 1259 1220 30,32 2,55 5,04 

1,22 9,23 4,00 4,54 10,1 10,3 26,7 16,6 57,0 23,7 107 43,5 288 54,9 290 47,9 177 18,0 56,2 1237 1164 30,22 2,60 5,16 

1,49 10,3 5,38 4,76 8,34 8,51 19,4 12,8 36,8 18,0 72,6 30,9 195 37,9 200 33,0 124 32,8 12,9 853 794 30,23 2,10 4,67 

1,80 11,3 10,8 13,0 27,0 32,0 78,0 51,4 129 71,8 243 115 646 148 773 142 504 48,7 151 3184 2972 30,38 2,33 4,67 

2,04 11,9 11,0 13,4 37,5 42,5 120 67,1 205 88,7 398 162 1288 227 1320 195 723 57,1 188 5145 4852 30,25 2,83 5,69 

2,25 12,3 8,21 11,8 34,4 41,5 125 70,2 225 94,7 420 168 1340 232 1418 206 786 63,3 203 5447 5156 30,27 2,87 5,79 

2,52 12,7 8,39 10,0 31,0 35,6 113 61,7 208 86,1 369 156 1215 205 1326 182 766 50,8 179 5001 4741 30,32 2,99 6,03 

2,65 13,0 4,84 6,52 20,1 26,2 83,0 47,7 153 67,3 289 125 842 170 995 168 622 56,7 169 3846 3658 30,38 2,62 5,23 

2,78 13,2 5,80 6,80 18,6 21,3 63,3 36,6 120 52,9 224 94,9 596 123 667 115 406 36,6 100 2688 2536 30,30 2,50 5,01 

2,98 13,9 4,44 4,93 12,1 14,2 36,3 23,8 67,8 34,5 123 58,5 361 73,8 430 69,3 289 22,7 77,7 1703 1608 30,42 2,61 5,23 

3,09 14,3 <DL <DL 7,09 7,80 21,7 16,3 50,6 27,7 110 45,8 280 55,4 273 47,4 182 17,8 61,0 1204 1151 30,21 2,46 4,94 

3,25 14,6 13,8 18,2 61,3 77,5 212 117 320 147 596 249 1871 339 1999 306 1121 91,5 303 7843 7343 30,28 2,74 5,51 

3,50 15,1 11,2 16,4 60,2 77,6 208 109 289 125 496 199 1376 254 1449 231 850 70,2 236 6059 5576 30,25 2,67 5,35 

4,04 16,2 9,07 14,5 59,5 75,9 213 105 291 117 491 183 1266 228 1357 213 826 73,7 39,5 5561 5084 30,25 2,62 5,49 

4,40 16,5 7,62 12,0 51,4 60,1 169 76,2 206 78,1 319 121 875 158 1085 162 800 59,8 275 4516 4139 30,49 3,07 6,03 

4,48 16,6 10,2 16,6 65,0 86,7 242 126 348 146 579 224 1406 285 1618 273 1077 98,4 366 6967 6420 30,33 2,63 5,18 

4,60 16,7 10,8 15,8 66,1 85,0 243 119 336 134 534 207 1417 268 1786 265 1339 102 464 7392 6852 30,50 3,01 5,92 

4,80 16,9 9,28 14,3 58,4 74,7 211 103 286 113 462 170 1079 213 1207 201 783 69,5 259 5314 4844 30,28 2,66 5,23 

4,98 17,0 9,08 14,5 57,2 76,8 219 114 315 132 519 200 1199 258 1448 257 1019 97,4 363 6298 5809 30,38 2,57 5,04 

5,35 17,3 6,18 10,7 49,6 60,2 165 73,6 198 73,0 284 104 681 138 955 156 821 67,8 323 4168 3803 30,63 3,02 5,84 

5,48 17,4 6,67 10,5 44,9 57,5 174 83,3 239 95,7 376 144 905 189 1231 202 1021 84,5 396 5260 4883 30,58 2,91 5,65 

5,68 17,6 10,7 18,4 83,2 101 294 138 378 149 598 206 1157 252 1429 259 1108 110 424 6716 6072 30,38 2,61 5,07 

6,12 18,0 8,95 15,0 69,5 85,4 254 123 346 136 558 186 1049 228 1322 235 1062 109 450 6237 5682 30,41 2,67 5,17 

6,30 18,1 7,34 11,7 47,4 57,9 170 84,8 235 94,9 375 130 691 155 840 156 658 66,8 262 4042 3663 30,35 2,54 4,92 

6,50 18,3 6,82 10,8 44,7 58,2 168 90,0 239 100 371 139 686 157 774 154 610 64,4 244 3917 3538 30,29 2,38 4,59 

6,74 18,6 6,69 8,76 25,8 34,3 87,5 54,0 129 64,3 201 91,5 449 107 532 98,2 406 36,9 151 2483 2266 30,38 2,35 4,58 

7,25 21,8 6,80 8,86 23,5 31,1 63,5 50,1 115 60,3 183 86,6 422 102 508 92,2 388 35,3 145 2321 2137 30,40 2,34 4,57 

7,50 23,4 7,00 8,85 23,0 28,9 73,8 46,4 115 60,0 193 90,2 488 108 585 98,5 431 37,2 152 2546 2358 30,42 2,49 4,91 

7,60 23,8 9,16 14,9 56,7 73,3 196 103 266 115 418 156 786 191 976 191 722 73,7 271 4618 4165 30,34 2,37 4,60 

Min. 1 2 2 2 3 3 5 3 8 4 16 3 18 3 10 1 1 86 73 30,08 1,98 4,10 

Max. 14 18 83 101 294 138 378 149 598 249 1871 339 1999 306 1339 110 464 7843 7343 30,63 3,07 6,03 

Average 7 10 35 44 121 63 177 75 297 117 744 149 861 142 586 53 189 3666 3389 30,32 2,55 5,09 

ACL27-33 = (Σ n Cn / Σ Cn); CPI25-35= Σ (C25 + C27 +C29 + C31 +C33 + C35)/(2 Σ (C26 + C28 +C30 + C32  +C34)); CPI27-33= (Σ (C27-33)/Σ (C26-32)) +( Σ (C27-33 )/Σ (C28-34))*0.5; Paq = (C23 + C25)/(C23 + C25 +C29 + 

C31); DL=Limite de detecção .    
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Tabela 7 Distribuição Molecular dos acidos graxos C16-C34 em ng g-1 no testemunho GeoB16202-2 

 

Depth 

(m) 

Age 

(ka) 
nC16  nC18  nC19  nC20  nC21  nC22  nC23  nC24  nC25  nC26  nC27  nC28  nC29  nC30  nC31  nC32  nC33  nC34  Total  CPI 

C26-32 

ACL 

C26-34 

CPI 

C20-32 

ACL

C20-34 

0.08 1.39 290 222 <DL 73 <DL 60 245 205 97 228 105 205 85 117 <DL 72 <DL 63 2066 2.72 28.49 1.81 26.16 

0.11 1.57 276 179 19 45 19 44 134 138 36 143 39 96 21 37 <DL 22 <DL 62 1310 4.04 28.56 2.03 25.78 

0.14 1.85 305 223 55 122 55 68 396 148 36 136 13 81 13 31 <DL 22 7 53 1772 6.26 28.70 1.10 24.48 

0.44 5.65 395 228 34 73 34 56 253 234 75 292 86 187 37 64 <DL 37 <DL 66 2151 3.82 28.05 1.88 25.64 

0.79 7.47 315 278 21 55 24 42 39 210 72 378 97 328 73 194 43 136 20 37 2360 4.04 28.46 3.65 27.13 

0.99 8.36 835 438 132 219 80 61 833 536 150 700 145 543 144 495 103 339 <DL 86 5839 4.57 28.69 1.91 26.27 

1.22 9.23 824 424 42 208 60 <DL 111 528 141 739 156 687 175 682 130 490 67 131 5593 4.62 29.04 4.03 27.58 

1.49 10.32 376 280 23 80 27 59 52 258 85 457 100 354 94 305 63 205 31 55 2904 4.23 28.71 3.84 27.30 

1.68 11.01 539 368 64 209 62 <DL 919 458 141 666 162 582 164 537 113 384 65 121 5553 4.02 28.95 1.74 26.63 

1.80 11.34 1026 609 80 366 99 <DL 715 740 240 1051 268 926 263 827 174 562 93 178 8217 3.89 28.89 2.42 26.92 

2.04 11.90 1078 575 59 302 88 <DL 244 1379 353 1484 286 1188 273 1108 201 796 120 254 9789 4.66 28.90 4.08 27.30 

2.25 12.27 2610 1443 141 948 229 166 547 2305 531 2155 468 1782 469 1641 333 1092 159 326 17344 4.19 28.84 3.70 26.73 

2.52 12.74 1304 657 64 178 91 42 56 1441 122 1997 99 1660 440 1374 293 769 131 237 10956 6.05 28.73 6.23 27.60 

2.65 12.96 1231 716 62 502 96 <DL 340 1132 267 1237 250 999 236 804 156 529 91 192 8838 4.40 28.74 3.66 26.77 

2.78 13.23 633 466 41 181 59 <DL 144 847 240 1202 245 1028 260 912 185 613 109 199 7365 4.37 28.88 3.96 27.60 

2.98 13.90 563 358 <DL 62 51 62 109 531 21 735 184 587 181 483 128 321 66 115 4557 3.97 28.78 3.94 27.51 

3.09 14.25 691 545 50 256 72 45 164 783 252 1089 277 1022 286 935 223 744 144 278 7857 3.86 29.15 3.56 27.73 

3.25 14.63 1057 552 57 390 103 <DL 323 1717 494 2025 415 1586 375 1304 261 951 160 345 12115 4.32 28.80 3.83 27.25 

3.50 15.14 1759 1034 97 935 184 <DL 470 2197 571 2437 484 1937 442 1564 311 1075 168 368 16034 4.43 28.74 3.91 26.85 

4.04 16.16 1521 528 41 438 84 36 257 1400 343 1498 262 1143 252 1057 281 804 190 283 10417 4.27 29.01 4.01 27.23 

4.40 16.49 1678 824 97 993 203 <DL 570 2484 589 2326 424 1508 307 896 261 464 65 156 13846 4.10 28.14 3.56 25.96 

4.48 16.56 1341 782 83 845 159 <DL 420 2099 552 2507 484 1989 434 1532 311 1077 185 408 15207 4.51 28.74 4.03 26.97 

4.60 16.67 1171 652 140 702 144 <DL 274 1217 125 895 161 543 125 354 102 230 <DL 79 6914 4.58 28.23 3.95 25.44 

4.80 16.85 1089 464 40 462 78 29 220 1098 276 1198 214 911 180 677 127 446 66 139 7714 4.78 28.57 4.20 26.61 

4.98 17.01 1239 522 47 411 85 58 255 1369 366 1758 329 1451 304 1127 226 840 144 319 10850 4.69 28.83 4.23 27.26 

5.35 17.32 1536 859 93 914 154 146 493 1695 290 1371 283 928 131 542 277 362 73 133 10279 3.73 28.40 3.48 25.72 

5.48 17.42 1474 832 97 949 171 159 434 1850 213 1556 360 1045 162 601 197 374 79 143 10696 4.16 28.27 4.02 25.74 

5.68 17.58 1125 560 51 504 103 <DL 301 1462 368 1427 266 1163 224 867 164 609 <DL 230 9425 5.10 28.64 4.16 26.69 

6.12 17.96 799 565 40 565 78 <DL 206 1068 247 1007 183 872 159 613 114 402 <DL 154 7072 5.23 28.59 4.49 26.40 

6.30 18.13 447 315 27 286 53 42 155 869 221 956 176 852 162 643 121 466 <DL <DL 5791 5.32 28.47 4.56 26.75 

6.50 18.33 437 301 23 215 39 13 123 747 199 809 154 678 133 500 97 368 <DL 150 4987 5.07 28.70 4.39 26.99 

6.74 18.64 595 243 <DL 129 45 <DL 136 746 95 972 101 734 108 477 94 287 52 96 4910 6.58 28.44 5.54 27.01 

7.25 21.79 399 216 26 210 39 52 59 255 67 263 69 243 71 192 55 148 31 61 2453 3.49 29.00 3.52 26.54 

7.50 23.38 631 275 <DL 171 47 42 125 712 29 1064 265 903 268 680 186 483 96 178 6157 4.01 28.79 4.20 27.57 

7.60 23.84 760 478 57 437 88 <DL 228 1109 305 1249 248 1024 215 744 160 536 97 203 7939 4.38 28.73 3.86 26.90 

Min. 276 179 19 45 19 13 39 138 21 136 13 81 13 31 43 22 7 37 1310 2.72 28.05 1.10 24.48 

Max. 2610 1443 141 993 229 166 919 2484 589 2507 484 1989 469 1641 333 1092 190 408 17344 6.58 29.15 6.23 27.73 

Average 924 515 61 384 88 64 296 1028 235 1143 225 908 208 712 177 487 96 173 7637 4.47 28.68 3.64 26.72 

ACL26-34 = (Σ n Cn / Σ Cn ); ACL20-34 = (Σ n Cn / Σ Cn ); CPI20-32= (Σ (C20-32 )/Σ (C19-31)) +( Σ (C20-32 )/Σ (C21-33))*0.5;  CPI26-32= (Σ (C26-32 )/ Σ (C25-31)) +( Σ (C26-32 )/Σ (C27-33))*0.5; DL= Limite de detec-

ção.  
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Table 8 Distribuiçaõ molecular dos n-alcoois C14-C32 em ngg-1 no testemunho GeoB16202-2 

Depth   

(m) 
Age  

(ka) 

C14-OH  C16-OH  C18-OH C20-OH  C22-OH  C24-OH  C25-OH  C26-OH  C27-OH  C28-OH  C29-OH  C30-OH  C31-OH  C32-OH   Total Tot.>C22  Tot.<C22  ACL 22-32 

0.08 1.39 <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL - 

0.11 1.57 <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL - 

0.14 1.85 <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL 8 <DL <DL <DL <DL <DL 8 8 <DL 27.00 

0.44 5.65 <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL - 

0.79 7.47 <DL 10 <DL 38 21 29 <DL 12 <DL 18 <DL 19 <DL 21 169 120 49 26.82 

0.99 8.36 <DL <DL <DL <DL <DL 7 <DL 8 <DL 13 <DL 9 <DL 7 45 45 0 28.06 

1.22 9.23 13 27 9 11 39 86 13 63 <DL 110 12 106 15 73 578 517 61 27.65 

1.49 10.32 8 21 12 25 87 135 14 79 15 130 14 120 8 83 752 687 66 27.03 

1.68 11.01 9 20 16 16 19 15 <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL 95 34 61 22.89 

1.80 11.34 <DL <DL 8 9 <DL 12 <DL 8 <DL 20 <DL 17 8 23 104 88 17 29.00 

2.04 11.90 30 84 85 124 656 676 129 507 65 464 64 271 25 216 3396 3073 323 25.86 

2.25 12.27 18 19 24 17 31 28 <DL 26 <DL 8 <DL 10 10 <DL 189 112 78 25.33 

2.52 12.74 10 <DL 11 15 38 53 13 69 8 96 12 86 <DL 62 472 437 35 27.57 

2.65 12.96 25 73 87 92 298 260 42 218 20 97 22 100 12 67 1413 1136 277 25.46 

2.78 13.23 7 26 20 29 182 200 28 173 27 154 26 126 10 103 1111 1028 83 26.41 

2.98 13.90 8 <DL <DL 8 11 46 <DL 15 <DL 17 <DL 8 <DL <DL 112 96 16 25.28 

3.09 14.25 <DL <DL <DL 7 18 25 <DL 24 <DL 37 <DL 36 <DL 34 181 174 7 27.72 

3.25 14.63 36 56 77 105 520 788 188 826 166 798 128 478 88 457 4711 4437 274 26.77 

3.50 15.14 20 83 94 109 386 471 125 447 115 440 55 266 38 277 2925 2619 307 26.56 

4.04 16.16 11 44 46 100 521 636 150 568 92 171 66 266 60 304 3035 2834 201 26.11 

4.40 16.49 <DL 10 15 15 50 42 12 36 <DL 36 <DL 16 <DL 16 248 208 40 25.69 

4.48 16.56 14 28 24 53 243 369 136 398 80 391 56 215 45 251 2302 2184 118 26.81 

4.60 16.67 14 21 20 44 209 200 61 195 21 187 17 41 16 156 1202 1103 99 26.30 

4.80 16.85 13 35 30 55 258 307 98 270 48 238 34 120 22 148 1677 1544 133 26.24 

4.98 17.01 <DL 11 18 21 156 177 36 194 41 227 25 162 26 202 1295 1245 50 27.24 

5.35 17.32 <DL <DL 9 8 <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL 17 15 9 58 41 16 30.81 

5.48 17.42 <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL <DL - 

5.68 17.58 20 66 39 101 436 368 141 398 99 446 74 213 55 323 2779 2553 226 26.65 

6.12 17.96 12 76 51 111 778 855 320 1004 213 1140 140 487 104 657 5946 5697 250 26.73 

6.30 18.13 17 32 25 93 474 397 144 391 109 407 51 180 30 249 2597 2431 167 26.25 

6.50 18.33 15 34 27 85 735 675 225 630 139 712 93 275 71 362 4079 3917 161 26.24 

6.74 18.64 8 9 <DL 12 135 129 27 114 21 132 19 64 <DL 79 748 719 29 26.34 

7.25 21.79 <DL <DL <DL <DL 7 11 <DL <DL <DL 16 <DL 14 <DL <DL 49 49 0 26.79 

7.50 23.38 <DL 12 8 13 54 61 12 49 10 62 8 35 <DL 52 373 340 33 26.76 

7.60 23.84 <DL 9 <DL 26 107 124 39 124 24 134 18 84 20 103 811 776 35 26.88 

Min. 7 9 8 7 7 7 12 8 8 8 8 8 8 7 8 8 0 19.26 

Max. 36 84 94 124 778 855 320 1004 213 1140 140 487 104 657 5946 5697 323 28.06 

Average 15 35 33 48 240 248 93 254 66 239 47 132 34 167 1402 1298 107 25.72 

ACL22-32 = (Σ n Cn / Σ Cn);  DL =  Limite de detecção . 
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Table 9 Distribuição Molecular de esterois e diols em ngg-1 no testemunho GeoB16202-2 

Depth 

(m) 

Age (ka) 27Δ
5
 27Δ

0
  Cholestanone 28Δ

5,22
 28Δ

5
 28Δ

0
 29Δ

5,22
 29Δ

0,22
 29Δ

5
  29Δ

0
 30Δ

22
 C30-1-

15 diol  

C30-1-15 

ketol  

C31-1-

15 diol 

Taraxerol  -amirina  Lupeol  Total 29Δ
0
/ 

29Δ
5
  

29Δ
0.22 

/ 

29Δ
5.22

 

Choles-

tanone/27Δ
5
 

0.08 1.39 9 <DL <DL 15 16 8 <DL <DL <DL <DL <DL 19 8 11 <DL <DL <DL 85 - - - 
0.11 1.57 8 <DL 14 14 15 7 <DL <DL <DL <DL <DL 10 <DL 7 <DL <DL <DL 76 - - 1.71 

0.14 1.85 10 <DL 16 16 <DL 8 <DL <DL <DL <DL <DL 18 8 10 <DL <DL <DL 86 - - 1.64 

0.44 5.65 10 7 16 16 19 <DL <DL 8 <DL 8 <DL 29 9 10 <DL <DL <DL 131 - - 1.62 

0.79 7.47 8 8 14 14 15 7 <DL 10 <DL 10 12 78 18 12 9 <DL <DL 217 - - 1.62 
0.99 8.36 15 11 24 24 27 13 <DL 10 <DL 10 <DL 22 13 13 85 <DL <DL 268 - - 1.65 

1.22 9.23 14 13 21 27 24 12 <DL 14 7 14 17 34 15 13 227 <DL <DL 452 1.85 - 1.48 

1.49 10.32 11 11 18 21 19 10 <DL 11 <DL 11 8 98 16 15 483 <DL <DL 734 - - 1.68 
1.68 11.01 12 18 21 21 23 12 <DL 15 <DL 15 8 41 12 12 256 <DL <DL 464 - - 1.77 

1.80 11.34 11 9 17 18 19 10 <DL 9 <DL 9 8 55 10 13 57 <DL <DL 244 - - 1.52 

2.04 11.90 14 29 25 49 17 18 21 65 40 65 153 130 24 25 841 28 21 1565 1.64 3.10 1.79 

2.25 12.27 19 16 26 28 30 16 <DL 18 15 18 16 72 25 19 36 <DL <DL 354 1.20 - 1.33 
2.52 12.74 14 8 21 28 23 13 8 23 9 23 34 147 24 33 19 <DL <DL 428 2.46 2.75 1.54 

2.65 12.96 18 39 19 30 20 21 47 69 28 69 116 197 22 24 165 28 23 935 2.43 1.48 1.08 

2.78 13.23 9 12 13 22 14 <DL <DL 23 9 23 22 20 22 8 34 11 <DL 241 2.59 - 1.35 
2.98 13.90 13 10 20 19 22 11 <DL 12 8 12 <DL 97 18 21 <DL <DL <DL 261 1.59 - 1.54 

3.09 14.25 8 <DL 13 15 13 8 <DL 10 <DL 10 12 52 10 11 <DL <DL <DL 160 - - 1.68 

3.25 14.63 34 36 25 81 30 27 67 82 138 82 147 137 36 22 46 98 77 1165 0.60 1.23 0.72 
3.50 15.14 18 26 24 50 23 17 22 46 45 46 46 151 20 23 47 57 48 709 1.02 2.10 1.29 

4.04 16.16 15 15 17 54 18 10 14 26 86 26 64 117 21 21 33 27 37 604 0.31 1.85 1.15 

4.40 16.49 12 9 14 17 15 8 9 12 18 12 <DL 95 11 17 <DL <DL <DL 249 0.68 1.36 1.16 

4.48 16.56 15 14 19 45 22 12 12 23 49 23 67 96 18 21 16 14 15 480 0.46 1.92 1.24 
4.60 16.67 26 15 23 34 26 15 24 21 88 21 56 106 21 35 <DL 17 10 539 0.24 0.86 0.86 

4.80 16.85 8 7 11 28 11 9 9 19 27 19 32 80 26 19 19 8 11 345 0.70 2.14 1.32 

4.98 17.01 17 12 22 35 23 13 9 18 73 18 15 273 38 48 <DL <DL <DL 613 0.25 1.94 1.29 
5.35 17.32 8 <DL 13 12 14 <DL <DL <DL <DL <DL <DL 10 9 11 <DL <DL <DL 78 - - 1.55 

5.48 17.42 10 <DL 16 17 19 9 <DL <DL 9 <DL <DL 18 8 13 <DL <DL <DL 119 - - 1.59 

5.68 17.58 26 20 16 51 21 20 50 95 87 81 105 113 19 27 10 <DL <DL 742 0.93 1.89 0.62 
6.12 17.96 17 20 16 98 19 23 30 90 71 77 109 95 12 26 25 19 22 768 1.07 3.02 0.96 

6.30 18.13 19 23 <DL 44 21 25 47 97 82 84 196 133 35 28 19 10 8 871 1.03 2.08 - 

6.50 18.33 11 24 21 60 14 20 19 66 30 66 62 33 27 10 12 <DL 8 482 2.20 3.53 1.94 

6.74 18.64 14 30 15 23 20 14 16 65 34 65 83 173 35 31 <DL <DL <DL 618 1.93 4.21 1.06 
7.25 21.79 11 10 17 17 19 10 <DL 15 <DL 15 11 71 16 17 <DL <DL <DL 230 - - 1.48 

7.50 23.38 12 17 13 17 15 10 <DL 33 12 33 38 158 39 26 <DL <DL <DL 422 2.78 - 1.11 

7.60 23.84 9 11 19 20 15 <DL <DL 10 <DL 10 <DL 12 10 7 <DL <DL <DL 122 - - 2.14 
Min. 8 7 11 12 11 7 8 8 7 8 8 10 8 7 9 8 8 76 0.24 0.86 0.62 

Max. 34 39 26 98 30 27 67 97 138 84 196 273 39 48 841 98 77 1565 2.78 4.21 2.14 

Average 14 17 18 31 19 13 25 34 44 33 58 86 19 19 122 29 26 453 1.33 2.22 1.41 

27Δ5 = cholesterol,  27Δ0= cholestanol, 28Δ5.22=diatomsterol, 28Δ5=campesterol,  28Δ0=campestanol,  29Δ5.22=stigmasterol,  29Δ0.22=,  29Δ5=β-sitosterol, 29Δ0= β-sitostanol, dΔ22=dinosterol., DL=Li-

mite de detecção. 
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Tabela 10 Composição isotópica de carbono e hidrogênio para n-alcanos (C29, C31) 

e acidos graxos (C26, C28) de cadeia longa do testemunho GeoB16202-2. A compo-

sição isotópica de hidrogênio (δD) está reportada em ‰ VSMOW e a composição 

isotópica de carbono (δ13C) está reportada em ‰ VPDB.  

Depth(m) 
Age(ka 

BP) 
δD 

C26 
δ13C26 

δD 

C28 
δ13C28 

δD 

C29 
δ13C29 

δD 

C31 
δ13C31 

0.08 1.39 -123 -27.5 -116 -27.7 - -28.6 - -27.3 
0.12 1.57 -128 -27.3 -139 -27.7 -115 -28.3 -127 -27.7 
0.36 4.73 -127 -28.5 -128 -29.3 -135* -29.5* -143* -28.5* 
0.44 5.65 -136 -27.9 -147 -28.3 -130 -30.0 -142 -29.0 
0.55 6.33 -128 -27.9 -129 -28.1 -137* -29.6* -145* -28.8* 
0.65 6.77 -129 -29.1 -136 -28.4 -137* -30.1* -142* -29.2* 
0.79 7.47 -141 -28.5 -142 -28.8 -144 -30.4 -145 -29.2 
0.90 7.99 -123 - -133 - -141* -30.4* -144* -29.7* 
0.99 8.36 -143 -29.8 -142 -30.7 -141 -31.0 -142 -30.3 
1.10 8.79 -140 -30.9 -144 -31.9 -143* -31.4* -144* -30.7* 
1.22 9.23 -139 -29.8 -145 -31.1 -147 -31.2 -149 -30.3 
1.35 9.71 -143 -30.8 -149 -31.9 -138 - -141 - 
1.49 10.32 -143 -29.9 -139 -30.7 -147 -31.0 -150 -30.1 
1.62 10.81 -141 - -137 - -140* -30.7* -144* -30.0* 
1.68 11.01 -141 -30.0 -147 -30.8 -129 - -152 - 
1.74 11.20 -134 -31.1 -139 -32.7 -146* -30.6* -151* -29.9* 
1.80 11.34 -141 -30.4 -148 -31.4 -138 -31.1 -137 -29.9 
1.90 11.58 -151 -32.6 -151 -33.7 -142* -32.4* -146* -31.9* 
2.04 11.90 -150 -32.1 -151 -33.0 -155 -32.9 -155 -32.4 
2.25 12.27 -147 -32.6 -151 -33.8 -140 -33.0 -144 -32.7 
2.52 12.74 -148 -32.5 -145 -33.8 -144 -33.1 -144 -32.8 
2.65 12.96 -148 -32.4 -152 -33.6 -147 -32.7 -149 -32.4 
2.78 13.23 -143 -31.8 -141 -33.1 -149 -32.8 -149 -32.8 
2.98 13.90 -134 -31.8 -135 -32.8 -134 -32.2 -136 -32.0 
3.09 14.25 -139 -32.1 -142 -32.7 -130 -31.0 -136 -30.5 
3.25 14.64 -150 -32.7 -151 -33.2 -139 -32.8 -144 -32.4 
3.38 14.90 -157 -33.5 -142 -34.5 -146* -33.2* -147* -32.8* 
3.50 15.14 -149 -32.3 -150 -32.8 -145 -32.8 -148 -32.2 
3.75 15.63 -149 -33.5 -140 -34.0 -147* -32.5* -149* -31.8* 
4.04 16.16 -151 -31.8 -153 -32.3 -159 -32.3 -163 -31.1 
4.20 16.31 -157 -32.4 -152 -33.2 -144* -32.0* -149* -30.7* 
4.40 16.49 -153 -31.2 -154 -31.5 -148 -31.6 -153 -30.1 
4.48 16.56 -153 -31.1 -152 -31.7 -158 -31.7 -163 -30.3 
4.60 16.67 -151 -31.1 -150 -31.3 -144 -31.5 -149 -30.2 
4.80 16.85 -145 -30.9 -145 -31.4 -145 -31.3 -153 -30.2 
4.98 17.01 -148 -30.5 -146 -31.2 -157 -31.4 -162 -29.9 
5.35 17.32 -147 -30.3 -143 -31.1 -146 -30.7 -154 -29.5 
5.48 17.42 -147 -30.3 -151 -31.0 -156 -30.8 -161 -29.5 
5.68 17.58 -145 -30.0 -144 -30.4 -137 -30.2 -143 -29.6 
5.90 17.76 -154 - -146 - -138 -30.3 -144 -29.2 
6.12 17.96 -140 -29.9 -142 -30.2 -141 - -148 - 
6.30 18.13 -141 -29.5 -141 -30.0 -132 -30.0 -139 -29.2 
6.50 18.33 -130 -29.4 -131 -30.1 -135 -29.7 -140 -28.6 
6.74 18.64 -130 -29.3 -131 -30.4 -141 -30.0 -148 -28.4 
7.10 20.80 -138 -30.6 -141 -31.6 -133* -30.2* -137* -29.0* 
7.25 21.79 -127 -29.8 -132 -30.6 -130 -30.1 -135 -28.5 
7.38 22.62 -130 - -141 - -134* -30.4* -137* -28.9* 
7.50 23.38 -134 -30.1 -134 -31.2 -125 -30.5 -131 -29.7 
7.57 23.74 -143 -30.8 -136 -32.1 -137* -30.2* -140* -29.2* 

7.60 23.84 -137 -29.6 -141 -30.3 -126 -29.8 -139 -29.7 

Composições isotópicas de hidrogênio e carbono dos ácidos graxos  foram corregidas de acordo com equações previamente 
publicadas (Evans et al., 2003; Chivall et al., 2012; Mao et al., 2015). Composições isotópicas de hidrogênio foram corregidas 

considerando a mudança no volume global de gelo de acordo com (Schefuß et al., 2005) e (Collins et al., 2013). *Dados 

previamente publicados por Mulitza et al., 2017. 
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Tabela No. 11 Coeficientes de Pearson 

 
Concentration  ngg-1 δ13Clipid δDlipid     

Concentration  

ngg-1 

C29 C31 C26 C28 C16 C18 C29 C31 C26 C28 C29 C31 C26 C28 CPI27-33 ACL27-33 

C29   0,99 0,83 0,82                         

C31     0,81 0,79                         

C26       0,98 0,84 0,80                     

C28         0,80 0,77                     

C16           0,95                     

δ13Clipid                                 

C29               0,96 0,91 0,89             

C31                 0,88 0,87             

C26                   0,98             

δDlipid                                 

C29                       0,89 0,60 0,48     

C31                         0,55 0,50     

C26                           0,81     

ACL26-32             -0,35 -0,41 -0,43 -0,48 0,01 0,10 0,03 0,01   -0,34 

ACL27-33             -0,14 -0,03 -0,21 -0,21 -0,22 -0,27 -0,31 -0,22     

CPI26-32                             -0,005   
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