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Abstract: This article is a synthesis of the main paleotemperature proxies that use planktonic foraminiferal 
tests: δ18O, Mg/Ca ratio and transfer function. These single-celled organisms appeared in the Jurassic. They 
are marine, eukaryotes, heterotrophs, of planktonic habit, they may or may not be carriers of photosynthetic 
symbionts. Planktonic foraminifera secrete a test throughout life, composed of calcite; during its synthesis, 
they incorporate the chemical elements/signatures present in the environment, carrying environmental sig-
nals related to climate, pH and salinity changes. These tests have an excellent preservation potential on the 
ocean floor. The use of these microfossils, found in the sedimentary record, creates a range of possibilities in 
obtaining paleoceanographic data from various oceanic zones, such as use in geochemical proxies (δ18O, Mg/
Ca ratio) and in transfer functions. The applicability of these proxies, as well as biotic and abiotic factors that 
can influence the final estimates, are addressed in this theoretical review..

Resumo: Este artigo é uma síntese sobre os principais proxies de paleotemperatura baseados nas carapaças 
de foraminíferos planctônicos: δ18O, razão Mg/Ca e funções de transferência. Estes organismos unicelulares 
surgiram no Jurássico. São marinhos, eucariontes, heterótrofos, de hábito planctônico e podem ou não ser 
portadores de simbiontes fotossintetizantes. Os foraminíferos planctônicos secretam uma carapaça ao longo 
da vida, composta de calcita; durante sua síntese são incorporados elementos/assinaturas químicas presentes 
no ambiente, carregando consigo sinais ambientais relacionados às mudanças climáticas, pH e salinidade. As 
testas têm um excelente potencial de preservação no assoalho oceânico. O uso desses microfósseis, encontrados 
no registro sedimentar, cria um leque de possibilidades na obtenção de dados paleoceanográficos de várias 
zonas oceânicas, como o uso em proxies geoquímicos (δ18O, razão Mg/Ca) e nas funções de transferência. A 
aplicabilidade desses proxies, como também fatores bióticos e abióticos que podem influenciar as estimativas 
finais, são abordados na revisão.

10.20396/td.v17i00.8667166

Introdução
Os foraminíferos são protozoários unicelulares 

extremamente abundantes nos ambientes marinhos 
e ocorrem desde o início da plataforma continental 
até a planície abissal (Boltovskoy, 1965). A farta 
produção e excelente preservação das carapaças 
de foraminíferos em sedimentos oceânicos pro-
duziu um dos melhores registros fósseis da Terra, 
fornecendo arquivos incomparáveis de mudanças 
morfológicas, variações de fauna e características 
do seu habitat (Kucera, 2007).

O ambiente marinho é como uma piscina 
natural de elementos químicos resultantes prin-
cipalmente da erosão e do hidrotermalismo. Os 
foraminíferos constroem suas carapaças agregando 

os elementos químicos presentes no ambiente, car-
regando consigo sinais ambientais como mudanças 
climáticas, pH e salinidade (Shiebel & Hemleben, 
2017). O uso destes microfósseis, encontrados no 
registro sedimentar, cria um leque de possibilida-
des na obtenção de dados paleoceanográficos de 
vários estratos oceânicos, pois diferentes espécies 
de foraminíferos habitam diferentes profundida-
des da coluna d’água. Foraminíferos planctônicos 
habitam profundidades próximas à termoclina, 
proporcionando a reconstrução de características da 
superfície dos oceanos, por sua vez os foraminífe-
ros bentônicos vivem no assoalho oceânico, junto 
a superfície dos sedimentos e armazenam dados da 
água de fundo (Mulitza et al., 1997, Katz et al., 2010)
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Os primeiros registros de foraminíferos são 
do Cambriano (Fig. 2), sendo formas bentôni-
cas, com carapaças uniloculares e aglutinantes. 
No limite Devoniano-Carbonífero observa-se o 
surgimento das primeiras carapaças multilocula-
res e um aumento na biodiversidade. É somente 
durante o período Jurássico que os primeiros 
foraminíferos planctônicos são registrados. O iní-
cio do Cenozoico é marcado por um evento sig-
nificativo de especiação e expansão, após a ocor-
rência do evento de extinção em massa no final 
do Cretáceo, seguido de um boom populacional. 
A mudança nos mares propiciou a disseminação 
das formas planctônicas, que se distribuíram e 
diversificaram até o presente (Shiebel & Hemle-
ben 2005, Kucera, 2007).

A bioquímica da carapaça calcária dos fora-
miníferos planctônicos tem sido analisada e 
assumida como proxy para reconstrução paleo-
ceanográfica em trabalhos desde a década de 50 
(Epstein et al., 1951, Emiliani, 1955), bem como 
suas características físicas, como morfologia da 
testa e padrão de abundância das espécies (Guiot 
& Vernal, 2007). Esta síntese comentada tem 
como objetivo permear os principais proxies de 
paleotemperatura que podem ser extraídos da 
assinatura geoquímica e/ou do conjunto de cara-
paças dos foraminíferos planctônicos, de forma 
didática e em português, abordando a exequibi-
lidade e limitações deles.

Foraminíferos
Os foraminíferos (do latim foramen= ori-

fício, ferre = possuir) são organismos unicelu-
lares, eucariontes (Fig. 1), predominantemente 
marinhos, podendo viver em ambiente bentônico 
ou planctônico, heterótrofos, onívoros e per-
tencentes ao reino Protista (Sen Gupta, 1999). 
Alimentam-se de microalgas, pequenos molus-
cos, crustáceos, radiolários, detritos orgânicos e 
alguns indivíduos são considerados canibais. Os 
alimentos são capturados por seus pseudópodes e 
transportados até a abertura principal da carapaça, 
onde são digeridos e armazenados como lipídeos 
e amidos em vacúolos especializados (Boltovskoy, 
1965, Hemlebem et al., 1989).

Estes organismos secretam ao longo da vida 
uma carapaça (também denominada testa), que 
pode ser formada por uma (uniloculares) ou 
várias câmaras (multiloculares), ligadas por uma 
ou mais aberturas, chamadas de forâmen. Espécies 
multiloculares, assim como as uniloculares, ini-
ciam a vida com uma única câmara, denominada 
de prolóculo. Ao longo da vida dos organismos 
multiloculares as câmaras aumentam de número 
e tamanho, de acordo com o seu crescimento. As 
características morfológicas da testa são a base 
para a classificação taxonômica e diferenciação 
entre os taxa. Os caracteres morfológicos utili-
zados como critério podem ser a composição da 
parede, o número de câmaras, o arranjo e a forma, 
o número e posição das aberturas e ornamenta-
ção, entre outros. Estas carapaças são facilmente 
preservadas no fundo oceânico, produzindo um 
dos melhores registros fósseis do planeta (Kucera, 
2007, Anjos-Zerfass & Andrade, 2008).

Figura 1. Imagem obtida por microscópio óptico da célula 
de um foraminífero planctônico e suas organelas. 
A. N: núcleo da célula; P: peroxissomo. B. Detalhe 
morfológico da mitocôndria, complexo de Golgi e 
tecido muscular, respectivamente. C. Fotos nas 
vistas umbilical, espiral e lateral do foraminífero 
planctônico Globigerinoides ruber pink, destacando 
as aberturas principal e secundária. Adaptada de 
Shiebel & Hemleben (2005)

Figura 2. Esquema simplificado mostrando o período 
de surgimento dos foraminíferos bentônicos e 
planctônicos. A diferença na espessura das barras 
representa a abundância populacional ao longo 
do tempo (idades representadas fora da escala). 
Adaptada de Gradstein (2012) e Kucera (2007)
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Foraminíferos planctônicos
As formas mais complexas e especializadas de 

foraminíferos planctônicos são registradas durante 
o Cretáceo, originando uma microfauna extrema-
mente diversificada. Com a extinção em massa 
ocorrida no limite Cretáceo-Paleógeno, a maioria 
das espécies planctônicas desapareceu e, das cinco 
espécies restantes, somente três deram origem às 
formas planctônicas do Cenozoico. As formas atu-
ais evoluíram a partir do Paleoceno, quando surgi-
ram também os primeiros indivíduos espinhosos. 
À vista disso, aproximadamente 35% do assoalho 
oceânico atual está coberto por vasas formadas por 
carapaças de foraminíferos planctônicos (Kucera, 
2007, Shiebel & Hemleben, 2017).

A carapaça secretada pelos organismos planctô-
nicos é constituída de carbonato de cálcio (CaCO3) 
e interfere na flutuação dos mesmos. Considerando 
que a testa dos foraminíferos planctônicos é mais 
densa que a água do mar, estes possuem certos 
mecanismos para deixar a carapaça mais leve e auxi-
liar na flutuação. Um deles é a presença de poros, 
que diminuem o peso da carapaça. O tamanho dos 
poros pode variar de menores que 1 μm (micro 
poros) até 8,5 μm (macro poros) e está relacionado 
com a flutuabilidade, onde, quanto maior os poros, 
maior será sua flutuabilidade (Boltovskoy, 1965, 
Kucera, 2007). Em alguns foraminíferos que vivem 
em simbiose com fitoplâncton, os simbiontes ficam 
perto dos poros, a fim de facilitar a fotossíntese e 
trocas gasosas (Burke et al., 2018).

Outro dispositivo que auxilia a maior flutu-
abilidade dos foraminíferos está relacionado ao 
aumento da superfície corpórea. As adaptações 
se dão de forma diferente nas diferentes espécies 
planctônicas. Em algumas espécies as carapaças são 
achatadas, outras são arredondadas e espinhosas. A 
presença de espinhos está sempre vinculada com 
a forma arredondada e sua função é basicamente 
auxiliar na flutuação, além de portar simbiontes em 
algumas espécies. Os espinhos também são exce-
lentes para sustentação do ectoplasma, este pode 
expandir-se pelos espinhos, aumentando assim sua 
superfície de contato (Boltovskoy, 1965, Shiebel & 
Hemleben, 2017).

A distribuição dos foraminíferos planctônicos 
no oceano moderno tende a correlacionar-se com a 
temperatura, onde determinadas espécies são mais 
abundantes em águas quentes, enquanto outras se 
sobressaem em águas frias (Bè, 1977, Katz et al., 
2010). Semelhante à dinâmica dos ecossistemas, 

a maior diversidade de espécies de foraminífe-
ros planctônicos está nos trópicos. A diversidade 
diminui em direção aos polos, com associações 
polares dominadas por Neogloboquadrina pachyderma 
(Hillaire-Marcel et al., 2004, Kucera, 2007).

Similar à diversidade, o tamanho corporal tam-
bém varia de acordo com a faixa latitudinal em que 
o foraminífero planctônico habita. Espécies que 
vivem em altas latitudes geralmente apresentam o 
tamanho corporal diminuto, enquanto em latitudes 
baixas o tamanho da carapaça varia entre mediano e 
grande (Hsiang et al., 2016). Schmidt et al. (2004) 
concluíram que o tamanho da carapaça nas asso-
ciações estudadas triplica dos polos aos trópicos.

Os foraminíferos planctônicos secretam sua 
carapaça agregando elementos químicos presentes 
na água do mar no momento da síntese, carregan-
do consigo sinais ambientais, como alterações de 
temperatura e salinidade (Shiebel & Hemleben, 
2017). Sua ampla distribuição em águas superficiais 
e a mineralogia calcítica da sua testa os tornam um 
grupo atraente para análises geoquímicas. Porém, 
existem grandes gradientes químicos e físicos nos 
primeiros metros da coluna d’água, sendo neces-
sário conhecimento prévio de preferência de habi-
tat, de profundidade e/ou tendências sazonais das 
espécies para interpretar corretamente os dados 
geoquímicos (Katz et al., 2010).

Proxies
As propriedades físicas e químicas das cara-

paças dos foraminíferos planctônicos fornecem 
diversos paleo proxies, desde composição química 
e morfologia da concha, até o padrão de abundân-
cia das espécies (Kucera, 2007). Uma combinação 
de parâmetros como a química da água, processos 
biológicos e preferências de habitat, determinam 
as assinaturas geoquímicas registradas na calcita 
foraminiferal (Katz et al., 2010). As análises de 
isótopos estáveis nas carapaças de foraminíferos 
têm desempenhado um papel central na paleoce-
anografia desde a década de 50 (Tab. 1). Estudos 
pioneiros como Epstein et al. (1951) e Emiliani 
(1955), interpretaram o registro isotópico de tes-
temunhos marinhos como proxy para uma série 
de ciclos de clima/temperatura para o Pleistoceno 
(Rohling & Cooke, 1999). 

De acordo com Hillaire-Marcel & Vernal 
(2007), proxy é uma variável que se pode medir no 
registro ambiental/geológico e que nos permite 
estimar, por meio de tratamento matemático ou 
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pesada do que a molécula de água 1H2H16O, que, 
por sua vez, é de longe a mais abundante na natu-
reza dentre as possíveis combinações isotópicas de 
H2O. Quando há evaporação da molécula de água, 
a taxa de transferência entre os meios (líquido-
-gasoso) é distinta para cada isótopo (Urey, 1947, 
Paul et al.,1999). 

Os isótopos estáveis de oxigênio utilizados em 
estudos paleoceanográficos são 16O e 18O, os quais 
compreendem à 99,63% e 0,199% do oxigênio dis-
ponível no planeta, respectivamente (Faure, 1986). 
O fracionamento termodinâmico dos isótopos de 
oxigênio desempenha um papel importante na 
paleoclimatologia, fornecendo informações sobre 
temperatura e volume de gelo no passado (Broe-
cker, 2002). A molécula de água produzida com 
18O (isótopo pesado) tem uma pressão de vapor 1% 
menor do que as moléculas de água ricas em 16O 
(isótopo leve). Assim, o vapor da superfície oceânica 
é rico em 16O em relação à água do mar, enquanto 
a água precipitada como chuva é rica em 18O em 
comparação ao vapor das nuvens. No momento 
em que as massas de ar atingem as regiões frias das 
calotas polares, essa escassez de isótopos pesados já 
aumentou significativamente. Logo, o gelo gerador 
das calotas é empobrecido em 18O. Esses isótopos 
pesados são armazenados no oceano, dando a ele 
uma razão ligeiramente maior de 18O em relação ao 
16O (Fig. 3). Consequentemente, quanto maior o 
volume de gelo retido nos continentes, maior será a 
proporção de 18O para 16O na água do mar. Portan-
to, sempre que moléculas de água passam por uma 
transição de fase (como condensação ou evapora-
ção), ocorre o fracionamento isotópico dependente 
da temperatura (Paul et al.,1999, Broecker, 2002).

Urey (1947) descreveu as propriedades termo-
dinâmicas e o fracionamento isotópico, lançando a 
base para estudos geoquímicos de isótopos estáveis. 

estatístico, variáveis ambientais, químicas e bioló-
gicas que não foram preservadas.

Usa-se um algoritmo específico para con-
verter cada proxy na variável desejada. Porém, 
deve-se levar em conta que um proxy não é 
controlado apenas por uma variável ambiental, 
mas por um conjunto de parâmetros (Broecker, 
2002). Rosenthal (2007) descreve que para obter o 
algoritmo que relaciona o proxy com a variável de 
interesse deve-se realizar a calibração, que pode ser 
feita por diferentes métodos, cada um com suas 
vantagens e desvantagens.

Proxies paleoclimáticos
A formação da carapaça dos foraminíferos está 

intimamente ligada ao equilíbrio de carbonato na 
água do mar. Logo, as razões isotópicas e o teor de 
elementos traço das testas são proxies paleoceano-
gráficos amplamente aplicados na reconstrução de 
paleotemperatura, produtividade primária, salini-
dade entre outros, bem como uso de conjuntos 
de microfósseis para reconstrução de parâmetros 
paleoclimáticos (Rohling & Cooke, 1999, Schiebel 
& Helemben, 2017).

Razão isotópica de oxigênio (δ18O)
A molécula de água é formada por átomos de 

hidrogênio e oxigênio unidos por uma ligação 
covalente. Ambos os elementos existem no nosso 
planeta como isótopos (elementos com o mesmo 
número atômico, mas com massas diferentes), 
sendo eles 1H, 2H e 3H e 16O, 17O e 18O. As combi-
nações das moléculas isotópicas de água que mais 
interessam nas geociências são 1H2H16O, 1H2

18O 
e 1H3H16O. Uma molécula de água contendo o 
isótopo radioativo 3H ou qualquer um dos isóto-
pos estáveis (2H e1H), juntamente com 18O é mais 

  δ 18O δ 13C δ 11B
87Sr/ 
86Sr

Mg/ 
Ca

Cd/ 
Ca

Ba/ 
Ca

Zn/ 
Ca

B/ 
Ca

U/ 
Ca δ 11Nd δ 26Mg

Volume de gelo x

Temperatura x x

Circulação x x x x x

Produtividade x

Saturação  
de carbonato x x x

pH x

Quimioestratigrafia x x x

Água do mar (Mg)                       x

Tabela 1. Proxies geoquímicos aplicados a foraminíferos calcários e as variáveis que eles permitem estimar. Adaptada 
de Katz et al. (2010)
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Simultaneamente, houve o desenvolvimento das 
técnicas de espectrometria de massa, permitindo a 
medição de mínimas diferenças nas composições 
isotópicas. Dando seguimento ao trabalho inicial de 
McCrea (1950), Urey e seus alunos de pós gradua-
ção desenvolveram o uso da composição isotópica 
de oxigênio da calcita como um paleotermômetro, 
com aproximação matemática da relação entre 
δ18O e temperatura em material carbonático. Um 
de seus alunos foi Cesare Emiliani, o primeiro a 
usar a paleotermometria baseada em isótopos de 
oxigênio para reconstrução das oscilações glaciais/
interglaciais pleistocênicas e responsável pelo uso 
inicial dos Estágios Isotópicos Marinhos (Mari-
ne Isotope Stages, MIS) (Emiliani, 1955, Ravelo & 
Hillaire-Marcel, 2007). 

O uso da razão isotópica de oxigênio como 
proxy para paleotemperatura é baseado no fraciona-
mento termodinâmico entre 16O e 18O precipitados 
(18O/16O), obtida a partir da comparação da amos-
tra com um padrão conhecido. A diferença entre 
a razão isotópica da amostra em comparação ao 
padrão é expressa por delta (δ) (Rohling & Cooke, 
1999, Ravelo & Hillaire-Marcel, 2007, Katz et al., 
2010) na seguinte equação:

Os valores de δ18O tem unidades de concen-
tração por mil, ou “per mil” (‰). Assim, valores 
maiores de δ18O indicam um enriquecimento de 
isótopos pesados em relação ao padrão, enquanto 
valores menores indicam sua escassez. A oscilação 
na temperatura é inversamente proporcional ao 
δ18O, logo, quanto menor o valor de δ18O maior 
será a temperatura e vice-versa (Paul et al., 1999, 
Ravelo & Hillaire-Marcel, 2007, Katz et al., 2010). 

O ponto de partida para a análise da composi-
ção isotópica de oxigênio (o mesmo método é usa-
do para análise isotópica de carbono) é produzir o 
gás dióxido de carbono (CO2), sem deslocamento 
ou com deslocamento isotópico conhecido em 
relação à amostra; o método utilizado depende 
da matriz. Para foraminíferos planctônicos, as 
testas são dissolvidas em uma determinada tem-
peratura embebidas em ácido fosfórico (H3PO4) 
para produzir o CO2 (Burman et al., 2005). Para 
determinar o δ18O da água do mar (δ18O W), o 
CO2 é isotopicamente equilibrado com a água 
do mar, mantendo constância na temperatura, 
de acordo com o protocolo original de Epstein 
& Mayeda (1953). Uma vez isolado, o CO2 é 
ionizado pelo espectrômetro de massa e as razões 
isotópicas (18O/16O) são quantificadas, usando 
como referência um CO2 padrão de composição 
isotópica conhecida. Só então o valor de δ18O 
pode ser calculado (Paul et al, 1999, Rohling & 
Cooke, 1999, Ravelo & Hillaire-Marcel, 2007). 

Independente do padrão usado nos laborató-
rios, todos são calibrados para padrões de refe-
rência internacionais. Atualmente os valores são 
expressos como VPDB (Vienna Pee Dee Belemnite) 
e VSMOW (Vienna Standard Mean Ocean Water). 
Essas diretrizes foram estabelecidas em 1996 na 
Agência Internacional de Energia Atômica de Vie-
na (Ravelo & Hillaire-Marcel, 2007). A conversão 
de VPDB em VSMOW é feita por meio de uma 
correção de + 0,27‰, devido a diferentes razões 
dos padrões (Hut, 1997). 

A carapaça dos foraminíferos é composta por 
CaCO3 e os átomos de O usados na síntese vêm 
do oxigênio disponível na água do mar (Broecker, 
2002, Kucera, 2007, Shiebel & Hemleben, 2017), 
assim, a composição isotópica da testa reflete a 
composição de δ18O da água do mar (δ18O W) na 
qual o foraminífero calcifica, bem como o fracio-
namento, que depende da temperatura durante 
o processo de calcificação. A análise de δ18O é 
considerada uma das ferramentas centrais para 
reconstruções paleoceanográficas, sendo ampla-

Figura 3. Ilustração simplificada representando o ciclo 
global de δ18O, por meio dos processos de precipi-
tação e evaporação. Os valores presentes na figura 
representam a razão entre 18O/16O atmosférico, 
oceânico e presente no gelo e calotas polares, esta 
razão (δ18O) tem unidades de concentração por mil, 
ou “per mil” (‰). Quanto menor o valor de δ18O 
maior será a temperatura e vice-versa. AAIW: água 
intermediária da Antártica, AABW: água de fundo 
da Antártica, NADW: águas profundas do Atlântico 
Norte. Adaptada de Paul et al. (1999)

δ18O  =  18O/16O amostra - 18O/16O padrão    x 1000
                                    18O/16O padrão 
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variações no volume de gelo. O uso de δ18O em 
planctônicos pode ser uma boa ferramenta para a 
reconstrução da SST, se algumas questões forem 
levadas em consideração. Diferentes espécies na 
mesma amostra podem apresentar desvios de δ18O 
de até 1,5 ‰. Este deslocamento é imposto em 
parte por efeitos vitais específicos, como variação 
metabólica inerente da espécie no fracionamento 
isotópico, mas também pode se dar por diferen-
ças na profundidade do habitat ou variações de 
temperatura sazonais (Niebler et al., 1999, Katz 
et al., 2010, Shiebel & Hemleben, 2017). 

Foraminíferos planctônicos tendem a migrar 
verticalmente na coluna d’água durante seu 
ciclo de vida, logo, o gradiente de temperatura 
da superfície para a profundidade pode resultar 
em diferenças no sinal de δ18O entre as câmaras 
externas e internas da carapaça, dependendo da 
profundidade de calcificação. Como as diferenças 
sazonais de temperatura somadas aos diferentes 
habitats de profundidade afetam o sinal isotópico 
de oxigênio dos planctônicos, a análise de mul-
tiespécies nos permite reconstruir a estratificação 
da coluna d’água e o gradiente de temperatura 
nas primeiras centenas de metros dos oceanos. 
O conhecimento do comportamento biológico 
de cada espécie é, portanto, crítico para a inter-
pretação das razões de isótopos de oxigênio em 
foraminíferos planctônicos. (Mulitza et al., 1997, 
Niebler et al., 1999, Katz et al., 2010).

mente utilizada como indicador de volume de 
gelo, nível do mar e paleotermômetro (Katz et 
al., 2010). Embora várias equações de paleotem-
peratura foram desenvolvidas para foraminíferos 
bentônicos e planctônicos, todas são baseadas na 
equação original de Epstein et al. (1953):

Registros de δ18O em foraminíferos bentôni-
cos podem ser usados para reconstruir mudanças 
globais de volume de gelo e a paleotemperatura 
do fundo oceânico (Lisieck & Raymo, 2005, Katz 
et al., 2010). A curva ‘LR04 Stack’, de Lisiecki 
& Raymo (2005), foi construída por meio da 
correlação gráfica de 57 registros de δ18O ben-
tônicos globalmente distribuídos. Atualmente 
é a curva global padrão aplicada para correlação 
de dados δ18O para os últimos 5,2 Ma. Lisiecki 
& Stern (2016) apresentaram curvas específicas 
para determinadas profundidades em 8 regiões 
oceânicas para os últimos 150 mil anos, também 
baseados em δ18O dos bentônicos, que levam em 
conta as diferenças regionais. Dados de δ18O de 
foraminíferos planctônicos podem ser correlacio-
nados com as ambas as curvas para a construção 
gráfica de um modelo de idade. A diferença entre 
as razões de δ18O entre bentônicos e planctônicos 
resultam de efeitos bióticos e abióticos, como 
ausência e presença de simbiontes e a variação 
isotópica entre corpos 
d’água superficiais e 
profundos, respectiva-
mente (Shiebel & Hem-
leben, 2017). 

Variações de tempe-
ratura glacial/intergla-
cial são relativamente 
pequenas no oceano 
profundo em compa-
ração com as mudanças 
na temperatura super-
ficial oceânica (SST) 
na maioria das latitu-
des, portanto, a ampli-
tude de δ18O glacial/
interglacial pode ser 
maior em foraminíferos 
planctônicos do que em 
bentônicos, consequen-
temente, os bentônicos 
são usados para estimar 

T=16,5 - 4,3x(δ18Ocalcita - δ18OW )+0,14 x (δ18Ocalcita - δ18OW )2

Figura 4. Efeitos sobre a incorporação de isótopos estáveis de oxigênio na carapaça em 
foraminíferos planctônicos. A composição isotópica é resultado de uma combinação 
entre efeitos globais (laranja), regionais (azul), químicos (amarelo) e biológicos (ver-
de). Os efeitos predominantes são indicados com setas em negrito. O acoplamento 
positivo e negativo é marcado por (+) e (-), respectivamente. Adaptada de Shiebel 
& Hemleben (2017)
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Fatores de correção devem ser aplicados aos 
valores isotópicos de diferentes espécies de fora-
miníferos planctônicos, para amenizar o ruído dos 
efeitos vitais (Tab. 2), que são a soma dos efeitos 
ecológicos e biológicos; bem como deve-se restrin-
gir uma faixa estreita de tamanho de carapaças na 
coleta para estudos geoquímicos, com finalidade 
de selecionar os indivíduos adultos (Niebler et 
al., 1999, Shiebel & Hemleben, 2017). Observe 
na Tabela 2 que espécies que vivem na superfície, 
como Globigerinoides ruber, apresentam uma variação 
isotópica mais alta do que espécies que calcificam 
em maiores profundidades, como Globorotalia 
crassaformis. 

Efeito fotossintético em δ18O
Algumas espécies de foraminíferos planctô-

nicos abrigam simbiontes autótrofos fotossinte-
tizantes, como microalgas e dinoflagelados. Estes 
foraminíferos são abundantes na zona eufótica dos 
oceanos tropicais e subtropicais, possuindo uma 
das maiores densidades dentro do zooplâncton, de 
10/100 indivíduos por m³ entre as profundidades 
de 10 e 50 m da lâmina d’água (Bé, 1977, Köhler-
-Rink & Kühl, 2005). Atividades de simbiontes 
somada a mudanças no microambiente químico 
dos vários tipos de carbonato (como CO2, H2C

2
3
 - 

e, por exemplo) e pH causam o fracionamento 
isotópico (Shiebel & Hemleben, 2017).

Efeitos vitais em δ18O
Os efeitos biológicos inerentes de cada espé-

cie, chamados de efeitos vitais, têm impacto na 
composição isotópica e nas taxas de calcificação 
das carapaças dos foraminíferos planctônicos (Fig. 
4), além dos efeitos regionais e globais (Billups & 
Spero, 1995, Shiebel & Hemleben, 2017). Deman-
das tróficas e variações na profundidade do habitat 
também podem afetar os sinais isotópicos regionais 
e sazonais. Simbiontes fotossintéticos tendem a 
aumentar a razão de δ13C e δ15N ao mesmo passo 
que diminuem de δ18O na testa dos foraminíferos 
planctônicos, de acordo com nível de irradiância e 
fotossíntese, em até 1‰ (Zeebe et al., 1999, Ezard 
et al., 2015). 

O efeito ontogenético diferencia o equilíbrio 
isotópico entre formas juvenis e adultas da mesma 
espécie. Indivíduos juvenis crescem mais rapida-
mente e tem uma atividade metabólica constante-
mente mais alta que os espécimes adultos (Ezard 
et al., 2015, Shiebel & Hemleben, 2017). Ademais, 
foraminíferos planctônicos deslocam a profundi-
dade de seu habitat durante a ontogenia por vários 
motivos (como disponibilidade de alimentos ou 
reprodução) e podem residir em massas d’água de 
diferentes composições isotópicas e temperaturas. 
Consequentemente, a razão de δ18O aumenta em 
até 1‰ durante a ontogenia. A calcita gametogê-
nica (GAM, formada na reprodução sexuada) pode 
também adicionar um efeito de até 1‰ em δ18O 
em comparação à testa pré gametogênica. O efeito 
pode variar dependendo da espécie e da proporção 
de calcita GAM adicionada à carapaça (Duplessy 
et al., 1981, Shiebel & Hemleben, 2017). Alguns 
foraminíferos planctônicos que vivem na super-
fície perdem seus espinhos e afundam na coluna 
d’água durante a gametogênese (Katz et al., 2010). 
Mudanças metabólicas durante a ontogenia são 
mais fortes em foraminíferos juvenis, com alta 
atividade metabólica e rápida formação de câma-
ras, do que em indivíduos adultos com atividade 
metabólica geralmente lenta (Spero & Lea, 1996, 
Mulitza et al., 1997). 

Devido a essas circunstâncias, deve-se ter cautela 
ao fazer medições nos trópicos, onde as SST podem 
ser 10 a 15°C mais quentes do que as águas da ter-
moclina, nas quais os foraminíferos afundam. Em 
latitudes médias a altas, as variações de temperaturas 
mais pronunciadas ocorrem na superfície e abaixo 
dela as alterações verticais são pequenas. As maiores 
oscilações de temperatura são sazonais e geralmente 
restritas aos 50 m superiores (Katz et al., 2010). 

Espécies de foraminíferos 
planctônicos 

Faixa de desequilíbrio 
de δ 18O

G. aequilateralis -0.4 to ± 0.0 ‰

G. bulloides ±0.0 to + 0.5 ‰

G. calida -0.2 to ± 0.0 ‰

N. dutertrei ±0.0 to - 0.53 ‰

G. hirsuta -0.5 to + 0.2 ‰

G. inflata -0.4 to + 0.4 ‰

G. menardii -0.2 ‰

P. obliquiloculata < -0.4 ‰

N. pachyderma (dex. /sin.) -0.7 to - 0.8 ‰

G. crassaformis +0.2 to ± 0.0 ‰

G. conglobatus < -0.3 ‰

G. ruber (white)  ± 0.0 to 1.0 ‰

G. tumida  ± 0.0 ‰

Tabela 2. Compilação do desequilíbrio de isótopos de oxi-
gênio para cada espécie de foraminíferos planctônico 
investigada. Adaptada de Niebler et al. (1999)
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A captação fotossintética de 12CO2 aumentada 
e o enriquecimento em carbono inorgânico podem 
ocorrer durante a calcificação da carapaça, como 
exemplificado para a espécie Orbulina universa, uma 
espécie onipresente em águas tropicais e subtropi-
cais, portadora de um grande número de dinofla-
gelados endossimbiontes Gymnodinium béii (Bijma 
et al., 1999, Köhler-Rink & Kühl, 2005). Lea et al. 
(1995) presumiram que a atividade fotossintética 
simbionte pode estimular a calcificação em forami-
níferos planctônicos. Eles mediram taxas de calci-
ficação até três vezes mais altas em O. universa sob 
condições de alta luminosidade, em comparação 
com indivíduos cultivados no escuro. A atividade 
do simbionte altera o microambiente químico, 
aumentando o pH e o íon carbonato (C2

3
  -) e redu-

zindo a concentração de CO2 próximo a parede da 
carapaça do foraminífero, afetando negativamente 
as razões de δ13C e δ18O em até 1‰, dependendo da 
espécie do hospedeiro (Bijma et al., 1999, Rohling 
& Cooke, 1999, Köhler-Rink e Kühl, 2005). 

Efeito da concentração de íon carbonato em δ18O
Como já citado, o aumento da concentração 

de íon carbonato (CO2
3
 -) e, consequentemente, o 

aumento no pH na água do mar diminuem a razão 
isotópica de oxigênio. Essa diminuição de δ18O 
registrado na carapaça está relacionada a dominân-
cia de C2

3
  - em relação ao íon bicarbonato (HCO3

 -) no 
meio. Isto ocorre pois conforme aumenta o pH da 
água, o carbono inorgânico dissolvido muda de íon 
bicarbonato para íon carbonato e o fracionamento 
isotópico de oxigênio é maior para HCO3

 - do que 
para CO2

3
  -em relação a água, de modo que a razão 

isotópica da calcita diminui ao passo que o CO2
3
  - é 

cada vez mais usado na calcificação da testa (Zeebe 
et al.,1999, Katz et al. 2010). 

Acredita-se que o ‘efeito íon carbonato’ afeta a 
razão isotópica de oxigênio nos foraminíferos planc-
tônicos portadores de simbiontes (por exemplo O. 
universa) e espécies desprovidas de simbiontes (por 
exemplo Globigerina bulloides) praticamente no mes-
mo grau e resulta de um reservatório de carbono 
inorgânico citoplasmático (Zeebe et al., 1999, Bijma 
et al., 1999, Shiebel & Hemleben, 2017). A resposta 
média de δ18O na carapaça é de - 0,002 ‰ para O. 
universa e - 0,004 ‰ para G. bulloides por aumento de 
μmol/kg de CO2

3
  - da água do mar (Lea et al., 1999). 

Entretanto a concentração do íon carbonato 
tem um efeito positivo na calcificação nas testas 
dos foraminíferos planctônicos. Quanto maior 
for a quantidade de CO2

3
  - disponível, maior será a 

quantidade de calcita produzida pelo foraminífero 
(Bijma et al., 1999, Shiebel & Hemleben, 2017). 
Este efeito do íon carbonato parece ser específico 
de cada espécie e dependente da disponibilidade de 
luz em espécies portadoras de simbiontes (quanto 
maior a irradiação, mais forte). Foi demonstrado 
que o efeito é menor em G. sacculifer do que em O. 
universa, mesmo sendo ambas portadoras de sim-
biontes (Lombard et al., 2010). Há evidências de 
que algumas espécies de foraminíferos acumulam 
carbono e cálcio dentro de um reservatório interno 
e os utilizam quando novas câmaras são secretadas. 
Essa precipitação de calcita geralmente ocorre em 
um intervalo curto de tempo (Zeebe et al., 1999). 
Spero et al. (1997) demonstraram que o aumento 
na concentração de CO2

3
  - e seu efeito na carapaça é 

muito mais acentuado em espécies livres de sim-
biontes, como G. bulloides que adiciona câmaras de 
forma intermitente, do que espécies hospedeiras 
de simbiontes, como O. universa, que calcifica a 
câmara terminal continuamente entre 5 e 7 dias 
e não depende de um reservatório interno, pois a 
demanda de Ca e C é suprida durante a calcificação 
pela água do mar circundante. 

Razão Mg/Ca
Elementos menores ou traço podem substituir 

o Ca ou o CO2
3
  - na estrutura cristalina na carapaça 

de foraminíferos calcários. A absorção desses ele-
mentos se dá diretamente da água do mar durante 
a síntese da testa (Katz et al., 2010). Em geral, a 
carapaça dos foraminíferos planctônicos apresenta 
~99% de carbonato de cálcio (CaCO3) e ~1% de 
elementos menores ou traço, como Mg, Ba, Sr e 
Cd. Logo, a composição da testa reflete condições 
físicas, biológicas e químicas da água do mar pre-
sentes ao longo da precipitação (Lea, 1999).

O Mg é um dos elementos conservativos do 
oceano, seu tempo de residência é relativamente 
longo, ~ 10 Ma, e sua razão em relação ao Ca, que 
possui, por sua vez, o tempo de residência oceânica 
de ~ 1 Ma, é praticamente fixa, sendo a razão Mg/
Ca constante na água do mar em escalas de tem-
po de 1 milhão de anos (<106 anos) (Broecker & 
Peng, 1982). Logo, a razão Mg/Ca pode ser utilizada 
como um proxy de paleotemperatura em intervalos 
de tempo de <1 Ma (Katz et al., 2010). 

A dependência da absorção de Mg nas carapaças 
de foraminíferos planctônicos em relação à tempe-
ratura foi estipulada usando diferentes abordagens. 
Alguns estudos usaram como metodologia experi-
mentos de cultura controlados, onde as mudanças 



© Terrae Didat.  Campinas, SP  v.17 1-18 e021047 2021

9

nos parâmetros de crescimento (como salinidade, 
luz e pH) foram ajustados de forma independente 
da temperatura (Nürnberg et al., 1996, Russel et 
al., 2004). Em outra abordagem, foram realizadas 
medições nas testas de foraminíferos planctônicos, 
coletados periodicamente por armadilhas de sedi-
mento posicionadas estrategicamente em locais 
caracterizados por sazonalidade significativa nas 
SST (Anand et al., 2003, Huang et al., 2008), além 
de análises de foraminíferos fósseis em sedimentos 
de testemunhos (Elderfield & Ganssen, 2000). A 
substituição de Mg na calcita é uma reação endotér-
mica, logo, a razão Mg/Ca da testa aumenta junto 
com a temperatura (Rosenthal, 2007, Katz et al., 
2010). Essas calibrações sugerem uma sensibilidade 
à temperatura com um aumento da razão Mg/Ca 
de ~ 0,3 mmol mol-1 por °C (Lea, 2003, Anand et 
al., 2003, Shiebel & Hemleben, 2017).

As calibrações de Mg/Ca são usualmente 
expressas como uma dependência exponencial da 
temperatura, de acordo com a seguinte equação 
(Rosenthal, 2007, Katz et al., 2010):

A e B são as constantes exponencial e pré-expo-
nencial, respectivamente, e T é a temperatura em 
°C. O ajuste exponencial aos dados empíricos vem 
principalmente da reação termodinâmica. Aqui, a 
constante exponencial reflete a resposta da razão Mg/
Ca a uma determinada alteração de temperatura (em 
mmol mol-1 por °C). Já a constante pré-exponencial 
difere entre as espécies e depende da profundidade da 
água em que cada uma calcifica (Anand et al., 2003, 
Rosenthal, 2007, Katz et al., 2010).

O consenso existente entre os diferentes méto-
dos de calibração fornece evidências sólidas de que 
o sinal de temperatura registrado durante a precipi-
tação da carapaça é confiavelmente transferido para 
os sedimentos, apoiando assim o uso da razão Mg/
Ca em foraminíferos planctônicos para reconstrução 
de paleotemperatura. No entanto, deve-se atentar 
às diferenças individuais entre as espécies, além 
de impressões diagenéticas, incluindo dissolução 
pós-deposicional. Consequentemente, a paleoter-
mometria Mg/Ca é mais bem aplicada para estimar 
mudanças relativas na temperatura da água do mar do 
que temperaturas absolutas em estratos mais antigos 
(Anand et al., 2003, Rosenthal, 2007, Greaves et al., 
2008, Katz et al., 2010). 

Existem vários instrumentos capazes de medir as 
razões de elementos menores ou traço em relação ao 
cálcio em carbonatos biogênicos marinhos. Os mais 

usados são a espectrofotometria de emissão óptica 
com plasma indutivamente acoplado (ICP-OES) e 
espectrometria de massa com plasma indutivamen-
te acoplado (ICP-MS). O ICP-MS oferece uma 
alta sensibilidade em uma ampla faixa isotópica e é 
usado também para medir metais traços, como Cd/
Ca e Zn/Ca (Lea & Martin, 1996, Yu et al., 2005). 
Todavia, o ICP-OES, apesar de ser menos sensível, 
apresenta um bom custo-benefício para análises 
rotineiras de elementos menores, com operação sim-
plificada e facilidade de uso (De Villiers et al., 2002, 
Wara et al., 2003). Uma abordagem alternativa é o 
uso de técnicas microanalíticas, como microssonda 
eletrônica, ablação a laser ICP-MS e espectrometria 
de massa de íons secundários (SIMS) (Eggins et al., 
2003, Anand & Elderfield, 2005, Curry & Marchitto, 
2005, Rosenthal, 2007).

Normalmente, a variabilidade de Mg/Ca entre as 
diferentes espécies de foraminíferos planctônicos está 
correlacionada com a profundidade de calcificação 
da carapaça. Habitantes de camadas mistas e rasas, 
como Globigerinoides ruber e Globigerinoides sacculifer, 
têm razões altas de Mg/Ca; enquanto os habitan-
tes de camadas mais profundas, como Globorotalia 
tumida e Neogloboquadrina dutertrei, são caracterizados 
por razões Mg/Ca relativamente baixas (Rosenthal 
& Boyle, 1993). Essa tendência condiz com a dimi-
nuição da temperatura de calcificação em relação a 
profundidade. Portanto, calibrações específicas de 
cada espécies permitem a reconstrução dos diferentes 
estratos da coluna d’água (Regenberg et al., 2009).

Holbourn et al. (2018) reconstruíram as tempe-
raturas da zona de mistura no noroeste do Oceano 
Pacífico durante o Mioceno tardio baseadas em Mg/
Ca, juntamente com outras análises isotópicas e reve-
laram uma tendência de resfriamento a longo prazo, 
concomitante com a intensificação da monção de 
inverno asiática e o fortalecimento da bomba biológica 
entre ~7 Ma até 5,5 Ma atrás. Essa mudança climá-
tica ocorreu ao final de uma redução global de δ13C, 
indicando que as mudanças no ciclo do carbono, tanto 
nos reservatórios oceânicos profundos quanto nos ter-
restres, foram fundamentais para guiar o resfriamento 
do clima no final do Mioceno. Apesar das incertezas 
quanto ao habitat de profundidade dos foraminíferos 
planctônicos miocênicos, os autores minimizaram essa 
questão utilizando a espécie Globigerinoides sacculifer na 
análise, pois a mesma já tem uma calibração estabele-
cida e ocorre atualmente nos oceanos. A equação de 
calibração para a estimativa da SST também teve que 
ser corrigida, para ajustar as diferenças de Mg/Ca da 
água do mar miocênica em relação à moderna.

Mg (mmol mol-1  )= B expAT
 

Ca



© Terrae Didat.  Campinas, SP  v.17 1-18 e021047 2021

10

Efeitos vitais na razão Mg/Ca 
A razão Mg/Ca está relacionada ao desenvolvi-

mento ontogenético em foraminíferos planctôni-
cos, ou seja, a variabilidade de Mg/Ca é dependente 
significativamente do tamanho da carapaça, bem 
como da presença de simbiontes (Shiebel & Hem-
leben, 2017). Elderfield et al. (2002) revelaram que 
a razão Mg/Ca aumenta junto com o tamanho da 
carapaça, porém os autores investigaram uma faixa 
estreita de tamanho (entre 250 e 450 µm), ignorando 
indivíduos infanto-juvenis; novos estudos revelam 
que esta informação já está obsoleta. Friedich et al. 
(2012) analisaram nove espécies de foraminíferos 
planctônicos modernos utilizando quatorze frações 
de peneira, com janelas de 50 µm entre elas. As des-
cobertas revelam que em espécies de grande porte (> 
250 µm adulto), as proporções de Mg/Ca diminuem 
rapidamente ao longo do desenvolvimento juvenil e 
adolescente, que abrange a faixa de tamanho da testa 
entre 100 e 200 µm. Já em espécies de pequeno porte 
(< 250 µm adulto), as razões Mg/Ca mudam menos 
entre as frações 100 e 200 µm e podem até aumentar, 
como no caso de G. glutinata. Em geral, as razões de 
Mg/Ca em indivíduos adultos diminuem menos em 
comparação a indivíduos pré-adultos, com exceção 
da espécie O. universa (Friedrich et al., 2012). 

Há evidências de variabilidade da razão Mg/
Ca entre diferentes morfotipos da mesma espécie, 
refletindo diferenças na estação de crescimento, 
como por exemplo em G. ruber branca e G. ruber 
rosa (Anand et al., 2003), ou diferenças na profun-
didade do habitat, como em G. ruber ss e G. ruber sl 
(Steinke et al., 2005). Estas oscilações intraespecíficas 
evidenciam a necessidade de que tanto as análises de 
Mg/Ca quanto as calibrações devem ser feitas em um 
mesmo morfotipo, dentro de uma única fração de 
tamanho (Rosenthal, 2007).

Os foraminíferos planctônicos mostram padrões 
de migração vertical diurna e ontogenética na coluna 
d’água e afundam em águas mais profundas durante 
a reprodução (Spindler et al., 1978, Hemleben & 
Bijma, 1994). Logo, a formação da calcita gameto-
gênica (GAM) em algumas espécies está geralmente 
relacionada à diminuição da razão Mg/Ca, pois sua 
síntese se dá em profundidades significativamente 
maiores e mais frias do que o seu habitat principal, 
como em G. sacculifer (Eggins et al., 2003). Apesar 
deste processo causar uma variabilidade na distribui-
ção de Mg na carapaça do foraminífero, as análises de 
Mg/Ca geralmente são feitas usando a carapaça toda, 
por tanto, temos como resultado uma média ponde-
rada das camadas de calcita formada em diferentes 

profundidades e temperaturas (Benway et al., 2003, 
Rosenthal, 2007, Dissard et al., 2020). 

Vários estudos usando métodos analíticos de 
alta resolução espacial revelaram uma grande muta-
bilidade estrutural na razão de Mg/Ca dentro de 
câmaras individuais e dentro da carapaça como um 
todo (Anand & Elderfield, 2005, McKenna & Prell, 
2005, Spero et al., 2015). De acordo com Spero et 
al. (2015) essa variabilidade intracâmara não pode ser 
simplesmente atribuída às mudanças na temperatura 
ambiente, mas sim ao conjunto que envolve efeitos 
biológicos na coprecipitação de Mg na calcita. Eggins 
et al. (2004) propuseram que o bandamento de Mg/
Ca pode ser diurno e ligado à respiração, à fotossín-
tese simbionte ou algum outro processo fisiológico 
que afeta a química do carbonato no microambiente 
de calcificação ao longo de um ciclo diário. 

O estudo publicado por Spero et al. (2015) uti-
lizou dados de Mg/Ca coletados por ablação a laser 
(ICP MS) em carapaças da espécie O. universa, em 
cultura controlada em laboratório. A água do meio 
de cultura foi enriquecida com Ba para marcar os 
períodos de calcificação e quantificar o tempo de 
formação das bandas de Mg intracâmara em vários 
ciclos diurnos. Os resultados apresentados demons-
tram que bandas altas em Mg são precipitadas durante 
a noite, enquanto bandas baixas em Mg são sinteti-
zadas durante o dia. Os dados também mostraram 
que ambas as bandas exibiram um aumento da razão 
Mg/Ca concomitantemente com a temperatura, 
corroborando as calibrações empíricas publicadas 
anteriormente por diversos autores. Mudanças quí-
micas registradas no carbonato e, por analogia, na 
fotossíntese simbionte, afetam a amplitude das ban-
das de Mg, porém não fundamentam a magnitude e 
heterogeneidade observadas nas bandas de Mg altas, 
que foram sintetizadas a noite (também presentes 
em espécies desprovidas de simbiontes). A hipótese 
abordada pelos autores é que a variação desencadeada 
pela luz na captação de Mg2+ pelas mitocôndrias, e/ou 
mudanças diurnas na abundância de Mg2+e na ativi-
dade mitocondrial nas proximidades das superfícies 
calcificantes podem ser responsáveis pelas variações 
nos ciclos das bandas de Mg/Ca observadas em O. 
universa e provavelmente, em outros foraminíferos 
planctônicos.

O efeito do pH e do CO3
-2 nas razões de Mg/Ca 

no oceano moderno é considerado desprezível para 
foraminíferos planctônicos, como exemplificado 
para G. ruber (branco), portador de simbionte, por 
Kisakürek et al. (2008). Estudos de cultura mos-
tram uma relação positiva fraca entre a razão Mg/
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Ca e a salinidade da água do mar. Sobre um grande 
gradiente de salinidade, o efeito foi de ~7 ± 4 % de 
mudança em Mg/Ca por unidade de salinidade (SU), 
para as espécies G. sacculifer e O. universa (Lea, 2003). 
Dada a sensibilidade à temperatura e a dependência 
conservadora da salinidade, o efeito da salinidade se 
traduz em uma incerteza de ~0,3-1 °C para uma 
mudança de 1 SU (Rosenthal, 2007). 

Funções de transferência
Um dos principais meios para reconstrução de 

parâmetros paleoclimáticos e/ou paleooceanográficos 
é uso de conjuntos de microfósseis, seja por identifi-
cação de vestígios biológicos e proporções de conta-
gem de cada táxon, ou presença/ausência de um táxon 
específico (Guiot & Vernal, 2007). De acordo com 
Sachs et al. (1977) a função de transferência é definida 
como um método que produz estimativas quantitati-
vas calibradas a partir de alguns parâmetros ambien-
tais, como temperatura sazonal/mensal da superfície 
oceânica, a partir de dados proxy, como associações 
biológicas. Isto é, as funções de transferência podem 
incluir todos os métodos que permitem estimativas 
quantitativas dos padrões oceânicos e/ou climáticos 
usando dados paleontológicos (Guiot, 2011). 

O uso de técnicas numéricas em micropaleonto-
logia, incluindo funções de transferência, tornou-se 
viável com os avanços da tecnologia da computação 
e com a acumulação de grandes conjuntos de dados. 
Vários estudos anteriores produziram estimativas 
qualitativas utilizando associações microfósseis, 
como de foraminíferos com Schott (1935) e Ericson 
& Wollin (1968). Contudo, os pioneiros na utilização 
do chamado método de função de transferência na 
paleoceanografia foram Imbrie e Kipp (1971), que 
reconstruíram a SST baseados em análises multiva-
riadas de associações de foraminíferos planctônicos 
(Sachs et al., 1977). O método de Imbrie-Kipp foi a 
base do estudo do grupo CLIMAP, para reconstrução 
da temperatura superficial oceânica durante o último 
máximo glacial (CLIMAP, 1976, Kucera, 2007). 

As funções de transferência paleoecológicas pro-
duzem estimativas quantitativas calibradas a partir de 
alguns parâmetros de um ambiente passado, como 
temperatura sazonal ou duração de massas de ar, e 
são usados métodos algébricos para formular essas 
estimativas. As funções são calibradas a partir de uma 
amostra adequada de dados de distribuição moder-
nos e após podem então serem aplicadas a amostras 
mais antigas, para estimar os parâmetros ambientais 
de tempos passados (Sachs et al., 1977). As fun-
ções de transferência em foraminíferos tiveram um 

renascimento recente, alimentado principalmente 
pelo desenvolvimento e aplicação de novas técnicas 
computacionais (Tab. 3). Apesar de algumas ressalvas 
e limitações, o método é extremamente importante 
uma vez que suas reconstruções são independentes 
de proxies geoquímicos (Kucera et al., 2005). 

Os modelos e métodos de função de transfe-
rência baseados em calibrações envolvem algumas 

Tipo de  
abordagem Família Método 

Calibração 

Técnicas de 
 ordenação 

Regressão nos 
componentes 
principais 

Regressão em fatores 
de correspondência

Parcial mínimo 
quadrado (PLS)

Correlação canônica

Análises de 
correspondência 
canônica

Média ponderada - 
mínimos quadrados 
parciais (WA-PLS)

Modelos  
generalizados 
(GLM)

Regressão logística

Métodos não  
paramétricos

Modelo aditivo 
generalizado (GAM)

Rede neural artificial 
(ANN) 

Similaridade 

Presença/ 
ausência 

Método de espécies 
indicadoras (ISM)

Método de variação 
climática mútua 
(MCR)

Abundância 

Técnica analógica 
moderna (MAT)

MAT restrito com 
variável externa

MAT restrito 
geograficamente 
(SIMMAX)

Método de 
superfície de 
resposta

Método analógico 
revisto (RAM) 

Tabela 3. Resumo dos vários métodos de função de trans-
ferência usados para reconstruções paleoclimáti-
cas e/ou paleoceanográficas baseadas em dados 
microfósseis. Adaptada de Guiot & Vernal (2007)
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suposições (Guiot & Vernal, 2007): 

1.	 a variável ambiental é a causa final nas mudan-
ças dos dados paleobiológicos;

2.	 as propriedades ecológicas das espécies consi-
deradas não mudaram entre o período anali-
sado e o presente, e a relação entre as espécies 
e o ambiente é, portanto, uniforme ao longo 
do tempo;

3.	 as observações modernas contêm todas as 
informações necessárias para interpretar os 
dados fósseis.

Uma consequência importante implícita nas 
três suposições acima é a condição de equilíbrio 
entre a distribuição atual das espécies e o clima. 
Desde os primeiros trabalhos de Imbrie e Kipp 
(1971), diferentes abordagens baseadas em métodos 
estatísticos multivariados foram desenvolvidas e 
amplamente aplicadas para reconstruções de pale-
otemperaturas (Guiot, 2011).

Levando em consideração as suposições abor-
dadas, a formulação matemática básica pode ser 
representada por uma função de resposta R, que 
relaciona o conjunto de respostas biológicas X a um 
conjunto de fatores climáticos C e a um conjunto 
de fatores não climáticos D. Essas últimas variáveis 
podem incluir medições de competição, dispo-
nibilidade de nutrientes, dissolução e distúrbios 
antropogênicos. A equação é expressa da seguinte 
forma (Sachs et al., 1977, Guiot & Vernal, 2007):

X=R (C,D)
O modelo acima representa uma equação, ou 

um sistema de equações, sobre variáveis climáticas 
e não climáticas. Se o clima (C) é o principal fator 
de controle da resposta biológica, é possível apro-
ximar a função resposta em: X=RC(C). O inverso 
desse modelo permite que valores desconhecidos de 
variáveis climáticas sejam calculados a partir de res-
postas biológicas conhecidas: C=RC

-1(X). Portanto, 
R atua como uma função de transferência paleoe-
cológica (Sachs et al., 1977, Guiot & Vernal, 2007).

Uma opção ao modelo de funções de transfe-
rência baseado em calibração é a abordagem baseada 
em similaridade, introduzida pela primeira vez na 
paleoceanografia por Hutson (1980), que recons-
truiu os padrões de circulação oceânicos durante o 
último máximo glacial no Oceano Índico baseado 
na comparação entre faunas fósseis e modernas de 
foraminíferos planctônicos. Esta abordagem difere 
dos modelos de função de transferência por cali-
bração, pois não há calibração estrita. Os modelos 

de analogia supõem que dada associação de taxa no 
registro fóssil ocorreram sob uma confluência de 
condições ambientais que caracterizam as associa-
ções modernas semelhantes. Logo, esta abordagem 
necessita da comparação entre associações ao invés 
da relação direta entre taxa e clima ou parâmetros 
hidrográficos. A abordagem analógica requer a dis-
ponibilidade de dados sobre associações modernas 
para comparação, especialmente por não haver cali-
bração que permita extrapolação. O conhecimento 
adequado da ecologia e fisiologia dos taxa se faz 
necessário para evitar interpretações errôneas dos 
dados (Guiot & Vernal, 2007, Guiot, 2011).

Diferentes métodos de função de transferên-
cia podem ser usados concomitantemente, como 
na reconstrução das SST do mar Mediterrâneo 
durante o último máximo glacial, apresentada 
por Haeys et al. (2005). Neste estudo foi usado 
um conjunto de dados de calibração, chamado de 
conjunto de treinamento, baseado no censo de 23 
espécies de foraminíferos planctônicos oriundos de 
129 amostras de testemunhos do Oceano Atlântico 
Norte e 145 do mar Mediterrâneo. Reconstruções 
da SST de verão, inverno e média anual foram feitas 
por meio de redes neurais artificiais (ANN) e do 
método analógico revisado (RAM), com erros de 
calibração variando entre 0,5 e 1,1 °C, com ambas 
as técnicas sendo mais bem-sucedidas na previ-
são de SST de inverno. Os autores revelaram um 
gradiente de 9°C durante o verão glacial e de 6°C 
durante o inverno glacial, estimativas muito mais 
frias para o mar Mediterrâneo durante o último 
máximo glacial do que indicavam reconstruções 
anteriores (como Thiede, 1978 e Thunell, 1979).

Embora a maioria dos estudos que envolvem 
funções de transferência e foraminíferos planc-
tônicos estejam relacionados com a SST, existem 
outras variáveis ambientais que podem ser extraídas 
de forma confiável dos dados de censo da fauna. 
Um exemplo é o estudo publicado por Anderson e 
Archer (2002) que usou a técnica analógica moder-
na (MAT) para reconstruir a saturação da calcita 
em águas glaciais de fundo. Ivanova et al. (2003) 
usaram uma variante do método Imbrie-Kipp para 
reconstruir a paleoprodutividade no mar da Arábia 
Saudita. A razão pela qual a maior parte dos estudos 
de função de transferência usando foraminíferos 
planctônicos é focada em SST é explicada por 
Morey et al. (2005). Os autores usaram a análise 
de correspondência canônica para determinar qual 
dentre 35 parâmetros ambientais apresentava uma 
relação forte e independente com a composição de 
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associação de foraminíferos, usando amostras do 
Oceano Atlântico e Pacífico. O fator mais signifi-
cativo foi a SST, seguido da fertilidade nas águas 
superficiais.

Efeitos da dissolução
Ao contrário dos protozoários ciliados ou flage-

lados, os foraminíferos planctônicos não possuem 
meios ativos de propulsão, como os vacúolos con-
tráteis. A carapaça de calcita dos foraminíferos leva 
a uma flutuabilidade negativa, que é compensada 
pela síntese de lipídeos e gases de baixa densida-
de, isto os permite controlar sua posição vertical 
na coluna d’água. Após a morte ou a reprodução 
sexual, a flutuabilidade positiva é perdida e as tes-
tas, vazias ou com citoplasma residual, começam a 
descer para o assoalho oceânico (Boltovskoy, 1965, 
Kucera, 2007, Shiebel & Hemleben, 2017). De 
acordo com Shiebel (2002), em média ~25% do 
CaCO3 inicialmente produzido por foraminíferos 
planctônicos se deposita no fundo do mar, o que 
equivale de 0,36 - 0,88 gigatoneladas de carbonato 
biogênico depositados ao ano. Uma grande quan-
tidade de calcita foraminiferal é perdida durante o 
assentamento. Essa perda é consequência da cicla-
gem biogeoquímica ao longo da coluna d’água. A 
intensidade desse processo se dá em razão do tempo 
de residência de cada carapaça na coluna d’água e 
é diretamente proporcional à velocidade de sedi-
mentação (Kucera, 2007). 

Estudos mostram que a velocidade de sedi-
mentação das testas de foraminíferos planctônicos 
resulta de fatores como tamanho da concha, peso, 
forma, presença/ausência de citoplasma residual e 
as propriedades físicas da água do mar ambiente. 
Via de regra, espécies grandes e sem espinhos afun-
dam a velocidades entre 500 e 3.000 metros por dia, 
consequentemente, atingem o fundo do mar em 
até uma semana. Já espécies pequenas e espinhosas 
afundam vagarosamente, >200 metros por dia, com 
um tempo de residência na coluna d’água de duas 
semanas ou mais (Takahashi e Bé, 1984, Furbish & 
Arnold, 1997). A exposição prolongada de espéci-
mes pequenos durante o assentamento leva à sua 
dissolução preferencial, logo, quantidades maiores 
de testas adultas se acumulam nos sedimentos mari-
nhos (Schiebel & Hemleben, 2005). Indivíduos que 
afundam rapidamente têm menos probabilidade de 
serem expatriados durante a deposição. Expatriação é 
definida como um processo de deslocamento lateral 
de organismos que flutuam passivamente em corren-
tes superficiais ou profundas, ou ainda em eventos 

de tempestade (Schiebel et al., 1995, Kucera, 2007). 
O processo afeta tanto indivíduos vivos quanto mor-
tos e leva a uma expansão da distribuição geográfica, 
geralmente para longe dos seus ótimos ecológicos. 
A sedimentação próximo à expansão e inclinação 
da plataforma durante períodos glaciais, bem como 
sedimentos depositados perto de deltas podem sofrer 
com a expatriação, originando conjuntos faunísticos 
mistos incomuns, que podem impedir/dificultar 
reconstruções paleoambientais a partir das funções 
de transferência (Kucera et al., 2005, Kucera, 2007). 

As águas de fundo oceânico são subsaturadas em 
relação ao carbonato de cálcio, devido ao efeito da 
pressão na solubilidade do CO2 e na solubilidade do 
carbonato. Além disso, a decomposição da matéria 
orgânica durante a sedimentação, as vísceras ácidas 
dos predadores e a decomposição do citoplasma 
residual por bactérias desenvolvem microambientes 
corrosivos, que podem levar à dissolução da calcita ao 
longo da coluna d’água. A intensidade da dissolução 
é dependente da profundidade final de sedimenta-
ção, além do tempo de residência na coluna d’água 
e no fundo do mar (Schiebel, 2002).

Algumas centenas de metros acima da pro-
fundidade de compensação de calcita (CCD) a 
intensidade da dissolução aumenta rapidamente e 
começa a afetar a composição de sedimentos car-
bonáticos (Fig. 5). Este nível é conhecido como 
lisoclina (Berger, 1970). A dissolução termodinâ-
mica é dominante abaixo da lisoclina e abaixo da 
CCD, ficando apenas uma pequena proporção de 
calcita preservada, geralmente porque esses restos 
afundam mais rápido do que podem ser dissolvidos 
(Schiebel, 2002). Em regiões com alta produtivida-
de primária, a degradação do carbono orgânico em 
excesso que desce até o fundo oceânico provoca um 
aumento na concentração de CO2 no sedimento, 
que pode resultar na dissolução do carbonato acima 
da lisoclina (Peterson & Prell, 1985, Kucera, 2007). 
A posição da CCD e, consequentemente, da lisocli-
na é reflexo da concentração de CO2

3
  - nas águas de 

fundo, que varia em decorrência das mudanças na 
circulação oceânica e na redistribuição de carbono 
entre os principais reservatórios globais. Em con-
sequência disso, a preservação dos foraminíferos 
planctônicos pode ser usada como ferramenta para 
aferir/complementar dados do ciclo do carbono e 
de circulação profunda (Kucera, 2007).

A diagênese pós-deposicional pode afetar 
as razões de δ18O na carapaça dos foraminíferos 
planctônicos. A dissolução das carapaças depende 
da homogeneidade das mesmas, pois, geralmente, 
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os foraminíferos usam diferentes tipos de carbo-
nato para a síntese da concha ao longo do seu ciclo 
de vida e algumas dessas camadas são preferen-
cialmente dissolvidas em relação a outras, como a 
calcita GAM que é preferencialmente dissolvida, 
levando ao aumento da razão de δ18O (Mulitza et 
al., 2003). Além dos processos de dissolução, as 
testas que são soterradas em grandes profundidades 
podem sofrer recristalização em equilíbrio com o 
sedimento, que tem temperaturas mais altas que a 
água de fundo, devido aos gradientes geotérmicos, 
e, consequentemente, os valores de δ18O diminuem 
(Katz et al., 2010). 

O efeito da dissolução é mais significativo na 
razão Mg/Ca. O carbonato rico em Mg é mais solú-
vel do que a calcita pura, logo, as carapaças sujeitas à 
dissolução ficam empobrecidas em Mg. Um efeito 
semelhante é esperado para outros oligoelementos, 
pois geralmente não estão distribuídos uniforme-
mente por toda a carapaça do foraminífero (Brown 
& Elderfield, 1996). Embora alguns pesquisadores 
evitem o possível erro associado à dissolução sim-
plesmente selecionando amostras acima da liso-
clina (Dekens et al., 2002), outros autores buscam 
maneiras de corrigir esse efeito nos dados finais 
da razão Mg/Ca. Rosenthal e Lohmann (2002) 
sugeriram que a relação entre o peso da carapaça, 
normalizado por tamanho e a diminuição na razão 
Mg/Ca induzida por dissolução poderia ser usada 
para corrigir as estimativas de temperatura baseadas 
em Mg/Ca. Apesar do potencial deste método, uma 
vez que aborda diretamente os efeitos da dissolução 
por amostra específica, sabemos que a relação peso-
-tamanho não é estritamente uma função da disso-

lução, como inicialmente postulado pelos autores, 
mas também depende do íon carbonato disponível 
na água durante a ontogenia (Barker & Elderfield, 
2002). Novas abordagens vêm sendo testadas, como 
o uso da cristalinidade da carapaça como proxy para a 
dissolução pós soterramento (Bassinot et al., 2004). 
A cristalinidade do foraminífero e o peso da testa 
normalizado por tamanho covariam com a profun-
didade e o grau de saturação da calcita, logo, essa 
combinação oferece uma maneira de quantificar e 
corrigir as impressões da dissolução no registro de 
Mg/Ca (Rosenthal, 2007).

Os efeitos diagenéticos pós-deposicionais não 
se limitam aos proxies geoquímicos. A dissolução 
aumenta a fragmentação e, consequentemente, 
altera a dimensão das associações de foraminíferos. 
Ademais, a abundância de espécies com tendências 
à dissolução diminui gradualmente e a associação 
residual pode representar, erroneamente, condições 
mais frias do que realmente eram (Thunell & Hon-
jo, 1981, Kucera, 2007). Esse fenômeno reflete a 
tendência de espécies mais susceptíveis à dissolução 
serem mais comuns em faunas tropicais. De acor-
do com Kucera (2007), a melhor opção para evitar 
o viés desse efeito é não basear as reconstruções 
ambientais em amostras que apresentem sinais de 
dissolução moderados a severos. Embora a disso-
lução da calcita tenha um impacto potencialmente 
significativo sobre os proxies de foraminíferos, seus 
efeitos são facilmente reconhecíveis e bem com-
preendidos. 

Considerações Finais
A razão isotópica de oxigênio é um proxy clássi-

co para aferição de paleotemperatura e volume de 
gelo. A otimização desta técnica se deu em diversos 
estudos nas últimas décadas, avaliando os efeitos 
bióticos e abióticos no registro de δ18O na carapaça 
dos foraminíferos planctônicos e desenvolvendo 
maneiras de minimizar/ corrigir o impacto des-
tes efeitos. A dependência da absorção de Mg em 
relação à temperatura pela testa é evidente e cor-
roborada por vários trabalhos, sendo a razão Mg/
Ca uma das mais confiáveis para reconstruções de 
paleotemperaturas, apesar da limitação quando se 
recua na linha do tempo. Deve-se levar em conta 
os efeitos vitais na hora de selecionar os espécimes 
para ambos os proxies. 

A função de transferência e suas abordagens, 
por calibração ou similaridade, é um método de 
extrema importância não só para aferições de 

Figura 5. A relação entre o suprimento, a dissolução e a 
preservação de calcita no fundo do mar. A lisoclina 
é definida por um aumento repentino na taxa de 
dissolução, refletido pela má preservação de fora-
miníferos planctônicos em sedimentos superficiais 
Adaptada de Kucera (2007)
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SST, mas também em outros diversos parâmetros 
paleoceanográficos, uma vez que suas reconstru-
ções são independentes dos proxies geoquímicos e, 
geralmente, de baixo custo. Apesar dos três proxies 
sofrerem com a dissolução, esta já é bem compre-
endida e facilmente reconhecida.

Os foraminíferos planctônicos possuem grande 
potencial de fossilização e alta significância bioló-
gica, ecológica, paleontológica e estratigráfica. Atu-
almente são um dos, se não o principal fornecedor 
de proxies paleoceanográficos e há vários fatores que 
nos inclinam a crer que eles continuarão sendo uma 
das principais fontes de dados sobre as condições 
oceânicas e climáticas passadas. Diversas pesqui-
sas desenvolvidas nas últimas décadas elucidaram 
vários aspectos do ciclo de vida, da geoquímica e 
ecologia dos foraminíferos, ao ponto em que os 
proxies utilizados hoje são extremamente precisos e 
confiáveis. Entretanto, as pesquisas devem continu-
ar em busca de aprimoramento e ajustes das técni-
cas analíticas, além da busca e desenvolvimento de 
novos proxies, a fim de aumentar o leque de opções 
nas reconstruções paleoceanográficas.
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