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8- ESTRATIGRAFIA QUÍMICA 

 

8.1- ELEMENTOS QUÍMICOS MAIORES E TRAÇOS 

  

 A quimioestratigrafia baseada em elementos químicos maiores e traços 

vem consolidando-se nos últimos anos como uma ferramenta importante na 

correlação de seqüências sedimentares (Pearce et al., 1993; Pearce et al., 1999).  

Geralmente, esta metodologia é empregada em seqüências estéreis, do ponto de 

vista paleontológico, e que por isso apresentam um baixo controle 

bioestratigráfico. 

 

 Neste trabalho, amostras oriundas de três poços (C, E e I) que penetraram 

os carbonatos do Membro Siri foram analisadas e caracterizadas 

geoquimicamente em perfis, com o intuito de propor um fatiamento estratigráfico 

em termos de unidades e subunidades químicas, apoiando sobremaneira a 

correlação entre os poços da área. 

 

 Cerca de 200-300m de carbonatos do Membro Siri foram amostrados em 

cada um destes três poços, em intervalos de três em três metros, e analisados 

quimicamente, determinando-se a concentração de 10 elementos químicos 

maiores (Al, Si, Ti, Fe, Mn, Mg, Ca, Na, K e P) expressa como porcentagem dos 

respectivos óxidos, e de 9 elementos traços (Ba, Cr, Cu, La, Sc, Sr, Y, Zn, Zr). O 

poço C somente foi analisado para os elementos maiores não tendo sido feita 

análise de elementos traços. 

 

 Albertão et al. (2005) reconheceram três grandes unidades 

quimioestratigráficas (P1, P2 e P3) no Membro Siri, e doze subdivisões internas 

nas mesmas. A unidade P1 foi dividida em três subunidades, a P2 em quatro e a 

P3 em cinco, com base, principalmente, em variações nos conteúdos de 
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elementos detritais, tais como Al, Fe, K, P e Zr, e de elementos relacionados aos 

minerais carbonáticos, como o Ca, Sr, Mn e Mg.  

 

 Baseado no enriquecimento, empobrecimento e/ou no desenvolvimento de 

tendências que podem ser reconhecidas nos perfis geoquímicos, propõe-se neste 

trabalho a divisão do Membro Siri em três unidades químicas, que podem ser 

subdivididas em oito subunidades químicas (figs. 27 a 33). 

 

 A Unidade química I corresponde à porção basal do Membro Siri, onde as 

concentrações dos elementos químicos ligados à fase detrítica tendem a diminuir 

desde a base até o topo da unidade. Diferentemente, os elementos ligados à fase 

carbonática tendem a permanecer constantes ou aumentar levemente. 

 

 Este decréscimo na concentração dos elementos químicos maiores de 

origem detrítica pode ser observado, principalmente, nos perfis do Al2O3, SiO2, 

TiO2 e Na2O (figs. 27, 30 e 33). Já com relação aos elementos traços essa 

característica é notada nos perfis do Ba, Y e Zr (figs. 28 e 31) e nas razões entre 

Al2O3/CaO, K2O/CaO, Zr/Sr e TiO2/CaO (figs. 29 e 32). 

 

 A unidade química I pode ser separada da unidade química II por um súbito 

enriquecimento em Al2O3, TiO2, MgO, Al2O3/CaO, MgO/CaO, e uma diminuição 

em CaO, que logo têm as suas tendências revertidas ainda na parte mais basal da 

unidade II (figs. 27 a 32). 

 

 Sugeriu-se para a unidade I uma subdivisão em duas subunidades, a saber: 

Sq1 e Sq2. A primeira representa a base da unidade I e possui maiores 

quantidades de Ba, Cr, Y e Zr que a subunidade logo acima (figs. 28 e 31). A 

passagem entre as duas é marcada por um pequeno pico de aumento na 

concentração dos elementos detríticos, exemplificados pelo Al2O3, SiO2, TiO2 e 

K2O, assim como no Fe2O3 e no MnO. Tal limite entre estas subunidades também 
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está relacionado à base de um pico que pode ser observado tanto no perfil de 

raios gama quanto no perfil sônico (fig. 27). 

 

 As assinaturas geoquímicas acima assinaladas são mais bem observadas 

nos perfis dos poços E e I. No poço C os elementos químicos parecem possuir 

uma distribuição mais errática que torna difícil a individualização da unidade 

química I e de suas subunidades (fig. 33). 

 

A unidade química II refere-se à parte central do Membro Siri, onde a 

tendência predominante dos valores de raios gama e de alguns elementos 

químicos maiores e traços, tais como o Al2O3, SiO2, Fe2O3, Na2O, Ba, Sc, Y, Zn e 

Zr, é apresentar-se, de modo geral, sem grandes variações (figs. 27, 28, 30 e 31).   

 

A unidade química II foi subdividida em três subunidades químicas 

observadas nos três poços estudados. Estas são Sq3, Sq4 e Sq5. Na base 

encontra-se Sq3 que é caracterizada por um evento negativo nas concentrações 

do Al2O3, SiO2, TiO2, Na2O, Ba, Y, Zr e nas razões Al2O3/CaO, Zr/Sr, SiO2/CaO 

e K2O/CaO. No poço I isto pode ser definido com mais facilidade enquanto que 

nos poços E e C estes eventos tendem a ser mais sutis.
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Figura 27- Perfis geoquímicos de elementos maiores para o poço I. Os dados são apresentados como porcentagens 

em peso dos respectivos óxidos.  
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Figura 28- Perfis geoquímicos de elementos traços para o poço I. Os dados são apresentados em ppm.  
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Figura 29- Perfis geoquímicos de razões entre elementos para o poço I.  
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Figura 30- Perfis geoquímicos de elementos maiores para o poço E. Os dados são apresentados como 

porcentagens em peso dos respectivos óxidos.  
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Figura 31- Perfis geoquímicos de elementos traços para o poço E. Os dados são apresentados em ppm.  
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Figura 32- Perfis geoquímicos de razões entre elementos para o poço E. 
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Figura 33- Perfis geoquímicos de elementos maiores para o poço C. Os dados são apresentados como 

porcentagens em peso dos respectivos óxidos.  
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Sq4 também é marcada por evento negativo na concentração dos 

elementos químicos ligados a fase siliciclástica. Da mesma forma que em Sq3, os 

perfis do CaO e do MgO em Sq4 tendem a valores mais altos. Associado a Sq4 

encontra-se também grande pico no perfil de MgO que pode ser identificado nos 

poços E e I, porém o mesmo não é visto no poço C. 

 

No topo da unidade química II está a subunidade química Sq5, na qual há 

um acréscimo no conteúdo dos elementos químicos detríticos: Al2O3, TiO2, Fe2O3, 

bem como um decréscimo no CaO e no MgO. Nos elementos traços ocorrem 

aumento na quantidade de Ba, La, Sc e Zn. A passagem entre a unidade química 

II e a unidade química III se dá através de um enriquecimento cada vez maior na 

concentração dos elementos químicos ligados a fase siliciclástica e o inverso 

ocorre nos elementos com afinidade pelo carbonato (CaO, MgO, Sr). Isto fica bem 

evidente quando se observa os perfis com as diferentes razões geoquímicas que 

comparam os elementos de origem detrítica com aqueles encontrados nos 

minerais carbonáticos (figs. 29 e 32). Exemplos destas razões são Al2O3/CaO, 

SiO2/CaO, K2O/CaO, Zr/Sr e Zn/Sr.   

 

O aumento acentuado no conteúdo dos elementos detritais e a 

concomitante diminuição no CaO podem ser distinguidos na base da unidade 

química III, que é representada pela subunidade química Sq6. A subunidade Sq7 

é aquela melhor assinalada em todos os três poços e em praticamente todos os 

perfis geoquímicos apresentados. A mesma constitui um grande evento positivo 

nos valores dos elementos químicos detritais, e no perfil de raios gama 

corresponde a um aumento na radioatividade da formação, indicando a entrada de 

material argiloso no sistema. Entretanto, o contato entre Sq7 e Sq8 é evidenciado 

por uma brusca diminuição na concentração destes elementos e um novo evento 

positivo é visto, porém desta vez, no perfil do CaO. 
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8.2- ISÓTOPOS ESTÁVEIS DE CARBONO E OXIGÊNIO 

 

 O estudo de isótopos estáveis em carbonatos pode fornecer informações 

das mais importantes sobre questões paleoambientais, paleoclimáticas e 

estratigráficas (Savin et al., 1981; Loutit et al., 1983; Shackleton, 1985; 

Shackleton, 1986). Em pesquisas sobre carbonatos do Pré-cambriano, os isótopos 

de carbono e oxigênio são ferramentas estratigráficas de grande valor, haja vista a 

escassez de fósseis nestes depósitos. A determinação de eventos isotópicos de 

ampla magnitude é a única maneira relativamente segura para a correlação destes 

estratos em nível regional, continental e global.  

 

 Paralelamente, este tipo de investigação também é bastante empregado 

para o Fanerozóico, especialmente para seções terciárias e quaternárias (Vincent 

& Berger, 1985; Azevedo et al., 1997; Wright et al., 1992). Emiliani (1955) foi o 

primeiro a utilizar a razão de isótopos estáveis de carbono e oxigênio, obtida em 

testas de foraminíferos, como técnica estratigráfica, aplicando a mesma em 

seções do Quaternário.  

 

Freqüentemente, tais trabalhos sobre o Cenozóico concentram as análises 

isotópicas em testas de determinadas espécies de foraminíferos bentônicos e 

planctônicos (Miller & Fairbanks, 1985; Wright et al., 1992). Segundo alguns 

autores, tais espécies estariam em um equilíbrio isotópico quase perfeito com as 

águas oceânicas em que habitavam, refletindo, portanto, uma composição 

isotópica similar à destas águas (Savin et al., 1981).  

 

De modo diferente, uma amostra de rocha calcária nada mais é do que uma 

mistura de diversos tipos de fósseis, espelhando, na verdade, a composição 

isotópica média entre os mesmos. Contudo, análise geoquímica em amostras de 

fósseis monoespecíficas torna-se uma tarefa dispendiosa e pouca prática, em 

virtude da necessidade de coleta e classificação sistemática dos mesmos.  
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Azevedo et al. (1997) apresentaram trabalho sobre a viabilidade de uso dos 

dados de rocha-total na identificação e correlação de eventos isotópicos. Estes 

autores concluíram que, apesar das limitações, os resultados demonstraram a 

aplicabilidade do método. 

 

No presente estudo, foram efetuadas análises isotópicas em rocha-total de 

calcários oligo-miocênicos do Membro Siri no poço E, visando uma maior 

compreensão dos eventos estratigráficos e paleoambientais que ocorreram 

durante a deposição desta unidade, bem como a correlação dos mesmos com 

eventos cenozóicos de abrangência global. 

 

8.2.1- Isótopos de oxigênio  

 

 A razão isotópica do oxigênio de carbonatos marinhos depende 

basicamente de duas variáveis, a temperatura e a composição isotópica da água 

do mar, na qual os mesmos foram formados (Miller & Fairbanks, 1985; Williams, 

1988). 

 

 De acordo com estes autores o fracionamento isotópico entre a água do 

mar e os minerais carbonáticos é controlado pela temperatura. O aumento ou a 

diminuição da mesma favorece, respectivamente, a precipitação de carbonatos 

enriquecidos em O16 ou O18.  

 

Durante períodos de temperatura mais alta, os íons de carbonato com o 

isótopo O18 ficam mais ágeis, aumentando as suas chances de permanecerem em 

solução. Desta forma, os carbonatos precipitados nesta situação são 

relativamente mais enriquecidos no isótopo O16. Em épocas onde há uma 

diminuição da temperatura, normalmente, o contrário ocorre. 
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Variações em δO18 também são observadas devido ao fracionamento 

isotópico associado à evaporação nos oceanos. Ao longo deste processo, as 

moléculas de água que passam do estado líquido para o vapor tendem a 

enriquecer no isótopo O16, fazendo com que a água do mar, conseqüentemente, 

tenha um acréscimo em sua proporção de oxigênio pesado (O18).  

 

 Posteriormente, o vapor d`água relativamente rico em O16 precipita e é 

reconduzido aos oceanos, mantendo assim a composição isotópica dos mesmos 

inalterada. Este ciclo é quebrado quando grandes massas de gelo são formadas 

sobre os continentes em períodos de glaciação. A água rica em O16 fica “trapeada” 

no gelo, provocando nos oceanos um evento isotópico positivo devido ao aumento 

na proporção de O18 (Wright et al., 1992). Como normalmente as grandes 

glaciações geram rebaixamentos do nível do mar é possível relacionar aumentos 

em δO18, observados em carbonatos marinhos, com abaixamentos eustáticos 

(Williams, 1988).  

 

 Uma terceira variável não mencionada e que pode ser muito importante em 

alguns casos é o efeito da diagênese sobre δO18 nas rochas carbonáticas. Esses 

efeitos irão variar em função do tempo, temperatura e profundidade de 

soterramento a qual os litotipos foram submetidos (Williams, 1988).  

 

 Na figura 34, registram-se as variações de δO18 em rocha-total para os 

carbonatos do Membro Siri no poço E. De um modo geral os valores de δO18 

situam-se entre -0,5‰ e 2‰. Da base do perfil até a profundidade de 1110m a 

variação na razão isotópica do oxigênio possui uma baixa amplitude e freqüência, 

posicionando-se ao redor de -0,5‰. Diferentemente, de 1110m até a profundidade 

de 965m, o sinal de δO18 apresenta-se com maiores amplitude e freqüência, 

variando entre -0,5‰ e 1,5‰, de forma bastante irregular, com a curva mostrando 

uma clara tendência em direção a valores cada vez mais positivos. Já dentro dos 
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folhelhos da Formação Ubatuba o sinal isotópico do oxigênio volta a ficar estável e 

marcando aproximadamente -0,5‰.  

 

 

 

Figura 34- Curvas de razões isotópicas de δO18 e δC13 nos carbonatos do Membro 

Siri. 

 

 Estas mudanças na curva de δO18 podem sugerir a existência de eventos 

isotópicos no Membro Siri. Comparando a curva de δO18 do poço E com as curvas 

dos sítios 563 e 608 do DSDP (Deep Sea Drilling Project) pode-se sugerir a 

existência de três eventos isotópicos nestes sítios (Miller & Fairbanks, 1985) (figs. 

35 e 36) que parecem ocorrer também nos carbonatos do poço E. Os dois 

primeiros eventos mostram um aumento de δO18 em direção a valores mais 

positivos, que segundo Miller & Fairbanks (1985) estariam relacionados ao início 

da formação das capas de gelo na Antártida, levando a um resfriamento nas 
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águas do Atlântico. Estes autores atestam ainda que estes dois eventos estariam 

centrados, respectivamente, na base e no topo do Neo-oligoceno. O terceiro 

evento, de forma diferente, representaria um evento isotópico negativo em δO18, 

ou seja, refletiria um acréscimo na proporção de O16 em relação a O18. Tal evento 

denotaria um aquecimento nas águas oceânicas e estaria centrado na porção 

mais superior do Eomioceno.   

 

Com base no exposto acima podemos sugerir que os calcários do Membro 

Siri depositaram-se dentro de um intervalo de tempo compreendido entre o Neo-

oligoceno e o Eomioceno. Apesar disto deve-se fazer uma ressalva de que rochas 

calcárias depositadas em ambientes profundos, tais como os sítios amostrados 

pelo DSDP, expressam melhor a química dos oceanos que rochas calcárias 

depositadas em plataformas rasas, como é o caso do Siri. Entretanto, os eventos 

registrados no poço E parecem consistentes e passíveis de correlação com 

mudanças isotópicas de escala global.  

 

8.2.2- Isótopos de carbono 

 

 Variações na razão de δC13 nas águas de fundo oceânico podem ser 

causadas por alterações no reservatório global de carbono (Kump & Arthur, 1999), 

por mudanças na circulação oceânica (Shackleton et al., 1983), por mudanças 

locais na produtividade primária (Kump & Arthur, 1999) e por mudanças na 

química das áreas fonte (Mix & Fairbanks, 1984).  

 

Contudo, pode-se dizer que o fracionamento entre os isótopos de carbono 

no ambiente marinho depende, basicamente, de processos biológicos que 

ocorrem nos estratos mais superficiais da coluna d’água dos oceanos e mares. O 

fitoplâncton que vive nestas zonas, durante a fotossíntese, metaboliza 

preferencialmente o isótopo de carbono mais leve (C12), conseqüentemente 

provocando um aumento na proporção de C13 no meio. 
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Figura 35- Comparação das curvas de razões isotópicas de oxigênio e carbono do Membro Siri com as curvas do 

sítio 563 do DSDP. As setas coloridas indicam os eventos assinalados.  
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Figura 36- Comparação das curvas de razões isotópicas de oxigênio e carbono do Membro Siri com as curvas do 

sítio 608 do DSDP. As setas coloridas indicam os eventos assinalados. 
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Essa matéria orgânica quando tem o seu ciclo de vida encerrado, decanta e 

alcança maiores profundidades. Caso haja intensa circulação oceânica e um alto 

teor de oxigênio no ambiente, como existe nos oceanos modernos, haverá 

oxidação da mesma, e o C12 previamente absorvido será liberado, fazendo com 

que as águas de fundo tornem-se proporcionalmente mais ricas no isótopo leve do 

que a zona fótica. 

 

 Caso o fundo oceânico tenha um caráter anóxido, ou seja, tenha uma baixa 

concentração de oxigênio, a matéria orgânica será preservada não permitindo que 

o C12 seja devolvido ao sistema. Neste momento, teremos um evento positivo na 

razão δC13, pois a coluna d’água, como um todo, estará relativamente mais 

concentrada no isótopo C13. 

 

 No poço E os valores de δC13 situam-se entre -0,5‰ e 1,5‰ (fig. 34). Nas 

figuras 35 e 36, a comparação da curva de δC13 para o poço E, com as curvas de 

δC13 para os sítios 563 e 608 do DSDP, leva a crer na existência de três eventos 

positivos na razão isotópica do carbono. O primeiro evento, e menor de todos, 

estaria centrado na base do Neoligoceno. O segundo evento, e bem mais 

expressivo, ocorre no poço E na profundidade de 1050m, alcançando valores de 

δC13 da ordem de 1,5‰. O terceiro evento encontra-se já nos folhelhos calcíferos 

da Formação Ubatuba, logo acima da discordância que marca o contato entre 

estes e os carbonatos do Membro Siri, aonde δC13 chega até 1,2‰.  

 

 Miller & Fairbanks (1985) e Wright et al. (1992) posicionam o segundo 

evento no limite Oligoceno-Mioceno e o relacionam a um possível aumento na 

quantidade de carbono orgânico soterrado. O terceiro evento, que no perfil 

apresentado aparece logo acima da discordância entre os carbonatos do Siri e os 

folhelhos da Formação Ubatuba, pode ser correlacionado ao evento isotópico que 

se iniciou na base do Mesomioceno e foi designado por Vincent & Berger (1985) 
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como “Evento Monterrey”, devido às rochas ricas em carbono orgânico que 

ocorrem na costa oeste americana, no estado da Califórnia. Essa excursão 

positiva de δC13 parece ter sido causada por uma extração em excesso de matéria 

orgânica do sistema oceano-atmosfera, acima das condições normais de equilíbrio 

dinâmico (Vincent & Berger, 1985). 

 

 De acordo com os mesmos autores a formação de gelo na Antártida pode 

ter levado a um resfriamento das correntes oceânicas induzindo a um forte 

aumento na disponibilidade de nutrientes, que em última instância provocaram 

maior produtividade primária e como acima referido, maior quantidade de carbono 

orgânico preservado. 

 

 A crescente deposição de carbono orgânico deve ter baixado sobremaneira 

a pressão parcial de CO2 na atmosfera, e conseqüentemente, a temperatura global 

(Vincent & Berger, 1985).  Savin et al. (1981), Vincent & Berger (1985) e Miller & 

Fairbanks (1985) afirmam que associado a este evento na razão isotópica do 

carbono tem-se uma excursão positiva na curva de δO18 durante o Mesomioceno, 

corroborando esta hipótese. No poço E este grande evento positivo na curva de 

δO18 não foi observado. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 




