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RESUMO

O carbono está presente em uma ampla variedade de reservatórios naturais como 
rochas, solos, oceanos e atmosfera e é um dos principais componentes dos organismos 
vivos. As razões entre os seus dois isótopos mais abundantes 12C e 13C, descritas pela 
notação δ13C, são fundamentais para o entendimento da dinâmica e evolução desses 
reservatórios. O fracionamento entre 12C e 13C ocorre principalmente pela fotossínte-
se, que incorpora preferencialmente 12C nas moléculas orgânicas, que por sua vez de-
terminam os valores de δ13C de grande parte da biota, além de outros materiais. Por 
exemplo, no caso das plantas, sua assinatura isotópica pode ser transferida ao solo e 
posteriormente a espeleotemas de cavernas ou a sedimentos transportados pelos rios e 
depositados nos oceanos. Outro exemplo seria o caso da fotossíntese de algas marinhas 
que afeta a assinatura isotópica da água do mar, que é transferida para as carapaças car-
bonáticas de organismos marinhos, tal como foraminíferos. Os valores de δ13C desses 
materiais (i.e., moléculas orgânicas, espeleotemas, foraminíferos) estão intimamente 
relacionados com as condições climáticas e ambientais nas quais os mesmos se forma-
ram. Nessa revisão, apresentamos como se dá a dinâmica do δ13C nas plantas, solos, ro-
chas e oceanos e como o estudo desses reservatórios nos revela informações a respeito 
do clima e do ambiente do presente e do passado, além de propiciar o entendimento de 
processos biológicos e geológicos. Os exemplos analisados aqui tratam principalmente 
de estudos de reconstituições paleoambientais e paleoclimáticas desenvolvidas no ter-
ritório brasileiro e no oceano adjacente.
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ABSTRACT

CARBON ISOTOPES APPLIED TO STUDIES OF CLIMATE AND 
ENVIRONMENTAL CHANGES. Carbon is present in a large variety of natural 
reservoirs, such as rocks, soils, oceans and atmosphere, and is the major component of 
living organisms. The ratio between their two most common isotopes 12C and 13C, denoted 
as δ13C, is of great importance in the understanding of the dynamics and evolution of these 
reservoirs. The fractionation between 12C and 13C mainly occurs during photosynthesis, 
which preferentially incorporates 12C into organic molecules and controls δ13C values of 
large extents of the biosphere and other materials. For example, the isotopic signature 
of plants is transferred to soils and later to cave speleothems and/or sediments carried 

 DOI 10.14295/derb.v42.735



Novello et al.

2

by rivers and deposited in the oceans. Another example is the photosynthesis performed 
by marine algae, which affects the isotopic signature of seawater that is also transferred 
to carbonate shells of marine organisms, such as foraminifera. Thus, δ13C values from 
these materials (i.e., organic molecules, speleothems, foraminifera) are closely related 
to the climatic and environmental conditions occurring at their site of formation. In this 
review, we summarize the dynamics of δ13C in plants, soils, rocks and oceans to show 
how these carbon reservoirs can document present and past climatic and environmental 
conditions, and therefore, provide important information about biologic and geologic 
processes. The examples shown in this paper are mainly derived from paleoclimatic and 
paleoenvironment studies performed in the Brazilian territory and the adjacent ocean.

Keywords: δ13C; Carbon; Isotopes; Paleoenvironment; Paleoclimate.

1 INTRODUÇÃO

Isótopos estáveis de carbono são empregados 
em uma ampla variedade de estudos ambientais e 
paleoambientais. Por ser um elemento essencial da 
vida, o carbono é encontrado em quase todos os 
compostos orgânicos e sua forma inorgânica está 
presente em abundância no ar atmosférico e nas 
águas subterrâneas e oceânicas, acumulando-se 
em uma ampla variedade de reservatórios naturais. 
A proporção relativa entre os isótopos do carbo-
no nesses reservatórios pode ser utilizada como um 
indicador da origem do material, enquanto a varia-
ção nos seus valores indica mudança nas condições 
ambientais às quais esses reservatórios (ou porções 
específicas dos mesmos) estão sujeitos.

Três isótopos de carbono são comuns na na-
tureza (i.e. 12C, 13C e 14C), sendo que os isótopos 12C 
e 13C são estáveis e apresentam abundância relativa 
aproximada de 98,98% e 1,10%, respectivamente. 
O isótopo radioativo 14C é formado na atmosfera 
pelo choque entre nêutrons de alta energia (raios 
cósmicos) e 14N do ar. O 14C está presente apenas 
em concentrações traço nos reservatórios naturais 
de carbono. Sua meia vida física é de 5.730 ± 30 
anos e é utilizado para a datação de materiais orgâ-
nicos e inorgânicos, sendo fundamental nos estu-
dos que investigam materiais fósseis e sub-fósseis 
como solos, sedimentos lacustres e marinhos, con-
chas, corais, madeiras, ossos, entre outros. Nessa 
revisão trataremos apenas dos isótopos estáveis do 
carbono, e para efeitos de notação e organização, o 
carbono na matéria orgânica será referenciado no 
texto como Corg, o carbono do carbonato como Ccarb 
e o carbono inorgânico dissolvido como CCID.

A abundância relativa entre os isótopos es-
táveis do carbono é representada pela notação δ 
(expressa em per mil, ‰), que quantifica a razão 

13C/12C em relação a um padrão internacional de 
referência com valor conhecido, no caso o Vienna 
Pee Dee Belemnite (VPDB). O VPDB é uma refe-
rência virtual calibrada em relação à composição 
isotópica de um fóssil carbonático marinho do pe-
ríodo Cretáceo da espécie Belemnitella americana. 
Assim, a abundância do isótopo 13C em relação ao 
12C de uma amostra é dada por:

Eq.(1)

 
Portanto, valores maiores de δ13C indi-

cam maior abundância relativa do isótopo 13C na 
amostra analisada em relação ao padrão VPDB, e 
vice-versa.

Em escala local, os valores de δ13C contri-
buem, por exemplo, para o entendimento da eco-
fisiologia das plantas, ou seja, como as plan-
tas respondem ao stress hídrico ou diferenças na 
disponibilidade de luz (BUCHMANN et al. 1997). 
Em escala continental e global, o δ13C pode forne-
cer informações sobre a fonte e processos de troca 
de CO2 entre a atmosfera e a biosfera (SUITS et al. 
2005). Os isótopos estáveis do carbono são usados 
para acessar a contribuição relativa de plantas que 
realizam o ciclo fotossintético C3 e aquelas que rea-
lizam o ciclo fotossintético C4 (PESSENDA et al. 
2010, HÄGGI et al. 2016), bem como para predizer 
o material fonte de aerossóis e gases emitidos pela 
queima de biomassa (MARTINELLI et al. 2002, 
POWEL et al. 2012).

Naturalmente, os valores de δ13C das plantas 
podem ser associados com alguma modificação na 
composição dos tecidos e outras partes de animais, 
e sua assinatura isotópica nestes últimos pode ser 
utilizada para, por exemplo, identificar a dieta ou 
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distinguir níveis tróficos para indivíduos ou po-
pulações. Tais estudos foram conduzidos em uma 
variedade de espécies brasileiras, entre elas: pás-
saros (HOBSON 2011), peixes (WANTZEN et al. 
2002), insetos (MAGNUSSON et al. 1999) bovinos 
(CERLING et al. 2003), humanos (NARDOTO et 
al. 2011) e outros primatas (CROWLEY 2012). Os 
isótopos estáveis do carbono em plantas fósseis e 
amostras de solo são usados em uma ampla varie-
dade de estudos paleoecológicos. O δ13Corg da maté-
ria orgânica encontrada, por exemplo, no solo e em 
sedimentos marinhos de sítios influenciados pelo 
aporte continental é também utilizado para recons-
tituir o ambiente do passado em termos de mudan-
ças nas comunidades de plantas (VICTORIA et al. 
1995; PESSENDA et al. 1998; HÄGGI et al. 2016, 
2017; BERTASSOLI et al. 2017, 2019; MULITZA 
et al. 2017; SUN et al. 2017), mudanças na com-
posição relativa de material lenhoso e vegetação 
herbácea (CERLING et al. 2011), e mudanças na 
dinâmica do carbono no solo como resultado da 
conversão da cobertura vegetal (RHOADES et al. 
2000). Por sua vez, espeleotemas de cavernas po-
dem preservar a assinatura do δ13C do solo acima da 
caverna na sua composição carbonática, que pode 
ser modificada por efeitos da temperatura e hidrolo-
gia, propiciando possíveis indicadores para recons-
tituições ambientais e climáticas (NOVELLO et al. 
2019, 2021). Nos oceanos, o δ13C do carbono inor-
gânico dissolvido (δ13CCID) na água do mar é regis-
trado no δ13C das conchas de organismos marinhos, 
tais como foraminíferos, constituindo um impor-
tante indicador de mudanças pretéritas no ciclo do 
carbono e circulação oceânica (e.g., DUPLESSY et 
al. 1984; MULITZA et al. 1998; CAMPOS et al. 
2017, 2020; SANTOS et al. 2017a, b; VOIGT et 
al. 2017).

Portanto, a aplicabilidade das análises de δ13C 
é facilitada devido a sua presença em uma grande 
quantidade de materiais e reservatórios, o que o tor-
na um indicador frequentemente utilizado em es-
tudos ambientais e paleoambientais. Nesse artigo, 
apresentamos uma revisão do comportamento dos 
valores de δ13C em diversos reservatórios naturais, 
onde são explorados os principais condicionantes 
ambientais e climáticos para o seu fracionamento, 
com exemplos de estudos realizados no território 
brasileiro e oceano adjacente. No item 2 é apresen-
tada a dinâmica do δ13C em plantas via fotossínte-
se, o principal meio de retenção de carbono que é 
transferido posteriormente para outros reservató-
rios. O item 3 trata como os valores de δ13C são in-
corporados ao solo e podem ser utilizados para a 

reconstituição de paleoambientes. No item 4, o δ13C 
é abordado do ponto de vista de suas aplicações em 
estudos relacionados a agricultura e erosão. No item 
5, a dinâmica do δ13C é abordada no ambiente de 
cavernas, onde os espeleotemas conseguem regis-
trar de forma precisa a variação do δ13C ao longo do 
tempo. No item 6, é explicada a dinâmica do δ13C 
no ambiente oceânico e suas implicações para re-
constituições paleoclimáticas/paleoambientais a 
partir dos valores de δ13C medidos em foraminífe-
ros. E por último, no item 7, é apresentado como o 
δ13C em rochas é utilizado em estudos sobre a evo-
lução do planeta, revelando ambientes e períodos e 
explosão e extinção da vida.

2 DINÂMICA DO δ13C EM PLANTAS

Durante o processo de fotossíntese ocorre a 
discriminação isotópica nas plantas com relação ao 
13CO2 (SMITH & EPSTEIN 1971). Esta discrimi-
nação isotópica deve-se às propriedades bioquími-
cas das enzimas que fixam o carbono atmosférico 
e o converte em matéria orgânica, e ao processo de 
difusão que controla a entrada de CO2 nas folhas. 
Dessa forma, a extensão dessa discriminação é va-
riável pela existência de três tipos diferentes de ci-
clos fotossintéticos (C3, C4 e CAM) entre as plantas 
terrestres (BOUTTON 1996).

As plantas com ciclo C3 (Ciclo de Calvin), 
que compreendem árvores e algumas espécies de 
gramíneas (Poaceae), reduzem o CO2 em fosfogli-
cerato por meio da enzima Ribulose-1,5-bifosfato 
carboxilase/oxigenase (Rubisco), e apresentam 
valores do δ13C entre -32 e -22‰, com valor mé-
dio de -27‰ (Figura 1). Aproximadamente 85% 
de todas as espécies de plantas possuem o padrão 
fotossintético C3 e são dominantes na maioria dos 
ecossistemas, ocorrendo desde as regiões boreais 
até os trópicos (BOUTTON 1996, PESSENDA et 
al. 2005). As plantas C4 utilizam a via metabólica 
Hatch-Slack em conjunto com o Ciclo de Calvin, 
utilizando a enzima PEP-carboxilase na redução 
e na fixação do carbono em moléculas orgânicas. 
Os valores de δ13C de plantas do tipo C4 variam 
entre -9 e -17‰, com média de -13‰ (Figura 1), 
e são encontrados em sua maioria em gramíne-
as. As plantas C4 são controladas principalmente 
pela temperatura, precipitação, disponibilidade de 
umidade e concentrações de CO2, que mudam a efi-
ciência do processo de fotossíntese (BOUTTON 
1996). Embora o metabolismo C3 seja predominan-
te em árvores dicotiledôneas e o C4 em gramíne-
as, há exceções, como, por exemplo, em ambientes 
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úmidos (manguezais, turfeiras, etc.), nos quais as 
ervas apresentam predominantemente o ciclo fotos-
sintético C3 (PESSENDA et al. 2009, 2012).

O padrão de cada tipo de fotossíntese é sig-
nificantemente influenciado pelas condições climá-
ticas e a distribuição das plantas delimitada pelos 
padrões ambientais (EHLERINGER et al. 1997). 
Como os intervalos dos valores isotópicos entre 
as plantas C3 e C4 não se sobrepõem e por possu-
írem preferências ecológicas distintas, a análise do 
δ13C de compostos orgânicos produzidos por plan-
tas encontrados em solos e sedimentos continentais 
é fundamental no estudo das modificações da ve-
getação ao longo do tempo, tais como as verifica-
das por MARTINELLI et al. (1996), VIDOTTO et 
al. (2007), SAIA et al. (2008), PESSENDA et al. 
(2004, 2009, 2010, 2012), FRANCISQUINI et al. 
(2014) e BERTASSOLI et al. (2017, 2019) em dife-
rentes regiões do Brasil. No caso de sedimentos ma-
rinhos coletados em sítios que recebem aporte con-
tinental, o δ13C de compostos orgânicos produzidos 
pela vegetação continental pode ser usado tanto no 
estudo de modificações da vegetação ao longo do 
tempo como para identificar mudanças das áreas 
fontes dos sedimentos, indicando, portanto, altera-
ções nos padrões hidroclimáticos pretéritos sobre o 
continente (HÄGGI et al. 2016, 2017; MULITZA 
et al. 2017; SUN et al. 2017). 

As plantas CAM (Metabolismo do Ácido das 
Crassuláceas) utilizam tanto a via C3 como a via C4. 
Essas plantas são capazes de fixar o CO2 durante 
a noite usando parte da via C4 (PEP-carboxilase), 
para durante o dia refixarem o CO2 por meio da via 
C3 (Rubisco). São plantas adaptadas a condições de 
aridez, como as cactáceas, e possuem valores de 
δ13C intermediários entre os grupos C3 e C4, varian-
do de -28‰ a -10‰ (Figura 1; BOUTTON 1996). 
Assim, a presença de plantas CAM dificulta os estu-
dos paleoambientais baseados nos valores de δ13C.

As vias fotossintéticas C4 e CAM são evolu-
ções da fotossíntese C3. A fotossíntese C4 evoluiu 
em resposta a baixa concentração de CO2 atmosféri-
co, que ocorreu antes do final do período Cretáceo. 
Baixa concentração de CO2 atmosférico resulta em 
significativo aumento na fotorrespiração de plan-
tas C3, reduzindo sua produtividade; enquanto que 
plantas intermediárias (entre C3 e C4) e C4, apre-
sentam baixas taxas de fotorrespiração. Por outro 
lado, plantas CAM parecem ter se desenvolvido 
em resposta seletiva do aumento da eficiência do 
uso de água e/ou pelo aumento de ganho de carbo-
no (EHLERINGER & MONSON 1993). Os três ti-
pos de plantas são atualmente bem distribuídos pelo 

globo, com uma tendência de adaptação ecológica 
de plantas C4 dentro de climas mais quentes e de 
monção, enquanto que as plantas CAM têm melhor 
adaptação dentro de habitats com disponibilidade 
hídrica mais limitada. 

Em uma escala global, vários estudos mos-
tram que a representatividade das plantas C4 no am-
biente é principalmente relacionada à temperatura 
média da estação de crescimento. Na escala mais 
regional, a precipitação de verão tem um papel pre-
dominante quando a temperatura é mantida cons-
tante. De uma forma geral, plantas C4 tendem a ser 
predominantes em áreas de baixa precipitação ou 
umidade do solo (EHLERINGER & MONSON 
1993).

Para uma ampla escala geográfica, a distri-
buição das plantas CAM é claramente influencia-
da pelo clima árido. Esse tipo de planta apresenta 
dois grupos principais: suculentas de regiões ári-
das e semi-áridas, e epífitas de regiões tropicais e 
subtropicais. 

Em uma escala de tempo longa, a eficiência do 
uso de água por plantas C3 é sensível a diminuição 
global do CO2 atmosférico, que é maior hoje do que 
foi durante os períodos glaciais, o que implica que 
plantas C3 apresentem desvantagens competitivas 
em períodos glaciais de baixa concentração de CO2 
na atmosfera (POLLEY et al. 1992, 1993). Já em um 
ambiente geneticamente modificado de CO2, com 
elevados teores na atmosfera, as plantas C4 podem 
perder sua vantagem competitiva sobre as plantas 
C3. Plantas C4 também apresentam vantagens com-
petitivas com stress hídrico, enquanto frio e sombra 
favorece as plantas C3 (EHLERINGER 1978).

Árvores dicotiledôneas são predominan-
temente de metabolismo C3, enquanto o metabo-
lismo C4 é predominante em gramíneas, entretan-
to, exceções ocorre em ambos os casos. Estudos 
que levantaram a assinatura isotópica de plantas 
da Amazônia mostraram que todas as plantas C4 
eram gramíneas e todas as plantas C3 eram arbus-
tos ou vinhas, e valores de δ13C de plantas dicotile-
dôneas (~ -30‰) eram significantemente mais ne-
gativas que as gramíneas mais comuns (~ -13‰) 
(MAGNUSSON et al. 1999).

3 δ13C EM SOLOS

3.1 Dinâmica de δ13C em solos

A análise de δ13C da matéria orgânica do solo, 
juntamente com a datação pelo método do 14C, au-
xiliam na reconstrução do ambiente vegetacional do 
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passado, aspecto fundamental no estudo de paleo-
climas. A matéria orgânica das camadas superficiais 
dos solos possui um valor de δ13C característico da 
vegetação de cobertura. Alguns resultados mostram 
que o valor do δ13C em solos sob plantas C3 está en-
tre -20‰ e -32‰. Em contraste, se a paisagem for 
aberta, com possibilidades de desenvolvimento de 
gramínea tropical (ciclo fotossintético C4), o δ13C 
estará entre -9‰ e -17‰ (GUILLET et al. 1988). 
Essa caracterização é especialmente interessante no 
estudo de savanas, onde ecologistas tem caracteri-
zado mudanças na abundância de árvores ao longo 
do tempo, uma vez que as gramíneas presentes nas 
savanas são predominantemente C4 e a maioria das 
outras plantas são C3. De forma bem geral, a vege-
tação de savana consiste aproximadamente de uma 
camada contínua de vegetação rasteira, predomi-
nantemente gramíneas, com uma variedade de den-
sidade de árvores e arbustos (KNOOP & WALKER 
1985, GILSON et al. 2004). Assim, valores de δ13C 
podem ser um indicador de tipos de plantas e den-
sidade da vegetação, analisado no âmbito espacial 
através de transecções entre diferentes tipos de ve-
getação, e ao longo do tempo quando em perfis de 
profundidade no solo, caracterizando assim, por 
exemplo, transições (espaciais e temporais) entre 
ambientes de campo, savana e floresta (Figura 1). 

Os valores de δ13C da matéria orgânica do 
solo próximo a superfície são determinados pela en-
trada da matéria orgânica proveniente da vegetação 
atual (BOUTTON et al. 1998). O δ13C da matéria 
orgânica do solo é levemente enriquecido em 13C 
em relação a biomassa das plantas dominantes (<= 
2‰) (WEDIN et al. 1995), mas tal enriquecimento 
não é suficiente para mascarar a diferença de 14‰ 
entre a liteira de plantas C3 e C4. Uma vez que a 
matéria orgânica é preservada no solo, o δ13C de ca-
madas mais profundas do solo reflete a composição 

isotópica da matéria orgânica e vegetação do passa-
do, consequentemente, o δ13C de perfis de solo pode 
ser utilizado como um indicador das mudanças na 
abundância relativa entre plantas C3 e C4 ao longo 
do tempo (e. g. BOUTTON 1996, BOUTTON et 
al.1998). Vale destacar que os valores de δ13C da 
matéria orgânica também sofrem alteração em rela-
ção a profundidade do solo, ficando mais negativos 
(empobrecidos em 13C) em profundidades maiores 
devido a diferenciação do 13C pela decomposição 
da matéria orgânica (BECKER-HEIDMANN & 
SCHARPENSEEL 1992, NATELHOFFER & FRY 
1988).

A interpretação do δ13C do solo pode ser com-
plexa devido a diferente quantidade de compostos 
produzidos pelas plantas, que é dependente, por 
exemplo, da sua produtividade e fenologia. Assim, a 
relação entre o δ13C do solo e a assembleia de vege-
tação não é direta, isso porque a proporção de plan-
tas C3 e C4 da biomassa pode não ser a mesma pro-
porção do carbono fornecido ao solo por cada tipo 
de planta.  Com isso, a origem da matéria orgânica 
do solo pode ser de difícil caracterização em função 
da heterogeneidade da vegetação local ou sua den-
sidade relativa. Uma abordagem para a interpreta-
ção dos dados de δ13C do solo é o método de balan-
ço de massa, que estima a proporção de carbono de 
origem das plantas C4 e C3 (e. g. BOUTTON et al. 
1998). O princípio por trás da equação do balanço 
de massa é um modelo de mistura simples, onde as 
médias dos valores de δ13C para plantas C3 e C4 são 
calculadas por múltiplas amostragens de plantas C3 
e C4, e a proporção de carbono originário dos dois 
tipos de plantas é estimada usando a equação:   

Eq.(2)

FIGURA 1 – Modelo esquemático indicando o aumento dos valores de δ13C no solo na transição entre floresta 
e campo e intervalos dos valores isotópicos de δ13C nos diferentes ciclos fotossintéticos (C3, C4 e CAM).
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Onde o δ13CSOM é o valor medido de δ13C 
na amostra de matéria orgânica do solo, δ13CC4 e 
δ13CC3 são as médias dos valores de δ13C das plantas 
C4 e C3, respectivamente. A proporção de carbono 
que tem como fonte as plantas C4 está representada 
por x e, consequentemente, (1-x) é a proporção de 
carbono originário das plantas C3.   

3.2 Reconstituições paleoclimáticas e paleoam-
bientais com o uso de δ13C em solos brasileiros 

No Brasil, perfis de solo, sedimentos lacus-
tres e sedimentos fluviais foram amplamente es-
tudados com a aplicação de isótopos de carbono, 
muitas vezes associados a outros marcadores am-
bientais tais como isótopos de nitrogênio, concen-
tração de carbono orgânico e nitrogênio total na 
matéria orgânica, fitólitos e pólen (PESSENDA et 
al. 1996a, 1996b, 1998, 2001a, 2001b, 2004, 2005, 
2009, 2010; FREITAS et al. 2001; GOUVEIA et 
al. 2002; SCHEEL-YBERT et al. 2003; BUSO JR. 
et al. 2013; FRANÇA et al. 2013; CALEGARI 
et al. 2013, 2017; FRANCISQUINI et al. 2014; 
ROSSETI et al. 2017). Dentre esses trabalhos, aná-
lises de δ13C em vários perfis de solo ao longo de 
várias transecções de 200 a 500 km realizados em 
Rondônia e na porção sul do estado do Amazonas 
indicaram três fases de vegetação na maioria das 
localidades, que foram caracterizadas por: fase de 
floresta entre ~17 e 9 mil anos antes do presente 
(AP); expansão de savana entre ~9 e 3 mil anos 
AP, provavelmente devido a condições climáticas 
menos úmidas do que a fase anterior; e expansão 
de floresta a partir de ~3 mil anos AP (PESSENDA 
et al. 1998, 2001a; FREITAS et al. 2001), devido 
ao retorno do clima mais úmido similar ao atual.

Estudos realizados ao longo das regiões 
Central, Sul e Sudeste do Brasil têm mostrado que 
a mistura de plantas C3 e C4 prevaleceu na maio-
ria das regiões estudadas durante o período do 
Holoceno. Na maior parte dos estudos, valores 
mais enriquecidos (menos negativos) de δ13C ocor-
reram durante o Holoceno inferior e médio, indi-
cando aumento de savana (abertura de floresta), 
que foi seguido de adensamento da vegetação e au-
mento de plantas C3 a partir de aproximadamente 
4-3 mil anos AP (PESSENDA et al. 2004, 2005; 
SCHEEL-YBERT et al. 2003; CALEGARI et al. 
2013). Os autores têm associado a expansão dos 
campos (savanização) ocorrida no Holoceno infe-
rior e médio a um clima menos úmido, que foi pro-
gressivamente se tornando mais úmido até as con-
dições atuais e propiciou a expansão da cobertura 
de árvores e ervas C3. Ainda dentro deste cenário, 

um maior predomínio de plantas C4 (gramíneas) 
foi reportado nos estados de São Paulo e Paraná 
desde o Pleistoceno Superior (PESSENDA et al. 
1996a,1998, 2004; GOUVEIA et al. 2002). Já em 
regiões costeiras no Espírito Santo, onde há predo-
mínio da Mata Atlântica, análises de δ13C em perfis 
de solo tem mostrado a predominância de plantas 
C3 ao longo dos últimos 17 mil anos (BUSO Jr. et 
al. 2013, CALEGARI et al. 2017), aspectos rela-
cionados a presença de eventuais refúgios flores-
tais associados a campos úmidos (denominados de 
nativos) dominados por ervas C3.

Solos datados com idades mais antigas que o 
Holoceno são raros em regiões tropicais, e poucos 
estudos com o uso da matéria orgânica no solo são 
existentes para o período do Pleistoceno no Brasil. 
Entre os estudos existentes, foi documentada a 
presença de mosaico de gramíneas C4 e C3 (cam-
pos) e floresta de altitude na Serra do Mar em São 
Paulo desde ~28 mil anos AP (PESSENDA et al. 
2009), e predominância de floresta na porção sul da 
Amazônia (PESSENDA et al. 2001a) e Nordeste 
(PESSENDA et al. 2010) para o período entre ~21 
e 12 mil anos AP.   

4 δ13C E SUAS APLICAÇÕES NA 
AGRICULTURA

Pela discussão anterior, nota-se que o δ13C 
também desempenha um papel vital nos estudos 
agrícolas, uma vez que o carbono é o principal ele-
mento das plantas e da matéria orgânica do solo. O 
carbono também é protagonista quando se trata de 
emissão e sequestro de gases de efeito estufa pela 
agricultura, que irá estocá-lo ou retirá-lo do siste-
ma solo-planta (BAYER et al. 2015, LAL 2004). 
Assim, a gestão do solo tem papel fundamental na 
dinâmica dos gases estufa, com aumento de emis-
são em sistemas agrícolas com preparo convencio-
nal do solo e queima de resíduos agrícolas (FANG 
& MONCRIEFF 2001, IPCC 2001, LAL 2004), e 
diminuição de emissão em sistemas agrícolas de 
baixo carbono, providos de técnicas de manejo e 
conservação do solo, ou ainda pela formação e ma-
nutenção de áreas florestais (LAL 2004, GALDOS 
et al. 2009, BALDOTTO et al. 2010, MAPA 2012).

A matéria orgânica do solo desempenha papel 
fundamental no sequestro e estoque de carbono, as-
sim como na manutenção das funções do solo, seja 
por influenciar a retenção da água, a estrutura, a 
estabilidade e a biodiversidade do solo, ou por in-
fluenciar a fonte de nutrientes para as culturas agrí-
colas (BRAIDA et al. 2011). As diferentes frações 
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granulométricas do solo diferem na dinâmica da 
matéria orgânica, uma vez que os restos vegetais 
da cobertura vegetal atual serão refletidos nas fra-
ções mais grosseiras do solo, enquanto os vestígios 
da vegetação mais antiga estarão refletidos nas fra-
ções mais finas (CAMPOS 2003, MARTINELLI 
et al. 2009). 

No Brasil, grandes áreas florestais que se-
guem o ciclo C3 foram transformadas em áre-
as agropecuárias (MARTINELLI et al. 2010). 
Atualmente, do total da área utilizada para agro-
pecuária, aproximadamente 72% são pastagens e 
10% são áreas cultivadas com milho ou cana-de-
-açúcar, que seguem o ciclo C4, e os demais 18% 
são outros usos agrícolas (IBGE 2017). A dife-
rença na assinatura isotópica entre essas culturas 
pode ser utilizada em diversos estudos, dentre eles 
os relacionados às diferentes atividades agríco-
las estabelecidas em uma área ao longo do tempo 
(BALESDENT et al. 1987, MARTIN et al. 1990, 
JASTROW et al. 1996), às diferenças nos estoques 
de carbono (CAMARGO et al. 1999, ASSAD et al. 
2013, OLIVEIRA et al. 2016) e nas emissões de 
gases do efeito estufa (TRUMBORE et al. 1995, 
LAPOLA et al. 2013, ZHU et al. 2019) devido às 
alterações no uso do solo, ou mesmo em estudos 
relacionados aos processos erosivos (GOMES et 
al. 2019).

Como exemplo, TARRÉ et al. (2001) de-
monstrou a variação isotópica do carbono em uma 
área florestal (i.e. plantas C3) convertida para pas-
tagem (i.e. plantas C4). Nesse estudo, a matéria or-
gânica do solo sob floresta, com composição iso-
tópica de -26‰, teve sua composição isotópica 
enriquecida nos primeiros 30 cm de profundidade 
após receber carbono enriquecido em 13C de pasta-
gem por longo período de tempo. Em outros dois 
estudos realizados em formações predominante-
mente florestais (i.e. plantas C3), VITORELLO et 
al. (1989) no estado de São Paulo e DESJARDINS 
et al. (1996) no estado do Amazonas, foi observado 
que os valores mais negativos de δ13C estavam nas 
frações mais grossas do solo, refletindo a compo-
sição isotópica da cobertura vegetal, enquanto as 
frações mais finas tiveram os valores mais eleva-
dos, refletindo a decomposição dessa mesma ma-
téria orgânica. Contrariamente, nas áreas flores-
tais que sofreram alteração no uso do solo para 
culturas do tipo C4, VITORELLO et al. (1989) e 
DESJARDINS et al. (1996) notaram que as frações 
mais grosseiras do solo apresentaram valores mais 
elevados de δ13C, refletindo a vegetação atual, en-
quanto as frações mais finas apresentaram valores 

relativamente mais negativos de δ13C, refletindo a 
vegetação mais antiga.

Através do modelo de mistura isotópica apre-
sentado na Eq. 2 é possível inferir a contribuição de 
cada vegetação na amostra final (após conversão 
do uso do solo). Esse mesmo modelo também pode 
ser utilizado em estudos erosivos, especialmente 
em microbacias hidrográficas com cultivo de ve-
getação do tipo C4 e providas de vegetação nativa 
(C3) nas áreas de preservação permanente (APP). 
Por esse modelo de mistura isotópica, GOMES et 
al. (2019) identificaram a origem do sedimento de-
positado e em suspensão nos pequenos riachos que 
drenam essas áreas, estimando o volume do mate-
rial erodido por cada uma das áreas a montante do 
curso d’água, ou seja, qual foi a porcentagem de 
material proveniente da APP e da área de cana-de-
-açúcar que chegaram até o curso d’água, causando 
sedimentação e poluição da água.

Estes são apenas alguns dos inúmeros usos 
possíveis dos isótopos do carbono em estudos agrí-
colas e ambientais, que são amplamente utilizados 
em conjunto com outros isótopos (particularmente 
o 15N) para caracterizar a conversão do uso do solo 
e outros efeitos antropogênicos.

5 δ13C EM REGISTROS DE CAVERNAS

5.1 Dinâmica do δ13C preservado em estalagmites 
de cavernas

Valores de δ13C em carbonatos, que é cons-
tituinte das estalagmites de cavernas, são obtidos 
juntamente com dados de δ18O a partir de análises 
em espectrômetros de massa do tipo ICP-MS. Em 
registros paleoclimáticos de espeleotemas de ca-
vernas, o δ18O é preterido nos estudos devido a re-
lação que os isótopos de oxigênio apresentam com 
processos atmosféricos, especialmente o efeito 
quantidade (do inglês amount effect), em que valo-
res mais negativos de δ18O são associados a maio-
res quantidade de chuva e vice-versa. Já o δ13C é 
utilizado apenas como um indicador ambiental de 
importância secundária devido as várias forçantes 
que influenciam seus valores. Entretanto, recen-
temente, a associação dos valores de δ13C em es-
talagmites com outros indicadores ambientais se 
mostrou útil para o estudo de processos erosivos 
que ocorrem no solo acima das cavernas, recons-
tituições de paleovegetação, temperatura e hidro-
logia local (WORTHAM et al. 2017; WARD et al. 
2019; NOVELLO et al. 2019, 2021).
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 A fonte inicial de carbono para os espeleote-
mas é o CO2 presente no solo devido a decompo-
sição da matéria orgânica e respiração de raízes. O 
CO2 em contato com água forma o ácido carbônico 
responsável por dissolver a rocha carbonática da 
caverna, seguindo a equação:

 Eq. (3)

A incorporação do carbono na solução que 
percola as fraturas da caverna pode ocorrer em 
sistemas abertos ou fechados (HENDY 1971, 
MCDERMOTT 2004, FOHLMEISTER et al. 
2011). Inicialmente, a solução percolante está em 
equilíbrio com o CO2 do solo, que pode ser consi-
derado um reservatório infinito de carbono para a 
solução, assim, o bicarbonato (HCO-3) da solução 
adquire a assinatura do δ13C do solo. O permanente 
contato da solução percolante com o reservatório 
de carbono do solo caracteriza um sistema aberto, 
o que mantém o equilíbrio isotópico entre ambos. 
Nessas condições, o carbono da rocha é pouco in-
corporado à solução e sua influência nos valores de 
δ13C do carbono inorgânico dissolvido (CID) pode 
ser negligenciada. Já em um sistema fechado, a so-
lução percolante perde contato com o reservatório 
de CO2 do solo, e o CO2 da solução é progressiva-
mente consumido durante o processo de dissolução 
da rocha da caverna. Assim, a incorporação de car-
bono da rocha passa a ser significativa nos valores 
de δ13CCID. Na maioria dos casos, a interação entre 
a solução percolante e a rocha da caverna ocorre 
em um sistema misto. 

Os valores de δ13C do carbono pedogênico 
está relacionado aos valores isotópicos da vegeta-
ção predominante (CERLING 1984, QUADE et al. 
1989) e são transferidos parcialmente para as es-
talagmites precipitadas dentro das cavernas a par-
tir da degaseificação (escape de CO2) da solução 
que percolou até a zona vadosa. Esse processo se-
gue a reação inversa da dissolução da rocha apre-
sentada pela equação 3. Dessa forma, estalagmites 
provenientes de cavernas de um ambiente onde a 
vegetação externa é dominada por plantas C3 terá 
valores de δ13C entre -14 e -6‰, enquanto caver-
nas de ambientes com predomínio de plantas C4 
terá estalagmites com valores de δ13C entre -6 e 
+2‰ (DREYBRODT 1988, BAKER et al. 1997, 
MCDERMOTT 2004). 

No epicarste e na zona vadosa da caverna 
pode ocorrer uma precipitação primária de calcita 
(PPC) devido à perda de CO2 da solução em con-
tato com o ar. Esse processo deixa a solução re-
manescente mais rica em 13C que será incorpora-

do às estalagmites (MICKLER et al. 2019). A PPC 
é mais frequente durante períodos secos devido à 
maior exposição da solução percolante a bolsas de 
ar ao longo do epicarste, resultando na maior perda 
de CO2 por parte da solução. Dessa forma, even-
tos de PPC estão diretamente associados às condi-
ções hidrológicas. Em regiões de intensa ativida-
de convectiva, como é o caso da maior parte das 
regiões tropicais do Brasil, o efeito quantidade é 
o processo que domina o fracionamento do δ18O 
da água da chuva, onde altos índices pluviomé-
tricos estão associados à diminuição dos valores 
de δ18O (VUILLE et al. 2012). Esse aumento de 
chuva pode também causar a diminuição nos valo-
res de δ13C das estalagmites, devido a diminuição 
da taxa de PPC e/ou pelo aumento da umidade no 
solo que elevam os índices de respiração da vege-
tação. Assim, esses fatores, quando atendidos, le-
vam a uma correlação positiva entre os valores de 
δ18O e δ13C das estalagmites (CRUZ et al. 2006, 
MICKLER et al. 2006).  

A preservação do sinal de δ13C da solução de 
gotejamento nas estalagmites ocorre se a precipi-
tação das mesmas ocorrer em equilíbrio isotópico. 
Entretanto, o desequilíbrio isotópico fraciona cine-
maticamente o δ13C no momento da formação da 
estalagmite, esse desequilíbrio é favorecido com a 
ventilação da caverna, que por sua vez é dependen-
te da temperatura. Esse efeito é mais comum em 
cavernas localizadas em latitudes mais altas sujei-
tas a maior sazonalidade das estações. Já em caver-
nas de regiões tropicais, o fracionamento propicia-
do por temperaturas entre 15° e 30°C são inferiores 
a 0,5‰ no δ13C (POLAG et al. 2010). 

5.2 Reconstituições paleocimáticas e ambien-
tais com o uso de δ13C em registros de cavernas 
brasileiras

O registro mais longo de δ13C em estalagmi-
tes brasileiras documentou variações isotópicas ao 
longo de mais de 100 mil anos a partir da estalag-
mite BT2, proveniente da caverna Botuverá, estado 
de Santa Catarina (CRUZ et al. 2006). Esse estudo 
mostrou que o δ13C da estalagmite BT2 esteve rela-
cionado a produtividade de CO2 do solo, que é mo-
dulado em escala orbital pelas mudanças de tempe-
ratura e umidade do solo decorrentes da mudança 
entre regimes climáticos (CRUZ et al. 2006). Foi 
sugerido que a predominância do regime de mon-
ção durante a estação de verão resulta em condi-
ções mais quentes e úmidas elevando a produtivi-
dade de CO2 no solo acima da caverna, o que leva a 
diminuição os valores de δ13C nas estalagmites. Por 
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outro lado, os valores mais positivos são relacio-
nados ao impacto negativo do esfriamento atmos-
férico na produção biogênica de CO2, resultado da 
maior atividade de frentes frias e secas característi-
cas do regime de inverno.

Um estudo realizado com o uso de δ13C em 
estalagmites e sedimento aprisionado dentro da ca-
verna Jaraguá, localizada no município de Bonito 
no Mato Grosso do Sul, mostrou que o período 
do último glacial foi dominado por um ambiente 
de vegetação esparsa com predomínio de plantas 
C4, pobre em matéria orgânica e com pouco solo 
acima da caverna devido a erosão mais intensa 
(NOVELLO et al. 2019). Esse cenário contrastou 
com o ambiente do Holoceno, quando se desenvol-
veu uma vegetação mais densa com predomínio 
de plantas C3 que fixou o solo acima da caverna, 
elevando os teores de matéria orgânica nesse solo. 
Essa transformação, que se deu durante o último 
deglacial, foi evidenciada por ambos os registros 
de δ13C (i.e. estalagmites e sedimentos da caverna), 
que mostraram uma diferença em torno de 10‰ 
nos valores isotópicos entre os períodos glacial 
(mais positivo) e Holoceno (mais negativo). Essa 
interpretação foi reforçada por outros indicadores 
ambientais medidos nas estalagmites e no sedi-
mento, tais como análises de 87Sr/86Sr nas estalag-
mites e a química e quantidades totais de carbono 
orgânico e inorgânico medidos no perfil sedimen-
tar escavado na caverna (Figura 2, NOVELLO et 
al. 2019).   

Outros estudos mostraram que o δ13C de es-
talagmites de cavernas da América do Sul reflete 
principalmente as condições hidrológicas locais 
(JAQUETO et al. 2016, WORTHAM et al. 2017, 
AZEVEDO et al. 2019, NOVELLO et al. 2021). 
Essa relação foi evidenciada principalmente a par-
tir de um estudo envolvendo uma compilação com 
séries de δ13C de 25 estalagmites precipitadas ao 
longo dos últimos 2 mil anos (NOVELLO et al. 
2021), onde foi verificada correlação significativa 
dos valores de δ13C com o δ18O e a quantidade de 
chuva local. Nesse estudo, também foi mostrado 
que a temperatura é o segundo fator mais influen-
te na variação dos valores δ13C das estalagmites, e 
que plantas do tipo C3 foram mais abundantes nas 
regiões cársticas estudadas ao longo dos últimos 
milênios. 

A relação entre o δ13C e a hidrologia local 
já tinha sido apontada em estudos prévios de es-
talagmites brasileiras (JAQUETO et al. 2016, 
WORTHAM et al. 2017, AZEVEDO et al. 2019). 
Para a estalagmite ALHO6 da caverna Pau d’Alho, 
localizada no estado do Mato Grosso (JAQUETO 
et al. 2016), os autores mostraram uma relação en-
tre a concentração de minerais magnéticos com os 
valores de δ13C devido a dinâmica do solo e ve-
getação acima da caverna. Períodos mais secos, e 
valores de δ13C mais positivos, são associados por 
JAQUETO et al. (2016) a um solo menos estável 
acima da caverna, o que resulta em alta erosão e au-
mento do fluxo de minerais para dentro do sistema 

FIGURA 2 – 1- Perfil sedimentar escavado na caverna Jaraguá (Bonito-MS); 2- Face de uma estalagmite da 
caverna Jaraguá; 3- Registros paleoclimáticos/paloambientais obtidos a partir do sedimento e estalagmites da 
caverna Jaraguá: (a) perfil de δ13C das estalagmites (cada cor é representativa de uma estalagmite), (b) perfil de 
δ13C da matéria orgânica do perfil sedimentar, (3) séries de carbono orgânico total e carbono inorgânico total do 
perfil sedimentar (modificado de NOVELLO et al. 2019).
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cárstico, enquanto períodos úmidos, com valores 
baixos de δ13C, são associados a solos cobertos por 
vegetação mais densa que retém minerais pedogê-
nicos, reduzindo o influxo desses para a caverna.  

6 δ13C NOS OCEANOS

6.1 Dinâmica do δ13CCID nos oceanos e fatores con-
troladores do δ13C dos foraminíferos 

Os oceanos desempenham um papel funda-
mental no sistema climático terrestre, a partir, por 
exemplo, da absorção e redistribuição de calor e 
CO2. Eles armazenam aproximadamente 88% do 
carbono de ciclagem rápida presente na superfí-
cie terrestre. Adicionalmente, cerca de 1/3 do CO2 
emitido pelas atividades antrópicas é absorvido pe-
los oceanos (ROMANOU et al. 2017), amenizando 
marcantemente os impactos das mudanças climáti-
cas (IPCC 2019, RAVEN et al. 2005). O δ13CCID da 
água do mar é um importante indicador do ciclo do 
carbono e tem papel de destaque no entendimento 
de mudanças climáticas.

A distribuição do δ13CCID nos oceanos é con-
trolada (i) pelo balanço fotossíntese/respiração, (ii) 
por mudanças na área de formação e circulação das 
massas de águas e (iii) por trocas gasosas oceano-
-atmosfera (KROOPNICK 1985, SARMIENTO et 
al. 1988, MULITZA et al. 1999). 

Enquanto a fotossíntese remove preferen-
cialmente 12C das águas superficiais, deixando-
-as com maior δ13CCID, a respiração (ou remine-
ralização) da matéria orgânica retorna 12C para as 
águas profundas, deixando-as com menor δ13CCID 
(SARMIENTO et al. 1988). Assim, uma fotossín-
tese mais (menos) intensa leva à maior (menor) 
exportação de carbono da superfície para o fun-
do e, portanto, está relacionada com uma “bom-
ba biológica” mais forte (fraca) e maior (menor) 
diferença entre o δ13CCID das águas superficiais e 
profundas dos oceanos. O balanço fotossíntese/
respiração também influencia diretamente a dis-
tribuição de nutrientes nos oceanos, que apresenta 
relação inversa com o δ13CCID na coluna de água, 
i.e. maior δ13CCID e menor concentração de nutrien-
tes nas águas superficiais e menor δ13CCID e maior 
concentração de nutrientes nas águas profundas 
(KROOPNICK 1985, HILLAIRE-MARCEL & 
RAVELO 2007).

A circulação das massas de água pode so-
brepor-se ao balanço fotossíntese/respiração na 
distribuição do δ13CCID. No Atlântico, a massa de 
água chamada Água Profunda do Atlântico Norte 

(APAN) é formada nas altas latitudes do Atlântico 
Norte por águas superficiais oligotróficas e, por-
tanto, apresenta baixo conteúdo de nutrientes e 
12C, resultando em valores de δ13CCID relativamen-
te altos (~1‰) (KROOPNICK 1985). Esse sinal 
se espalha junto com essa massa de água em dire-
ção ao Atlântico Sul. A APAN é envelopada pela 
Água Intermediária Antártica (AIA) e pela Água 
Antártica de Fundo (AAF), ambas possuem con-
teúdo de nutrientes e 12C alto e, portanto, valores 
relativamente baixos de δ13CCID (~0,5‰ e 0,4‰, 
respectivamente). Elas são originadas no Oceano 
Austral e se deslocam para norte em profundidades 
intermediárias (i.e. AIA) e profundas (i.e. AAF). 
Conforme o tempo de residência das massas de 
água que não estão em contato com a atmosfera 
aumenta, os nutrientes e o carbono remineralizado 
se tornam mais concentrados, produzindo assinatu-
ras de δ13CCID mais negativas (KROOPNICK 1985, 
MULITZA et al. 1999).

A interação oceano-atmosfera também afeta 
o δ13CCID. Durante as trocas entre esses dois reser-
vatórios ocorre o fracionamento isotópico do car-
bono, pois o 13C é mais solúvel que o 12C. A intensi-
dade do fracionamento depende principalmente da 
temperatura da superfície do mar, mas também é 
afetada pela taxa de troca de CO2 e pelo tempo de 
residência das águas na interface oceano-atmosfera 
(LYNCH‐STIEGLITZ et al. 1995, MULITZA et 
al. 1999). Um exemplo da interação oceano-atmos-
fera está relacionado com as emissões antrópicas 
de CO2 advindas da queima de combustíveis fós-
seis, que são ricos em 12C. Essas emissões promo-
vem uma diminuição no δ13C do CO2 atmosférico, 
que por sua vez, ao interagir com o oceano, trans-
mite esse sinal para as águas superficiais (especial-
mente em locais de formação de massas de água) 
no curto prazo, e para o oceano profundo no longo 
prazo (EIDE et al. 2017). Esse é o chamado “Efeito 
Suess” (KEELING 1979).

Além dos efeitos de escala global, o δ13CCID 
também pode ser influenciado por processos lo-
cais, tais como ressurgência, descarga de rios e 
emanações de metano (MACKENSEN et al. 1993, 
THEODOR et al. 2016, PORTILHO-RAMOS et 
al. 2018).

Assim como outros grupos de organismos 
marinhos, os foraminíferos (protozoários mari-
nhos unicelulares que constituem um dos princi-
pais componentes dos carbonatos marinhos) usam 
o δ13CCID da água do mar para construir seu esque-
leto de carbonato de cálcio (comumente chamado 
de testa). Desta forma, a composição isotópica do 
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carbono das testas dos foraminíferos depende fun-
damentalmente da composição isotópica do CID 
da água do mar na qual as testas foram formadas 
(ROHLING & COOKE 1999). No entanto, tal re-
lação só é verdadeira se o desvio com relação ao 
equilíbrio é conhecido (WEFER & BERGER 1991, 
ROHLING & COOKE 1999). Para tanto, são uti-
lizados estudos envolvendo foraminíferos coleta-
dos em armadilhas de sedimentos em suspensão 
(e.g., VENANCIO et al. 2017), foraminíferos de-
positados no período recente (e.g., RAVELO & 
FAIRBANKS 1995, CHIESSI et al. 2007, STEPH 
et al. 2009), foraminíferos cultivados vivos (e.g., 
SPERO 1992, MACKENSEN et al. 1993) e rea-
lizados experimentos com precipitados de calcita 
inorgânica (e.g., ROMANEK et al. 1992).

Tais estudos mostraram que o δ13C dos fo-
raminíferos é um excelente indicador do δ13CCID, 
no entanto, é preciso conhecer os hábitos de vida 
das espécies (e.g. profundidade de calcificação na 
coluna de água, ciclo de vida), as propriedades da 
massa de água na qual elas calcificaram (e.g. águas 
corrosivas, zonas de ressurgência, descarga de rios) 
e ter cautela com efeitos vitais que promovem o fra-
cionamento isotópico espécie-específico durante a 
biomineralização. Os efeitos vitais são diretamen-
te relacionados com o metabolismo das espécies, a 
presença de simbiontes e o fracionamento cinético 
(SPERO & LEA 1993, RAVELO & FAIRBANKS 
1995, SPERO et al. 1997, MULITZA et al. 1999).

6.2 Uso do δ13C de foraminíferos para reconstitui-
ções paleoambientais

O uso de foraminíferos em estudos paleocli-
máticos/paleoceanográficos teve início na década 
de 1940, mas apenas três décadas depois a com-
posição dos isótopos estáveis do carbono da cal-
cita de foraminíferos fósseis tornou-se uma fer-
ramenta amplamente utilizada para reconstituir 
a história ambiental da Terra (SHACKLETON 
1977, HILLAIRE-MARCEL & RAVELO 2007, 
MACKENSEN & SCHMIEDL 2019). Além do 
alto potencial em preservar de maneira mais ou me-
nos direta o δ13CCID do momento e local de forma-
ção das suas testas, foraminíferos são excelentes 
indicadores paleoambientais, pois apresentam mar-
cante abundância nos sedimentos marinhos, exce-
lente preservação e possuem habitats conhecidos 
(GUPTA 1999).

O δ13C de foraminíferos planctônicos e ben-
tônicos têm sido aplicados de diversas formas para 
compreender as mudanças paleoambientais no ciclo 
do carbono. Por exemplo, a composição isotópica 

de uma ou mais espécies de foraminíferos que cal-
cificam em profundidades distintas e conhecidas é 
usada em diversas escalas de tempo para reconsti-
tuir a concentração de nutrientes ao longo da colu-
na de água e investigar a distribuição e proporção 
relativa de massas de água superficiais, interme-
diárias e profundas (e.g., DUPLESSY et al. 1984, 
MULITZA et al. 1998, SANTOS et al. 2017a, b; 
VOIGT et al. 2017, CAMPOS et al. 2017, 2020).

O estudo de MULITZA et al. (1998) foi um 
dos pioneiros a usar o δ13C de foraminíferos para 
tratar da paleoprodutividade do Atlântico Sul com 
base em três espécies de foraminíferos, duas planc-
tônicas e uma bentônica. O foco principal foi en-
tender como a concentração de nutrientes na colu-
na de água variou nos últimos ~400 mil anos. Os 
autores mostraram que o gradiente de δ13C entre a 
camada de mistura e a termoclina diminuiu nos pe-
ríodos frios (i.e. glaciais e subestágios frios dos in-
terglaciais), o que eles atribuíram à uma redução na 
concentração de nutrientes da termoclina (aumento 
dos valores de δ13C), em virtude da redistribuição 
de nutrientes para as águas profundas (redução dos 
valores de δ13C). Tal sugestão deu suporte à teoria 
que invoca o oceano profundo como o principal re-
servatório de acúmulo do carbono que deixou a at-
mosfera durante períodos de resfriamento da Terra 
(BROECKER & PENG 1993).

O δ13C de foraminíferos planctônicos também 
foi usado em estudos recentes que focaram no pa-
pel desempenhado pela Célula de Revolvimento 
Meridional do Atlântico (CRMA) em períodos-cha-
ve, tais como transições glacial-interglacial (e.g. 
SANTOS et al. 2017a) e eventos abruptos de escala 
milenar (i.e. Heinrich Stadials) (e.g. CAMPOS et 
al. 2017). Mudanças na intensidade da CRMA são 
comumente associadas a mudanças marcantes no 
sistema climático global, e.g. variações na concen-
tração de CO2 atmosférico (Figura 3d, g), na distri-
buição de calor e salinidade superficiais, na intensi-
dade da ressurgência no Oceano Austral, na “bomba 
biológica” oceânica e no vazamento das Agulhas. 
CAMPOS et al. (2017) e SANTOS et al. (2017a) 
usaram o δ13C de espécies planctônicas para ras-
trear mudanças na Água Central do Atlântico Sul 
(ACAS) relacionadas com variações na intensidade 
da CRMA (Figura 3a, b). Os autores demonstraram 
que, durante momentos de CRMA enfraquecida 
(e.g. Heinrich Stadials e última transição glacia-in-
terglacial, respectivamente), um dos fatores contro-
ladores das excursões negativas em δ13C de espé-
cies planctônicas que calcificam sua testa na ACAS 
esteve associado com uma ressurgência mais inten-
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sa no Oceano Austral. Uma vez que as águas for-
madas nesse oceano são precursoras da ACAS, uma 
ressurgência mais intensa (caracterizada por valo-
res relativamente mais baixos de δ13CDIC) teria pro-
movido a disseminação desse sinal mais negativo 
para latitudes médias do Atlântico Sul.

Os foraminíferos bentônicos também são 
muito utilizados para tratar da CRMA em diver-
sas escalas de tempo. Por exemplo, ao analisar o 
δ13C de espécies bentônicas que calcificam sua tes-
ta na APAN (em conjunto com outros paleoindica-
dores), foi identificado que períodos marcados por 
excursões negativas de δ13C em escala milenar e 
orbital em profundidades intermediárias e médias 
do Atlântico estão relacionados com o aumento do 

tempo de residência da APAN (redução da convec-
ção na sua área de formação) e consequente acúmu-
lo de carbono remineralizado nessa massa de água 
(Figura 3e, f) (LUND et al. 2015, OPPO et al. 2015, 
HOWE et al. 2016, SANTOS et al. 2017b; VOIGT 
et al. 2017, CAMPOS et al. 2020). Ainda nessas 
escalas de tempo, o δ13C de foraminíferos bentôni-
cos também ajudou a correlacionar momentos de 
redução da intensidade da CRMA com aumentos 
na precipitação sobre o norte do Nordeste do Brasil 
em escala milenar (Figura 3c) (MULITZA et al. 
2017) e variações no estoque/liberação de calor em 
latitudes médias do Atlântico Sul em escala orbital 
(Figura 3f) (SANTOS et al. 2017b).

FIGURA 3 – Registros paleoceanográficos/paleoclimáticos de δ13C e CO2 para os últimos ca. 70 mil anos. 
(a) δ13C de foraminífero planctônico do testemunho sedimentar marinho GL-1090 (Atlântico Sul subtropical 
- ca. 25°S) (SANTOS et al. 2017a); (b) δ13C de foraminífero planctônico do testemunho sedimentar marinho 
GeoB6212-1 (Atlântico Sul subtropical - ca. 32°S) (CAMPOS et al. 2017); (c) δ13C de foraminífero bentônico 
do testemunho sedimentar marinho GeoB16202-2 (Atlântico Sul equatorial - ca. 2°S) (VOIGT et al. 2017); (d) 
concentração de CO2 atmosférico (CO2atm) obtida a partir de uma compilação de testemunhos de gelo (KÖH-
LER et al. 2017); (e) δ13C de foraminífero bentônico do testemunho sedimentar marinho M125-95-3 (Atlântico 
Sul tropical - ca. 11°S) (CAMPOS et al. 2020); (f) δ13C de foraminífero bentônico do testemunho sedimentar 
marinho GL-1090 (Atlântico Sul subtropical - ca. 25°S) (SANTOS et al. 2017b); (g) concentração de CO2atm 
obtida a partir de uma compilação de testemunhos de gelo (KÖHLER et al. 2017). O mapa contém a localização 
(círculos coloridos) dos registros de δ13C apresentados na figura (a escala de cor dos círculos está de acordo 
com as curvas dos respectivos registros de δ13C). As imagens das espécies de foraminíferos utilizadas foram 
adicionadas próximas de cada respectivo registro de δ13C. As barras em rosa indicam os intervalos de recorrên-
cia dos eventos Heinrich Stadials (HS6-YD). Os retângulos cinza representam o intervalo de recorrência da 
Terminação I (TI – última transição glacial-interglacial). 



13

Derbyana, São Paulo, 42: e735, 2021.

7 δ13C NA INVESTIGAÇÃO DA EVOLUÇÃO 
DA TERRA

As composições isotópicas do carbono regis-
tradas em rochas depositadas ao longo do tempo 
geológico constituem informações-chave no enten-
dimento de eventos tectono-climáticos ao longo da 
história da Terra. Rochas sedimentares depositadas 
em ambientes marinhos são os principais arquivos 
das variações ocorridas no reservatório global de 
carbono. A evolução do fracionamento isotópico 
do carbono entre a matéria orgânica e minerais car-
bonáticos nestas rochas fornece informações sobre 
a fração de matéria orgânica soterrada nos sedi-
mentos antes de ser oxidada e, consequentemente, 
sobre o potencial oxi-redutor da superfície do pla-
neta, bem como a pCO2 atmosférica e a produtivi-
dade primária do ambiente marinho (HAYES et al. 
1999, KUMP & ARTHUR 1999). 

Em estudos de rochas sedimentares antigas, 
em que a resolução temporal do estudo abrange in-
tervalos de milhões de anos, assume-se que os di-
versos processos de feedback negativo dentro do 
ciclo do carbono do planeta e o equilíbrio termodi-
nâmico entre o CO2 atmosférico e o CID no oceano 
mantém o reservatório global em estado estacioná-
rio. Desta forma o balanço isotópico e de massas 
podem ser descritos pela equação:

                 δ13Centrada = δ13Csaída             Eq. (4)

Na qual δ13Centrada é a composição isotópica 
dos fluxos adentrando a atmosfera e a hidrosfera. 
Em geral, assume-se o valor de -5‰, que é a mé-
dia global aferida na Terra moderna (HAYES et 
al. 1999). δ13Csaída corresponde à fração de carbo-
no retirado do sistema na forma de minerais carbo-
náticos ou de matéria orgânica sedimentar. Desta 
forma, δ13Csaída pode ser desmembrado da seguinte 
forma:

δ13Centrada = (1 – forg) x δ13Ccarb + forg x δ13Corg     Eq.(5)

Na qual forg é fração de carbono soterrado 
como matéria orgânica. Considerando δ13Centrada 
constante a -5‰, a fração de carbono orgânico so-
terrado em sedimentos é descrita pela equação:

        forg = (δ13Ccarb + 5) / (δ13Ccarb – δ13Corg)    Eq.(6)

Pela equação 6, nota-se a estreita relação en-
tre forg e os valores de δ13Corg e δ13Ccarb. A alta bio-
produtividade primária tende a aumentar forg e o va-
lor de δ13Ccarb, visto que o carbonato se precipita 

com a composição isotópica do líquido residual. 
De maneira inversa, se as condições do ambiente 
marinho forem oxidantes, a matéria orgânica pode 
ser oxidada liberando novamente 12C para água do 
mar, diminuindo forg e o valor de δ13Ccarb. Portanto, 
os valores de δ13Ccarb medidos em rochas sedimen-
tares marinhas antigas são basicamente um balanço 
entre fixação de carbono na matéria orgânica e pre-
servação/oxidação da mesma, o que pode ser usado 
em interpretações de diversos eventos geológicos 
de grande magnitude.

Exemplos desta aplicação são os eventos de 
anoxia do oceano (OAE – Ocean anoxic events) 
ocorridos no Cretáceo. Induzidos possivelmente 
por uma alta pCO2 atmosférica e equilíbrio com 
o oceano, grandes quantidades de carbono foram 
fixadas na matéria orgânica por microorganismos 
marinhos, o que rapidamente exauriu o oxigênio 
da água do mar, levando à anoxia e deposição de 
espessas sucessões de folhelhos negros e de calcá-
rios com δ13Ccarb bastante positivos (e.g. JENKYNS 
1985, DAVEY & JENKYNS 1999, KASHIYAMA 
et al. 2008). Estes eventos registrados pelos isó-
topos de carbono têm grande relevância na histó-
ria do planeta, visto que marcam um dos grandes 
eventos de extinção em massa. Registros climáti-
cos de níveis de pCO2 atmosférico ainda mais ele-
vados são registrados em carbonatos biogênicos e 
abióticos durante as extinções em massa do limi-
te Permiano-Triássico (ver revisão em KORTE & 
KOZUR 2010). Inicialmente, os elevados níveis de 
CO2 na atmosfera desencadearam um grande au-
mento do intemperismo de crosta continental, que 
descarregou altas quantidades de 12C oriundo de 
matéria orgânica continental para o oceano, even-
to registrado em excursões negativas de δ13Ccarb 
da ordem de 4-7‰. Acima do limite Permiano-
Triássico, nota-se uma incursão de δ13Ccarb para va-
lores positivos, que marca a ampla fixação de car-
bono na matéria orgânica por fotossíntese, gerando 
anoxia da água do mar e preservação dessa matéria 
orgânica.

É importante salientar que estas interpreta-
ções assumem que o fracionamento do carbono 
no oceano é quase que exclusivamente realizado 
pela fotossíntese. Nos casos acima, isto foi atesta-
do pela obtenção de valores de δ13Corg nas rochas 
estudadas, que apresentaram variações acopladas 
àquelas de δ13Ccarb, resultando em um fracionamen-
to constante entre carbonato e matéria orgânica 
(d13C = δ13Ccarb – δ13Corg). Entretanto, existem re-
gistros de ampla variação de d13C em rochas an-
tigas, que requerem outras causas para explicar o 
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fracionamento além da fotossíntese. Um exemplo 
são as marcadas excursões negativas de δ13Ccarb 
em rochas carbonáticas depositadas imediatamen-
te acima de rochas de ambiente glacial durante o 
Neoproterozoico. Tais depósitos sugerem alternân-
cias climáticas extremas entre períodos glaciais e 
de efeito estufa intenso (HOFFMAN & SCHRAG 
2002). Os valores de δ13Ccarb caem para ~ -5‰ nos 
calcários e dolomitos imediatamente acima dos de-
pósitos glaciais, se recuperando para valores leve-
mente positivos acima na estratigrafia (revisão em 
HALVERSON et al. 2005). Entretanto, os valores 
de δ13Corg nestas rochas descrevem um comporta-
mento antitético, gerando ampla variação nos valo-
res de d13C (e.g., JIANG et al. 2010, SANSJOFRE 
et al. 2011, CAETANO-FILHO et al. 2020). 
Diversas hipóteses foram elaboradas para explicar 
tal contraste, tal como mudanças no fator de fra-
cionamento causado pela fotossíntese, absorção de 
HCO3

- durante este processo ou fluxo significativo 
de carbono alóctone para a bacia, mas a real causa 
permanece em debate.

Independente do mecanismo de fraciona-
mento em si, é notável que assinaturas isotópicas 
de carbono marcantes são encontradas não só nos 
períodos anteriormente citados, mas também em 
outros episódios da história do Planeta, como em 
glaciações Paleoproterozoicas (BEKKER et al. 
2001), no término do Mesoproterozoico (KAH et 
al. 2012), e no Carbonífero, quando elevada pCO2 
na atmosfera foi modelada a partir de valores de 
δ13C (BERNER et al. 2000). Além da interpreta-
ção dos processos geológicos ocorridos nestes pe-
ríodos, o fato de que assinaturas marcantes são 
encontradas em diversas partes da Terra permite o 
uso dos isótopos de carbono para correlação de se-
ções geológicas distantes de mesma idade (Figura 
4). Os horizontes geológicos com valores distintos 
de δ13C podem ser correlacionados, refinando o po-
sicionamento temporal das seções estudadas e per-
mitindo uma integração global dos dados para en-
tender de maneira ampla as mudanças ocorridas no 
Sistema Terra em um determinado período. Em al-
guns casos, até mesmo uma idade relativa pode ser 
atribuída à seção geológica estudada. Entretanto, 

FIGURA 4 – Correlação quimioestratigráfica baseada em valores de d13Ccarb obtidos em rochas carbonáticas 
depositadas entre 1,1-1,2 Ga (modificada de KAH et al. 2012; extraída de PAULA-SANTOS et al. 2021). Os 
horizontes A, B, C e D foram definidos exclusivamente com base nos dados isotópicos de carbono, indepen-
dente de quaisquer outras técnicas estratigráficas. Note que assinaturas similares de d13C ocorrem no Canadá, 
Brasil, Mauritânia e Sibéria.
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sugere-se cautela nesta aplicação, visto que uma 
mesma assinatura isotópica de carbono se repete 
diversas vezes no registro geológico. O posicio-
namento temporal de seções geológicas não deve 
ser feito apenas baseada em valores de δ13C, mas 
sim com base em um conjunto mais amplo de da-
dos que envolve bioestratigrafia, geocronologia e 
até mesmo quimioestratigrafia isotópica baseada 
em outros sistemas isotópicos, tendo os isótopos 
de carbono como uma das ferramentas envolvidas.

Por fim, um ponto de grande relevância no 
uso de isótopos de carbono em rochas antigas é a 
possível alteração pós-deposicional dos valores de 
δ13C nelas registrados. Rochas depositadas há cen-
tenas de milhões ou até mesmo alguns bilhões de 
anos atrás passaram por diversos processos geoló-
gicos como diagênese, maturação térmica e me-
tamorfismo. Embora o carbono seja constituinte 
majoritário tanto da matéria orgânica, quanto dos 
minerais carbonáticos, o que o torna mais resilien-
te a possíveis modificações, estes processos podem 
alterar as assinaturas primárias de δ13Corg e δ13Ccarb 
(KNAUTH & KENNEDY 2009, DERRY 2010). 
Isto pode levar a interpretações paleoambientais 
imprecisas ou até mesmo a erro de correlação de 
seções. Desta forma, recomenda-se que o uso de 
isótopos de carbono em rochas antigas seja acom-
panhado de estudos minuciosos de estratigrafia, 
sedimentologia e petrografia, além de outros da-
dos geoquímicos que assegurem o caráter primário 
não-alterados dos valores de δ13C.

8 CONCLUSÃO

O δ13C é utilizado em uma ampla diversida-
de de estudos ambientais e paleoambientais. Nesse 
trabalho, apresentamos os principais processos 
ambientais que controlam o fracionamento e a pre-
servação do sinal isotópico do carbono em reser-
vatórios naturais, com ênfase nas reconstituições 
paleoambientais e paleoclimáticas do Brasil e do 
oceano adjacente. Apesar de bastante útil, na maio-
ria dos estudos, os valores de δ13C precisam vir 
acompanhadas de outros indicadores ambientais 
para permitir sua interpretação robusta, uma vez 
que ele é sensível a diversas forçantes.

Por ser um indicador relacionado a processos 
biológicos, as análises de δ13C em rochas carboná-
ticas indicam grandes mudanças planetárias ocorri-
das ao longo da história do planeta, principalmente 
aquelas relacionadas com a explosão e retração da 
vida que influenciaram processos climáticos e ge-
ológicos. Nos oceanos, o δ13C das testas de fora-

miníferos registra o δ13CCID e, assim, é amplamente 
usado como indicador do balanço fotossíntese/res-
piração, mudanças na área de formação e circula-
ção das massas de água e interações oceano-atmos-
fera, contribuindo para o melhor entendimento das 
mudanças no ciclo do carbono e no clima. No con-
tinente, especialmente no Brasil, análises de δ13C 
em solos vem proporcionando reconstituições de 
vegetação com a base na abundância relativa en-
tre plantas C3 e C4 e densidade arbórea de savanas, 
e, mais recentemente, também vem sendo aplica-
do em espeleotemas para caracterização de pro-
cessos erosivos, mudanças na vegetação e no ciclo 
hidrológico.
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