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RESUMEN

Esta Tesis Doctoral estd enfocada al estudio de la variabilidad temporal y espacial de la sefial de
paleoproductividad y la topografia de la nutri-termoclina durante los Ultimos ciclos climaticos en los
océanos Pacifico oriental y Atlantico occidental tropicales. Los mecanismos hidrolégicos y atmosféricos
que controlan estas sefales estan relacionados con la activacion de las células de surgencia, la dinamica
de las corrientes superficiales y subsuperficiales, la migracion del frente ecuatorial y el desplazamiento

latitudinal de la zona de convergencia intertropical (“Intertropical Convergence Zone” ITCZ).

En este estudio se analizo cuantitativamente la distribucién temporal y espacial de las asociaciones de
cocolitéforos y del carbonato asociado a estos organismos en las secuencias sedimentarias 1240
(estadios 15 a 1), 1241 (estadios 20 a 1) y 1242 (estadios 22 a 1), extraidas por el proyecto “Ocean
Drilling Program” (ODP) 202 en el océano Pacifico oriental tropical. Adicionalmente se analiz6 la
secuencia MD03-2616 (estadios 6 a 1) recuperada en la campafia PICASSO Cruise en el océano
Atlantico occidental tropical. En términos generales, los sedimentos estan compuestos principalmente por
arcillas hemipelagicas con cantidades variables de nanofésiles calcareos, foraminiferos, diatomeas y
terrigenos, si bien los nanofésiles calcareos son habitualmente el componente biogénico principal (Mix et
al., 2003). Aunque algunos intervalos se caracterizan por una preservacion deteriorada en los testigos
1242 y MD03-2616, tratando de enmascarando un poco el significado micropaleontolégico de los perfiles
de paleoproductividad y del carbonato derivado de los cocolitos, la preservacion general de los
ejemplares estudiados es buena a moderada, vy realza el significado micropaleontolégico de estos

registros en todos los testigos estudiados.

La estratigrafia isotdpica combinada con los datos paleomagnéticos, la bioestratrigrafia de cocolitéforos
en el Pacifico oriental y de foraminiferos plancténicos en el Atlantico occidental y la estratigrafia del
carbonato aportado por los cocolitos en los testigos 1241 y 1242, permitieron reconstruir el marco

cronoestratigrafico de las secuencias sedimentarias estudiadas.

La estimacién de la paleoproductividad superficial esta basada en el célculo del indice N el cual establece
la relacion entre los habitantes de la zona fética superior (“small Noelaerhabdaceae, Gephyrocapsa
oceanica y Emiliania huxleyi) y los habitantes de la zona fética inferior (Florisphaera profunda). F.
profunda habita la zona fética inferior y prefiere aguas muy frias, ricas en nutrientes y con bajos niveles
de luz solar, y por ello ha sido un taxén ampliamente utilizado como un indicador del desplazamiento
vertical de la nutri-termoclina. Un incremento en la abundancia relativa de F. profunda revela la reduccién

en la productividad superficial debido a la profundizacién de la nutri-termoclina (lo cual se indica a través



de valores del indice N cercanos a 0); y una reduccion en su abundancia relativa indica el incremento en
la produccion superficial y la somerizacion de la nutri-termoclina (valores del indice N cercanos a 1). La
reconstruccion de los registros del carbonato derivado de los cocolitos estd basada en la densidad de la
calcita, la longitud de los especimenes, una constante que depende de la forma de cada especie y el

calculo de las abundancias absolutas.

La variabilidad del perfil del carbonato derivado de los cocolitos sigue las variaciones del patrén del indice
N, lo cual indica que el perfil del carbonato derivado de los cocolitos puede ser utilizado como un nuevo

indicador de paleoproductividad.

La variabilidad en la paleoproductividad y en la migracion de la nutri-termoclina en el Pacifico oriental
ecuatorial, no sigui6 un patrén glacial/interglacial durante los ultimos 560 Ka, de acuerdo con el analisis
de la asociacion cocolitoforal. Esto sugiere que su dindmica estuvo influida por otros eventos no
directamente vinculados a la escala glacial/interglacial, por ejemplo, los eventos analogos a “El Nifio”.
Durante los periodos glaciales se registré un incremento de la paleoproductividad en la “warm pool”, del
Pacifico oriental tropical, se registrd durante los glaciales, en los cuales la intensificacion de los vientos
alisios del noreste desarrollaron la surgencia costera en los golfos de Panamé, Papagayo y Tehuantepec,
y evitaron la llegada masiva de aguas célidas traidas por la contracorriente Norecuatorial desde el
Pacifico occidental durante los Gltimos 925 Ka. Este patron de paleoproductividad en el Pacifico oriental
tropical coincide con el patron glacial/interglacial de produccion de carbonato tipico en los océanos
Pacifico e Indico. La méaxima paleoproductividad producida por la maxima somerizacién de la nutri-
termoclina, se registré en la zona de divergencia ecuatorial del Pacifico (testigo 1240) durante los Ultimos
560 Ka. El registro micropaleontoldgico indica que la paleoproductividad fue disminuyendo hacia el norte
de la cuenca de Panama, en la “warm pool” del Pacifico oriental, indicando una profundizacion progresiva
de la nutri-termoclina también hacia el norte de la cuenca; lo cual concuerda con la topografia actual de la

nutri-termoclina en ese sector.

Adicionalmente, el analisis de la paleoproductividad en el Pacifico oriental tropical pone de manifiesto que
la mas alta paleoproductividad en los ultimos 925 Ka, se encuentra en el periodo comprendido entre los
estadios 22 al 6, indicando la maxima intensificacién de las células de surgencia junto con el maximo
desarrollo de los vientos alisios durante ese periodo. La mayor concentracion del carbonato aportado por
los cocolitos se registré durante este intervalo, y caracterizd de manera extraordinaria el evento mid-
Brunhes (entre los estadios 15 a 8), indicando que este evento esta asociado a un régimen altamente
eutréfico donde la nutri-termoclina permanecié somera y facilité una altisima paleoproductividad. Estas
caracteristicas oceanograficas y atmosféricas permitieron establecer una analogia con las condiciones

~ a0

actuales de “La Nifia”, y asi referir los estadios 22 a 6 a un escenario similar al que causa “La Nifia” hoy

en dia. Otra caracteristica relevante en el mismo registro, es el descenso fuerte de la paleoproductividad



en el estadio 5 en el Pacifico oriental ecuatorial y tropical, sugiriendo un ambiente més oligotréfico debido
a un descenso drastico de la nutri-termoclina. Este escenario paleoceanografico indica una disminucién
severa en la intensidad de los vientos alisios y el desplazamiento de la ITCZ hacia el ecuador. Esta
relacién paleoceanografica-palecatmosférica permite inferir condiciones analogas a “El Nifio” actual
durante el interglacial 5. Posteriormete, la paleoproductividad intenté recuperarse durante los estadios 4
al 1 en la zona de divergencia ecuatorial, aunque ésta no lleg6 a ser tan alta como lo fue durante los
estadios 22 al 6, indicando de nuevo una somerizacién relativa de la nutri-termoclina causada por la

intensificacion de los vientos alisios y con ello, la afinidad a un evento anélogo a “La Nifia” actual. Sin
embargo, en el sector de la “warm pool” en el Pacifico oriental tropical, la paleoproductividad no se
incremento6 durante los eventos 4 a 1, indicando que aunque los vientos alisios volvieron a intensificarse
durante ese intervalo y favorecieron el aumento de la paleoproductividad en la zona de divergencia
ecuatorial, éstos no fueron tan intensos como para suscitar el aumento en la paleoproductividad y la

somerizacion de la nutri-termoclina en la “warm pool” durante ese intervalo.

En la cuenca de la Guayana, la paleoproductividad mostré cambios importantes durante el estadio 5y de
menor amplitud desde el estadio 4 hasta el Holoceno temprano, coincidiendo con la variabilidad en el
patrén de insolacién de verano a 65°N. La dindmica paleoceanografica en la cuenca de la Guayana
sugiere una conexion interlatitudinal entre la insolacion en el Hemisferio Norte, la ITCZ y la dinédmica de
los vientos alisios del sur durante el Ultimo ciclo climatico. La sefial micropaleontolégica también permitié
deducir que la paleoproductividad en la cuenca de la Guayana fue menor que en la cuenca de Panama
durante los ultimos 155 Ka, indicando con ello que la nutri-termoclina ha estado mas profunda en el

Atlantico occidental que en el Pacifico oriental durante ese periodo.

De esta manera se deduce que la distribucion temporal y espacial de los cocolitdéforos estuvo
estrechamente vinculada a la disponibilidad de nutrientes en el océano superficial como consecuencia de
la intensificacién de las células de surgencia durante el Pleistoceno medio y tardio en los océanos
Pacifico oriental y Atlantico occidental tropicales. No obstante, no se descarta la influencia del aporte
continental de nutrientes en la cuenca de la Guayana, si bien la asociacion de cocolitéforos (autdctona y
aléctona) y la ausencia de otros organismos como fitolitolitos y diatomeas de agua dulce, no sugieren la
influencia de los flujos de los rios Orinoco y Amazonas que descargan sus sedimentos en el testigo
MD03-2616.
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ABSTRACT

This PhD Thesis is focused on the study of the temporal and spatial variability of the
paleoproductivity record, the nutri-thermocline topography and all the mechanisms associated to
them in the Eastern Tropical Pacific (ETP) and the Western Tropical Atlantic (WTA) over the last
climatic cycles. These mechanisms are related to the strengthening of the upwelling cells, the
dynamic of the surface and subsurface currents, the migration of the Equatorial Front and the
latitudinal displacement of the Intertropical Convergence Zone (ITCZ). The purpose was carried
out through the analysis of the calcareous nannoplankton assemblage along the sedimentary
sequences from the Ocean Drilling Program (ODP) Leg 202, sites 1240 (Marine Isotope Events —
MIS 15 to 1), 1241 (MIS 20 to 1) and 1242 (MIS 22 to 1) recovered from the ETP. The calcareous
nannoplankton assemblage from core MD03-2616 was also studied for paleoceanographical
purposes along MIS 6 to 1. This last sequence was recovered by the PICASSO Cruise in the
WTA. Sediments mostly consist of hemipelagic clays with variable amounts of calcareous
nannofossils, foraminifers, diatoms and terrigenous matter, being the calcareous nannofossils the
primary biogenic component (Mix et al., 2003). Although several intervals are characterized by
deteriorated carbonate preservation at sites 1242 and MD03-2616, masking the
micropaleontological signal, the overall preservational pattern varies between good and

moderate, enhancing the micropaleontological significance of all the records studied.

The isotope stratigraphy, the Brunhes/Matuyama datum, the biostratigraphy of coccolithophores
in the ETP, the biostratigraphy of planktonic foraminifers in the Western Tropical Atlantic (WTA)
and the coccolith-derived carbonate stratigraphy at sites 1241 and 1242, allowed us to

reconstruct the chronostratigraphic framework in all the sedimentary sequences studied.

Paleoproductivity is based on the N ratio estimations. This index establishes the relationship
between the upper (“small Noelaerhabdaceae, Gephyrocapsa oceanica y Emiliania huxleyi) and
lower (Florisphaera profunda) photic zone species. F. profunda inhabits the lower photic zone
and prefers cooler and nutrient-rich waters with low light levels. In consequence its relative
abundance can be used as a proxy for the vertical displacement of the nutri-thermocline.
Increases in the relative abundance of F. profunda suggest lower surface productivity due to the
deepening of the nutri-thermocline (N ratio values close to 0). Decreases in its relative abundance
indicate increasing productivities due to shoaling of the nutri-thermocline (N ratio values close to
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1). The reconstruction of the coccolith-derived carbonate profiles is based upon the calcite
density, the species-specific mean length, the shape constant and the absolute abundances. The
variability of the coccolith carbonate rate (CAR) parallels that of the N ratio, suggesting a close
relationship between paleoproductivity and the carbonate production. Therefore, we used the

CAR record as a new proxy of paleoproductivity.

According to the analysis of the calcareous nannoplankton assemblage, the paleoproductivity
variation and nutri-thermocline displacements in the Eastern Equatorial Pacific (EEP) do not
follow a glacial/interglacial pattern over the past 560 Ka (MIS 15 to 1). This suggests that the
system was influenced by other events different to those related to the glacial/interglacial scale,
such as the EI Nifio-like events. Paleoproductivity increased in ETP warm pool, during the glacial
episodes, following a paleoproductivity pattern recorded in other regions of the Pacific and Indian
oceans. Those events were characterized by the strengthening of the northeast Trade winds
which favored the coastal upwelling in the Panama, Papagayo and Tehuantepec gulfs and avoid
the arrival of the warm water regime of the North Equatorial Countercurrent (NECC) in the ETP
over the past 925 Ka. The micropaleontological signal suggests that the maximum
paleoproductivity and shallower nutri-thermocline occurred in the EEP (Site 1240) and indicates a
northward deepening of the nutri-thermocline in the Panama basin with the lowest productivity
values in the same direction (Site 1242), in agreement with modern oceanographic conditions in
that region.

The paleoproductivity analysis in the ETP also suggests the highest paleoproductivity was
recorded during MIS 22 to 6 (925 Ka to 128 Ka) when maximum strength of the Trade winds
favored the intensification of the upwelling cells. The highest coccolith-derived carbonate
concentration was recorded during that interval, characterizing the mid-Brunhes Event (MIS 15 to
8) and hence, suggesting that this period was related to a highly eutrophic setting. These
oceanographic and atmospheric dynamic during MIS 22 to 6 allowed to establish a similarity with
recent conditions prevailing during La Nifia events. In addition, the paleoproductivity records
suggest a strong deepening of the nutri-thermocline during MIS 5 in the ETP, which is linked to a
more oligotrophic setting. That oceanographic setting is driven by a severe weakening of the
Trade winds and the southward displacement of the ITCZ towards the equator, and hence,
showing conditions similar to those prevailing today during EI Nifio events. In contrast, during MIS
4 to 1 arelative increase in paleoproductivity linked to a shoaling of the nutri-thermocline, indicate

the onset of the an eutrophic regime in the EEP caused by stronger Trade winds. This setting
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was related with La Nifia-like events. However, paleoproductivity did not increase in the “warm
pool” during the same interval (MIS 4 to 1), indicating that the Trade winds were not strong
enough to allow a northward extension of the eutrophic regime in the ETP.

The paleoproductivity pattern in the Guyana Basin underwent stronger changes during MIS 5
compared to MIS 4 and the early Holocene and these changes coincide with insolation variations
at 65°N. The paleoceanographic dynamic in the Guayana Basin suggests an interlatitudinal
connection between the Northern Hemisphere insolation, the ITCZ and the Southeast Trade wind
dynamic during the last climatic cycle. The micropaleontological record also allowed us to infer
that paleoproductivity was lower in the Guyana Basin than in the Panama Basin during the past

155 Ka, indicating that the nutri-thermocline was deeper in the WTA than in the ETP.

We thus can infer that the temporal and spatial distribution of the calcareous nannoplancton was
closely linked to the availability of nutrients in the surface ocean in response to the intensification
of the upwelling cells during the middle and late Pleistocene in the ETP and WTA. Although the
calcareous nannoplankton assemblage (authoctonous and alloctonous) and the lack of phytoliths
and fresh water diatoms did not suggest the influence of the Orinoco and Amazon rivers, the
input of continental-derived nutrients to the WTA cannot be discarded.
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INTRODUCCION

El estudio de la forma de las cuencas marinas, de las caracteristicas de las corrientes oceanicas que
empujan grandes masas de agua superficiales y profundas distribuyendo el calor interlatitudinalmente, y
de la productividad biologica, son algunos de los objetivos de la ciencia que estudia la historia del océano:
la Paleoceanografia. Esta ciencia esta estrechamente relacionada con la dindmica atmosférica (que
controla la intensidad y direccién de las corrientes marinas), y con el ciclo hidrologico del continente que
arrastra sedimentos, vegetacion y compuestos organicos e inorganicos terrestres hacia el océano. La
relacion océano-atmosfera-continente se manifiesta a través de muchos indicadores de tipo
micropaleontoldgico, sedimentolégico, y geoquimico que han sido almacenados en el registro

sedimentario a través del tiempo geoldgico (Wefer et al., 1999).

Asi como la composicién y la distribucidén de las comunidades plancténicas actuales en el océano global
dependen de las condiciones fisicas y biologicas de su habitat; la composicién floristica de los sedimentos
extraidos de los fondos oceanicos esta relacionada con las condiciones paleoceanograficas, las cuales

dependen directamente de la variabilidad climatica (Andruleit et al., 2005).

Hoy en dia el estudio de la productividad marina ha sido el centro de atencién de muchas investigaciones
paleoceanograficas. La productividad marina esta limitada por la disponibilidad de nutrientes que llega
través de los rios o de la surgencia de aguas intermedias. La productividad marina regula el CO,
atmosférico y por tanto el clima global mediante la transferencia de CO, atmosférico hacia el océano
profundo (Philander, 1995). El océano tropical revela la mas alta diversidad de la vida marina y por ello
ofrece un interés especial desde el punto de vista paleoceanografico. A ello se le agrega el papel

relevante del tropico en la variabilidad climatica de la Tierra (cf. Funnell et al., 1996).

La distribucion temporal de los foraminiferos planctonicos en el océano Atlantico occidental tropical
también ha cambiado en funcién de la variabilidad climatica, tal como lo han puesto de manifiesto
diversos autores (Ericson y Wollin, 1956; Kennett y Huddlestun, 1972; Prell y Damuth, 1978; entre otros)
al menos durante el Cuaternario tardio. La composicién de la asociacion de esta comunidad
zooplancténica ha permitido correlacionar la estratigrafia secuencial de las Zonas Climaticas de Ericson a
lo largo de ese sector del Atlantico (Ericson y Wollin, 1956). Dicha estratigrafia esta basada en la
aparicion (durante los interglaciales) y desaparicion temporal (durante los glaciales) del grupo de
Globorotalia menardii (Ericson y Wollin, 1956) y de la especie Pulleniatina obliquiloculata (Kennett y
Huddlestun, 1972) facilitando la afinacién del modelo de edad elaborado a partir de la estratigrafia
isotopica del 680 en el testigo MD03-2616.
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Esta Tesis Doctoral se centra en el estudio de la paleoproductividad de los cocolitéforos y del carbonato
aportado por estos organismos como un nuevo indicador de paleoproductividad, con la finalidad de
reconstruir la evolucién paleoceanografica del océano superficial en los sectores tropicales del Pacifico

oriental y Atlantico occidental durante el Pleistoceno medio y tardio.

El Pacifico oriental tropical es un area de alta productividad, responsable del 50% de la nueva produccion
primaria global (Chavez y Barber, 1987), controlada no sélo por la variabilidad estacional de sus
caracteristicas hidrolégicas y atmosféricas, sino también por el impacto de la variabilidad interanual del
fendmeno de “El Nifio-Oscilacion del Sur” (“El Nifio Southern Oscillation”, ENSO; Philander, 1995). El
impacto del fenémeno de ENSO repercute en la variabilidad interanual de la temperatura de la Tierra y en
los patrones de precipitacion (Ropelewski y Halpert, 1987). Por ende, es una regién de gran significado
en el estudio del océano y del clima en el pasado. El Atlantico occidental es una region que ademas de
las variaciones estacionales del océano y de la atmosfera, ha sido afectado por importantes descargas
continentales de los rios mas importantes del mundo, Amazonas y Orinoco (Milliman y Meade, 1983) y
ademas constituye una de las principales rutas de la transferencia de calor de las masas de agua

superficiales, intermedias y profundas entre el Atlantico Norte y Sur (Riihlemann et al., 2001).

Siguiendo la estructura del manuscrito, el capitulo 1 hace referencia a la variabilidad climatica en el
Pleistoceno a escala orbital, milenaria e interanual, el fendmeno de ENSO y una revision de los eventos
caracteristicos durante el ultimo millon de afos (Pleistoceno medio y tardio) en el océano global. Las

referencias del Capitulo 1 también incluyen aquellas correspondientes a la Introduccién de esta Tesis.

El capitulo 2 concierne a los cocolitdforos, la definicion de los términos cominmente utilizados, la
clasificacién, algunas consideraciones bioldgicas, biogeograficas, quimicas y su utilidad en la

investigacion paleoceanogréfica y paleoecoldgica.

El capitulo 3 describe las zonas de estudio dentro de los marcos geoldgico-tectonico y
paleoceanografico, mientras que el capitulo 4 corresponde a la descripcion del material utilizado y los

métodos de obtencidn de datos y de resultados.

Los capitulos 5, 6 y 7 se refieren a los resultados y discusiones previamente publicados (o en fase de
publicaién) como articulos cientificos o enviados a revistas internacionales de reconocido prestigio, en los
cuales la doctoranda es la autora principal. El capitulo 5 describe la evolucion de la productividad y su
relacién con la migracion de la nutri-termoclina y la dinamica atmosférica en el Pacifico oriental ecuatorial
alo largo de los Ultimos 560 Ka. Adicionalmente, el capitulo resefia con especial énfasis la sensibilidad de

la asociacion floristica a los eventos “mid-Brunhes” y estadio 5, y a los eventos analogos a “El Nifio” a lo
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largo de la secuencia sedimentaria estudiada. El capitulo 6 explica la influencia de la paleoproductividad
y de la disolucién del carbonato en el patrén glacial/interglacial del registro del carbonato aportado por los
cocolitéforos en la “warm pool” del Pacifico oriental tropical, a través de los Ultimos 925 Ka. La sefial
micropaleontologica y la dinamica de la nutri-termoclina dan un soporte adicional a la teoria de la
variabilidad glacial/interglacial de la produccién del carbonato tradicionalmente observada en los océanos
Pacifico e indico; y permiten observar la sensibilidad de la asociacion cocolitoforal al Evento “mid-
Brunhes” y a los eventos analogos a “El Nifio” durante los pasados 925 Ka en ese sector del Pacifico. El
capitulo 7 expone los cambios de la paleoproductividad y de la dinamica de la nutri-termoclina durante el
ultimo ciclo climatico en la cuenca de la Guayana; la relacién de esta con la dinamica de los vientos
alisios y de la zona de convergencia intertropical (“Intertropical Convergence Zone”, ITCZ) y con la

variabilidad de la insolacion de verano del Hemisferio Norte.

En el capitulo 8 presentamos una sintesis de los resultados y discusiones de los articulos cientificos
contenidos en los capitulos 5, 6 y 7 y las lineas de investigacion futuras. Establece una comparacién
interlatitudinal e inter-cuenca de los sectores tropicales estudiados enfocada en la topografia de la nutri-
termoclina y en los cambios de la productividad durante el dltimo ciclo climatico. Adicionalmente se
incluye una sintesis sobre las consideraciones paleoecoldgicas de los principales taxones identificados en
este estudio. Este capitulo resume el aporte cientifico de esta Tesis Doctoral a los objetivos cientificos
planteados por las campafias oceanograficas a las cuales pertenece el material estudiado (“Ocean
Drilling Program” ODP 202 y PICASSO). Por ultimo, el capitulo 9 presenta las conclusiones mas

relevantes de esta Tesis Doctoral.

Los apéndices incluyen el listado de los taxones estudiados en esta investigacion (Apéndice A), las notas
taxondmicas y las diferencias morfologicas usadas para al género Gephyrocapsa (Apéndice B), las
fotografias de los taxones de interés realizadas con microscopio electrénico y petrografico (Apéndice C),

y el indice de los acrénimos utilizados (Apéndice D).
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OBJETIVOS

El objetivo general que enmarca la realizacion de esta Tesis Doctoral consiste en explicar la
forma en la que los sectores tropicales del Pacifico oriental y Atléntico occidental, han
respondido a las perturbaciones del clima. Los registros sedimentarios obtenidos estan
caracterizados por una alta tasa de sedimentacién, lo cual ha permitido disponer de series
resolutivas que han puesto en marcha una serie de objetivos a escala orbital (decenas a

centenas de miles de afios).
Objetivos particulares:

1. Establecer un modelo biocronolégico en los sedimentos del Pleistoceno medio y tardio

en los sectores tropicales del Pacifico oriental y Atlantico occidental:

a. Definir los biohorizontes de cocolitdforos a partir de su estudio cuantitativo en el océano
Pacifico oriental tropical, apoyados en la estratigrafia isotdpica 580 y los datos paleomagnéticos

aportados por otros grupos cientificos.

b. Establecer la Zonacion Climatica del océano Atlantico occidental en la cuenca de la Guayana

a partir del analisis cualitativo de los foraminiferos planctonicos en el testigo MD03-2616.

c. Obtener un modelo de edad para el testigo MD03-2616 en el Atlantico occidental basado en la
estratigrafia isotopica 680 del foraminifero bentonico Uvigerina peregrina, la Zonacion Climatica
calibrada para la cuenca de la Guayana y la bioestratigrafia de los cocolitéforos en el mismo

testigo.

2. Estudiar la evolucion de la dinamica atmosférico-hidrogréfica del océano superficial en
relacion con la productividad de los cocolitoféros, la contribucién de su carbonato aportado al
sedimento oceanico (y por ende, su participacion e importancia en el ciclo del COy) y la
migracion vertical de la nutri-termoclina en los sectores tropicales del Pacifico oriental y Atléntico

occidental a lo largo del Pleistoceno medio y tardio.
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a. Estimar los flujos (tasa de acumulacion) de las especies de cocolitéforos identificadas y la
masa de carbonato aportada al océano profundo mediante la agrupacion de especies por rangos

biométricos, como nueva tematica en los estudios paleoecologicos.

b. Evaluar la preservacion del carbonato de cocolitos y foraminiferos mediante el empleo de
técnicas cualitativas como la observacion directa de los individuos a través de los microscopios

petrogréfico, electronico y estereoscopico, y del indice CEX’ de cocolitos.

c. Identificar los patrones de variabilidad climatica que han controlado la produccion de los
cocolitéforos y de su carbonato aportado, y la migracion vertical de la nutri-termoclina a lo largo
del Pleistoceno medio y tardio, haciendo especial énfasis en el Evento “mid-Brunhes” y el estadio

isotdpico 5.

d. Determinar la influencia de perturbaciones climaticas analogas a aquellas que son producidas
a escalas de tiempo menores que las orbitales como lo es “El Nifio - la Oscilacion del Sur”
(ENSO).

3. Elaborar una interpretacion sintética de los resultados obtenidos y una comparacion
interlatitudinal de la evolucién del océano superficial en las cuencas de Panama y de la
Guayana.
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1.1. Introduccion

El sistema climatico terrestre ha sido controlado por diversos mecanismos que han actuado a
diferentes escalas del tiempo geoldgico: los procesos tectonicos, los cambios orbitales de la

Tierra, cambios en la radiacion del sol, variaciones en la dinamica oceanica, etc.

Los procesos tectdnicos se generan por el calor en el interior de la Tierra y afectan la geografia
de la superficie terrestre. Ellos se manifiestan a través del movimiento de las placas tectdnicas,
el levantamiento de las cordilleras y la apertura y cierre de las cuencas oceanicas. Su intervalo
de tiempo comprende un rango de varios millones de afios. Es la escala de tiempo mas larga en
la variabilidad climatica de la Tierra. Los cambios orbitales terrestres se producen como
consecuencia de cambios periodicos en el sistema solar. Estos cambios afectan a la radiacion
que la Tierra recibe del Sol en el tiempo y el espacio. Los parametros orbitales cambian entre
decenas a cientos de miles de afios. La variacion de la radiacidn solar también ocasiona cambios
en la cantidad de radiacion que llega a la Tierra, y se establece en escalas decadales, seculares
y milenarias, correspondiendo a las escalas mas cortas en la variabilidad climatica. La
investigacion realizada en esta tesis doctoral concierne a la escala temporal orbital y milenaria,

sobre las cuales se hara una breve resefia explicativa.

1.2. El registro climatico en los sedimentos marinos: los

iIs6topos de oxigeno

Las primeras aplicaciones de los isétopos estables del oxigeno sobre esqueletos calcareos
fueron realizadas con foraminiferos fésiles en sedimentos marinos y los resultados obtenidos
permitieron correlacionar la composicion isotopica con la profundidad en que las diferentes
especies habitaban (Emiliani, 1954; Van Donk, 1977 y Bé, 1977).

Aungue los fundamentos de la termometria isotdpica se basaban en las variaciones del cociente
180/160 en funcion de la temperatura a la que precipitaba el carbonato calcico (Urey, 1947),
posteriormente se observé que los cambios de estado y las variaciones de salinidad del agua
introducian variaciones isotdpicas mucho mayores, en otras palabras el fraccionamiento

isotépico era significativamente superior que el estrictamente debido a la temperatura de



calcificacion. Estas diferencias son debidas a que las moléculas de agua con is6topos ligeros
(80 o H) tienen una mayor presion de vapor (volatilidad) que las constituidas con is6topos
pesados (80 o D -deuterio). Asi, durante el proceso de condensacion, se extrae el isétopo
pesado y el agua restante que no se condensa se enriquece mas en el isotopo ligero. Las
ultimas fases de condensacién se producen a temperaturas mas frias, las cuales se alcanzan a
altas latitudes (en los polos), produciendo minimos valores isotdpicos respecto a aquellos

alcanzados a bajas latitudes.

Los fendémenos de condensacion y evaporacion solo alteran la composicion isotdpica de la capa
superficial del océano temporalmente pues las aguas continentales tardan poco tiempo en volver
al mar. Durante los episodios glaciales, que duraron varios miles de afios, la prolongada
permanencia de las aguas continentales en forma de hielo, pobres en los isétopos pesados,

alterd la composicion isotopica del agua de todos los océanos de la tierra (Criss, 1999) (Fig. 1.1)

La notacion delta (d; Craig 1953) se utiliza debido a la poca abundancia relativa de los is6topos

pesados (del 1% para el carbono hasta el 0.01% en el oxigeno y deuterio).

—1]*1000

Los valores se expresan en tanto por mil para que los valores sean mas comprensibles, donde
‘m” corresponde a la muestra y “ref” a un patron de referencia, que actualmente es el valor
isotépico medio del agua de mar (tomado como cero en la escala delta). En trabajos antiguos y

algunos recientes se utiliza como referencia el PDB (‘PeeDee Belemnite”).

Basandose en este principio de fraccionamiento de los isétopos del agua, las aguas superficiales
del océano se enriquecen mas en los isdtopos pesados cuando las tasas de evaporacién son
mas altas y el efecto contrario tiene lugar por las aportaciones fluviales de aguas continentales
(Broecker y Van Donk, 1970).

Las series de tiempo del registro de 680 de las conchas de los foraminiferos han generado un

registro importante de los cambios del clima. EI 6180 en los foraminiferos esta en funcién de la



temperatura y del 880 del agua en el cual se forma. El 880 del agua del mar es una funcion del

volumen de hielo global y de la salinidad del agua (Lisiecki y Raymo, 2005).
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Fig. 1.1. a) Fraccionamiento isotopico de los is6topos de oxigeno durante los periodos glaciales e interglaciales.
Adoptada de Uriarte-Cantolla (2003). b) Sefial isotdpica 880 “stack” durante los eventos glaciales (altos valores de
8'80) e interglaciales (bajos valores de 8'80). Los numeros impares sobre el registro del 880 corresponden a los
eventos glaciales, los nimeros pares corresponden a los eventos interglaciales, y los nimeros romanos
corresponden a las terminaciones (T) durante el Ultimo millén de afios (1 Ma=1000 Ka) (Lisiecki y Raymo, 2005).

Los registros isotdpicos han sido muy conocidos por sus variaciones de gran amplitud y las
fluctuaciones rapidas de la temperatura del océano, la cual se ha reconstruido a partir de ellos
(Shackleton et al., 2004).

La sefial isotopica del 80 indica que durante el proceso glacial/interglacial (expansién/fusion
del hielo), un aumento gradual en los valores isotdpicos indica una progresiva acumulacién de
hielo en los polos y/o un enfriamiento gradual que culmina en un maximo glacial (maximo
volumen de hielo). Ese maximo isotépico y de volumen de hielo es seguido por un descenso
isotdpico brusco que identifica una deglaciacién rapida o calentamiento (terminaciones) que da

paso a un periodo interglacial (Kennett, 1982) (Fig. 1.1).



Debido a la similitud observada en los registros marinos del 3'80 y en la naturaleza global de la
sefial del volumen de hielo, las medidas del 5180 también son utilizadas para situar el registro
climatico marino en una escala de tiempo comun. Los registros “stack” son perfiles en los que se
ha hecho un promedio de los registros de 6180 de varios testigos con la finalidad de mejorar la
relacion sefial/ruido del registro climatico, calibrar las caracteristicas isotopicas para facilitar la
comparacion y definir un marco cronolégico estandar. La influencia de la variabilidad local y
regional puede perturbar en cierta medida la sefial del registro climatico. Por ello, los registros
bentdnicos del 5'80 producen una mejor sefial isotopica que la de los planctdnicos porque el
océano profundo es mas uniforme en temperatura y salinidad que el agua superficial (Lisiecki y
Raymo, 2005).

La serie isotdpica “stack” mas ampliamente usada ha sido la construida por el SPECMAP
(“Mapping Spectral Variability in Global Climate Project’; Imbrie et al., 1984) a partir de 5
registros de foraminiferos planctonicos. Este registro se extiende sobre los ultimos ~750 Ka.
Algunos estudios apoyan la estructura basica del SPECMAP, sin embargo en la actualidad, se
dispone de registros de 5'80 mas largos en el tiempo y de mas amplia resolucion (Shackleton et
al., 1990; Pisias et al., 1990; Raymo, 1997; Huybers y Wunsch, 2004, Lisiecki y Raymo, 2005;
entre otros). El perfil LRO4 de Lisiecki y Raymo (2005) contiene 57 registros bentonicos
calibrados segun la técnica de correlacion gréfica y se extiende sobre los ultimos 5 Ma a muy
alta resolucion. EI LR04 apoya el SPECMAP sobre los Ultimos 625 Ka; es la primera curva que
se extiende més alla de los 2.5 Ma, y ha podido definir 24 estadios isotépicos adicionales en el

Plioceno inferior.

Esas variaciones en el volumen del hielo y en la temperatura identificadas en la estratigrafia
isotdpica han permitido estudiar las variaciones climaticas en la Tierra documentadas por los
ciclos Milankovitch, las cuales han sido examinadas en los estudios de los sedimentos marinos
(Emiliani y Shackleton, 1974; Imbrie et al., 1993).

1.3. La escala Orbital: La teoria de Milankovitch

La teoria orbital fue mencionada inicialmente por el matematico francés Joseph Adhemar en
1842, pero no tuvo acogida, luego el gedlogo escocés James Croll la retomé, y por ultimo Milutin

Milankovitch la impulsé como teoria. Sin embargo, no fue aceptada hasta que Hays et al (1976)



la aplicd a las variaciones de temperatura registradas en sedimentos marinos de aguas
profundas de edades que comprenden los ultimos 450 Ka. Estos autores identificaron series
ciclicas en la sefial de temperatura, las cuales de manera paralela a la variacion orbital,
indicaban el retroceso y el avance del volumen del hielo sobre inmensas superficies.
Actualmente se han sefialado algunas evidencias en las que se constata que los gases
invernadero (COy, vapor de agua y metano), han desempefiado un papel importante en la
amplificacion de los efectos orbitales, por ello la asociacion de la periodicidad de 100 Ka en el

clima aun no es del todo clara.

Las alteraciones de la édrbita terrestre debidas a la atraccion gravitatoria ejercida por otros
planetas, se reflejan como cambios en la distribucién e intensidad de la radiacion solar que incide
sobre la Tierra, causando variaciones en el clima a diversas escalas temporales que van desde
de miles a cientos de miles de afios. Milutin Milankovitch, astrofisico serbio (1879-1958) calcul6
la radiacién solar recibida por la Tierra de acuerdo con las estaciones y la latitud, y su influencia
sobre la expansion y la retraccion de los hielos. Milankovitch calcul6 las variaciones temporales
de la excentricidad, la oblicuidad y la precesion (Maslin et al., 2001) (Fig. 1.2). De los tres
parametros orbitales descritos por Milankovitch la excentricidad es el Unico que afecta a la
insolacion neta anual sobre el planeta, los otros dos solo afectan a la distribucion latitudinal y
estacional de la radiacion.

La excentricidad (e): es un pardmetro que define la desviacion de la orbita de la tierra alrededor
del sol, respecto a un circulo, se calcula mediante el cociente entre la distancia del centro a uno
de los focos (c) y el semieje mayor de la elipse (a) e=c/a. Una drbita mas excéntrica presenta
valores préximos a 1, mientras que una érbita circular presenta valores e=0 (Paillard, 2001; Fig.
1.2a, 1.2d). Los cambios en la excentricidad influyen en la variacién de la distancia que separa la
Tierra del sol, y con ello el calor recibido por la Tierra. Los ciclos de excentricidad se producen
aproximadamente cada 100 y 400 Ka. Cuando la érbita es méas excéntrica, la radiacién solar que
recibe la Tierra es mayor en el perihelio (entre un 20% a 30%) que en el afelio (cuando la Tierra

esta mas alejada del sol; Lutgens y Tarbuck, 1995; Maslin et al., 2001).

La oblicuidad (&) es la inclinacion del eje de rotacion de la tierra respecto el plano de la ecliptica
(plano que contiene la érbita eliptica alrededor del sol; Fig. 1.2). En la actualidad toma un valor

de 23.44°, oscila entre 21.8° y 24.4° y tiene una periodicidad préxima a los 41 Ka. La oblicuidad



es la responsable de la estacionalidad del clima terrestre y la variacion que experimenta tiene su
mayor impacto sobre la insolacion de las regiones polares (Maslin et al., 2001).

El eje rotacional de la Tierra describe un circulo alrededor de la vertical sobre la ecliptica, y ésto
es lo que se conoce como la precesion de los equinoccios, la cual puede asemejarse a los giros
de un trompo alrededor de la vertical. La precesion se produce por el momento de fuerza
ejercido por la atraccién gravitatoria combinada de los objetos que forman el sistema solar. La
precesion tiene dos componentes, la precesion axial y la precesion eliptica. La precesion axial
ocurre debido al torque (momento de fuerza) establecido entre sol y los planetas en el area
ecuatorial, causando la rotacién del eje. La precesion eliptica ocurre cuando la 6rbita eliptica
cambia y con ella la fecha del perihelio. La combinaciéon de estos pardmetros da lugar a
ciclicidades de 19-23 Ka. La unidad de estos dos componentes hace que el periheliio coincida
con la estacién de verano en cada hemisferio aproximadamente cada 21.7 Ka, dando lugar a la

precesion de los equinoccios (Maslin et al., 2001).

Los equinoccios corresponden a las épocas del afio en las que el eje de rotacion de la tierra se
encuentra perpendicular respecto a la direccion del sol y coinciden con el inicio de las estaciones
de primavera y otofio alternativamente en cada hemisferio, durante esta época ambos
hemisferios reciben la misma cantidad de energia del sol. Los solsticios, o inicio de las
estaciones invernal y estival, tienen lugar cuando el eje de rotacidn esta en la misma direccion
del sol, durante esta época el hemisferio que apunta hacia el sol, recibe mas radiacién que el
que se encuentra en direccion opuesta. El efecto de la precesion es el continuo avance de la
fecha de los equinoccios en el calendario en cada afio sideral sucesivo. Si la tierra describiera
una érbita circular alrededor del sol la precesion no tendria efecto sobre el clima. Tratandose de
una orbita eliptica, la distancia al sol y por tanto la radiacion recibida, varian a lo largo de todo el
recorrido, tomando los valores minimos durante el afelio y maximos durante el perihelio. Asi
pues, la precesion hace que las diferentes estaciones del afio reciban diferente radiacion solar
en funcion de la fase del ciclo de precesion en que se encuentren. En la actualidad, en el
hemisferio norte (sur), el equinoccio de primavera (otofio) ocurre el 20 de marzo (A=0°, longitud
solar, posicion en la orbita de traslacion), el solsticio de verano (invierno) el 21 de Junio (A =90°),
el equinoccio de otofio (primavera) el 22 de setiembre (A =180°) y el solsticio de invierno (verano)
el 21 de diciembre (A =270°) (Fig. 1.2d). Actualmente, la Tierra pasa por el perihelio a principios
de enero, mientras que pasa por el afelio a principios de julio.
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Fig. 1.2. Variables astrondmicas que han influido en los cambios de la érbita de la Tierra. A la izquierda los
parametros orbitales: a) Variacion de la excentricidad de la Tierra, desde una érbita mas excéntrica (linea punteada)
a una menos excéntrica (linea continua). b) Oblicuidad (inclinacion del eje de la Tierra) actualmente y en
aproximadamente 11 Ka. 24.5° y 22.5° representan los valores maximo y minimo de variacién. c) Precesion de la
Tierra en la actualidad y en 11 Ka aproximadamente. Las figuras de la izquierda fueron adoptadas de Nolan Atkins
(http://apollo.Isc.vsc.edu/classes/met130/). A la derecha, el registro de cada variable a lo largo del ultimo 1 Ma segun
el método Laskar (1990) calculado a través del programa Analyseries 1.1 (Paillard et al., 1996).
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de la elipse. El semieje menor b esta definido por el teorema de Pitagoras (a2=b2+c2). El valor de la excentricidad
actual es €=0.0167, indicando que la orbita actual de la Tierra es muy cercana a la forma circular. El angulo actual
de la oblicuidad es £=23.44°, indicando el angulo que se forma en la interseccion del plano ecuatorial de la Tierra
con el plano de la ecliptica: la interseccién esté definida por la linea y-y' y la posicién de los equinoccios y solsticios.
La cofiguracion actual hace que la Tierra esté mas cercana al Sol (perihelio) ~3 de enero, unas pocas semanas
después del comienzo del invierno en el hemisferio norte (o solsticio de invierno, A=270° 21 de diciembre). Esta
posicion, relativa a la primavera del hemisferio norte (o equinoccio vernal y, A=0°) estd medida por el &ngulo . v,
tiene un periodo de 25.8 Ka, mientras que el perihelio varia con periodos de 100 Ka 6 400 Ka. Asi, las variaciones
del v y del perihelio generan un periodo de precesion que varia entre 23 Ka y 19 Ka. Actualmente, el equinoccio
vernal (A=0°) es el 20 de marzo, el solsticio del hemisferio norte (A=90°), es el 21 de junio; el equinoccio de otofio
(A=180° es el 22 de septiembre; y el solsticio de invierno (A=270°) el 21 de diciembre. Estas fechas estan
asociadas a la variacién de la radiacién solar que llega a la Tierra causada especialmente por los cambios en la
excentricidad y en el angulo ®. Modificada de Paillard (2001).

En estas condiciones y atendiendo sélo a la radiacién recibida del sol, los inviernos boreales
deberian ser mas suaves que los australes y los veranos australes mas calurosos que los
boreales (Paillard, 2001). El pardmetro de la precesion esta acoplado directamente con la
excentricidad, manifestandose esta ultima en la modulacién de amplitud de la precesion que se
puede apreciar claramente como una ondulacién envolvente con una frecuencia préxima a los
100 Ka.

La combinacion de los efectos de excentricidad, oblicuidad y precesidn permite realizar el calculo
de insolacion para cualquier latitud en el tiempo. La maxima variacién en la radiacién solar
experimentada en la Tierra durante los ultimos 600 Ka, es equivalente a la diferencia de la
cantidad de radiacién del verano recibida a los 65°N y la recibida a los 77°N. Sin embargo, cada

parametro orbital tiene un efecto diferente segun la latitud (Maslin et al., 2001).



1.4. La escala milenaria

Los primeros registros de la ultima glaciacion obtenidos a través de los testigos de hielo,
demostraron que hubo una intensa variabilidad a escala milenaria, caracterizada por eventos
calidos abruptos (interestadiales) que duraron desde cientos a miles de afios. Estas oscilaciones
se conocen como oscilaciones Dansgaard/Oeschger (D-O) y fueron descritos por primera vez en
los testigos de hielo de Groenlandia. (Dansgaard et al., 1993). También se han observado
inversiones frias en la cuenca de Santa Barbara (Weaver, 1999), en el Pacifico nororiental (Lund
y Mix, 1998) y en el Atlantico tropical (Hughen et al. 1996). El ultimo evento corresponde al

Younger Dryas, el cual ocurri6 entre 12.7 Ka y 11.65 Ka BP (Dansgaard et al., 1989) (Fig. 1.3).

Broecker et al. (1990) propusieron un mecanismo para explicar la variabilidad D-O. Este
mecanismo esta basado en los principios fisico-quimicos de las masas de agua y son explicados
a través de una cinta transportadora de sal y calor en el océano global, la Circulacion
Termohalina (“Termohaline Circulation” THC, o "Atlantic Meridional Overturning Circulation”,
AMOC). Los principales elementos de la densidad de las aguas hacen referencia a su
temperatura y salinidad; cualquier cambio en ellas debido a las interacciones del océano-
atmdsfera, o debidas a la circulaciéon oceanica misma, influiran en el comportamiento de la
Circulacion Termohalina (Warren, 1981). En el Atléntico, el flujo inter-hemisférico de las
corrientes superficiales transporta aguas célidas y relativamente salinas desde el tropico hacia el
norte. Durante este trayecto las aguas superficiales desprenden calor a la atmdsfera,
aumentando la temperatura de los vientos que se dirigen hacia Europa. Cuando estas aguas
superficiales llegan al Atlantico norte el agua ha incrementado su salinidad y se ha enfriado lo
suficiente como para adquirir mayor densidad y hundirse en el océano profundo, dando lugar a la
formacion del Agua Noratlantica Profunda (“North Atlantic Deep Water”, NADW) que luego fluye

hacia la Antartida, como una cinta transportadora (Maslin et al., 2001) (Fig. 1.3).

En el Océano del Sur el Agua Antartica de Fondo (“Antartic Bottom Water”, AABW) se forma en
las costas “polinias”, areas donde los vientos que soplan del Antartico llevan el mar helado lejos
de la ribera continental exponiendo las aguas superficiales a menor temperatura. Esto hace que
se genere mas hielo y el agua se torne mas salada y por tanto mas densa y pueda hundirse. De
esta manera, se producen las aguas mas frias y mas saladas del océano. El agua que se hunde
en la Antartida fluye hacia el norte y aflora en los océanos Pacifico e indico donde no hay
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Fig. 1.3. a) y b): Corte interlatitudinal que muestra el hundimiento de las masas de agua y la formacion de agua
profunda en el océano Atlantico norte y sur, y algunas de sus propiedades fisico-quimicas (temperatura y salinidad)
en el transecto paleoceanogréfico meridional A16 tomada del eWOCE (World Ocean Circulation Experiment)
(Schlitzer, 2000). AAIW, Agua Antarctica Intermedia; NADW, Agua Profunda Noratlantica; AABW, Agua Antartica de
Fondo. c) La circulacién Termohalina. En el Atlantico Norte, las aguas superficiales relativamente mas calidas (cinta
azul) se enfrian y se hunden para comenzar el proceso termohalino. El hundimiento de aguas frias y salinas en el
Atantico Norte permite la produccion del Agua Profunda Noratlantica (NADW, cinta verde), la cual fluye a través del
océano Atlantico hacia el sur, transporta calor a través de los océanos Pacifico Norte, Indico y Atlantico en direccion
norte. El recorrido de la circulacién Termohalina fue adoptado de Broecker y Denton (1989). Mapa de fondo de la
figura 1c muestra la topografia del fondo del océano en falso color y fue tomado de http:/visibleearth.nasa.gov.
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hundimiento de aguas. También fluye hacia el Atlantico, pero el flujo de la NADW es més intensa
en ese sector (Burroughs, 2001).

Cuando esta cinta transportadora se interrumpe, cesa la formacion de la NADW. Se han
elaborado dos hipdtesis o modelos para explicar este proceso. La primera por medio del
desplazamiento del frente polar hacia menores latitudes, haciendo que las corrientes del sur se
debiliten. Este mecanismo produce aguas muy frias pero poco densas impidiendo que el agua se
hunda, como ocurrié durante el ultimo glacial. La segunda se establece a través de la llegada de
agua dulce, a través de la fusion de los casquetes de hielo, la descarga de los rios o el aumento
en la precipitacion (Maslin et al., 2001). Durante la pausa de la cinta transportadora los vientos
dominantes transportan aire frio hacia Europa. Este frio permanecera hasta que las aguas del
hemisferio sur se vuelvan tan saladas que predominen sobre las aguas mas dulces del norte,
fluyan violentamente y activen nuevamente la cinta transportadora (Alley, 2006). Asi, la AABW
fluye desde la Antartida hacia el Atlantico norte debajo de la NADW. De esta manera cuando la
NADW para o disminuye su velocidad, la AABW se acelera y afecta el transporte de calor en la

direccién opuesta (Maslin et al., 2001).

La THC se refiere entonces a la circulacion oceanica a gran escala que es controlada por los
gradientes de densidad, creados a partir de cambios en la temperatura y en el contenido de sal.
Las corrientes superficiales controladas por el viento, llevan el calor del Atléntico ecuatorial hacia

los polos favoreciendo la produccion de la NADW (Fig. 1.3).

Heinrich (1988) observd la presencia de 6 intervalos con concentraciones anémalas de
fragmentos liticos durante la ultima glaciacion. Como esos detritos venian del continente
(propiamente de Canada, Bond et al., 1992), él concluyé que los liticos manifestaban 6 intervalos
en los que aumento el volumen de casquetes de hielo en el Atlantico Norte. Cada ciclo Heinrich
estuvo conformado por dos fases. La primera corresponde al crecimiento del casquete de
Laurentia en el continente y la segunda a su fusién, la cual le permitié expandirse hacia el
estrecho de Hudson (McAyeal, 1993). Los eventos Heinrich revelaron una ciclicidad de 10 Ka, y

aparecieron entre cada ciclo D-O (Bond et al., 1993; Broecker, 1994) (Fig. 1.4).

Bond et al. (1993) observaron que las oscilaciones D-O siguieron un patron de “diente de sierra”
(“saw-tooth pattern”), llamado ciclo Bond, el cual contiene oscilaciones D-O sucesivas que

incluyen interestadiales que se van haciendo progresivamente mas frios. Cada ciclo Bond
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finaliza con un evento Heinrich, después del cual sucedié un calentamiento rapido haciendo

comenzar nuevamente el proceso.

5180 NGRIP
(NGRIP members, 2004)
48 -44 -40 -35 -32

Edad (Ka)

Fig. 1.4. Perfil del 880 de las burbujas de aire del testigo de hielo NGRIP localizado en Groenlandia (NGRIP
members, 2004). Los nimeros en color negro al pie de la curva indican algunos interestadiales (eventos célidos).
Los numeros en color verde indican algunos estadiales (eventos frios). YD: Evento Younger Dryas. H: Evento
Heinrich (numerados del 1 al 6). MIS: “Marine Isotopic Stage”, estadio isotopico marino. MIS par: evento glacial, MIS
impar: evento interglacial.

1.5. La escala decadal: “El Nino- la Oscilacion del Sur”

Los pescadores peruanos fueron los primeros en relatar un fenémeno que tenia lugar cada
pocos afos en torno a la Navidad y que consistia en la desaparicién de la pesca en una zona
habitualmente rica, junto con el estancamiento de aguas anormalmente calidas. Ese fendmeno
fué bautizado como “El Nifio” por su proximidad a tan sefialada festividad. Los eventos de “El
Nifio” estan asociados no s6lo a cambios andmalos en los patrones climaticos en el Pacifico
oriental, también se asocia a cambios poco frecuentes alrededor del mundo: genera desastrosas
consecuencias para la pesqueria y provoca inundaciones catastroficas en la costa pacifica de
Suramérica, mientras que Australia e Indonesia se ven afectadas por intensas sequias
(Rasmusson, 1985); la frecuencia de huracanes aumenta en el Pacifico y disminuye en el
Atlantico (Thurman & Burton, 2001); al mismo tiempo las aves y la vida marina tradicionales

desaparecen temporalmente (Philander, 1995).

Alternativamente, tenia lugar el descenso de las temperaturas superficiales por debajo del
promedio en las aguas del Pacifico oriental, marcando el comienzo de la fase opuesta y

complementaria a “El Nifio”, por lo que fué llamada la fase de “La Nifia". En la fase de “La Nifia”,

13



las diferencias en la presion superficial a lo largo del Pacifico Tropical se incrementan por encima
del promedio (Philander, 1995).

La dindmica océano-atmosfera en el Pacifico tropical esta conducida por la célula de circulacion
de la Oscilacion del Sur, llamada Circulacion Walker (Fig. 1.5). La Circulacion Walker afecta los
vientos alisios surorientales que convergen en la célula de baja presion de Indonesia y Australia,
se levantan y producen altas tasas de precipitacion y altas temperaturas superficiales en el
océano (29°C-30°C) en el area de bajas presiones. Como consecuencia de esta dinamica, la
termoclina en el Pacifico occidental se desarrolla hacia los 100 m de profundidad, mientras que
en el Pacifico oriental la termoclina se hace somera (~30 m) y proporciona temperaturas
superficiales del agua entre los 22°C a 24°C. Las diferencias de la temperatura superficial de las
aguas y de la profundidad de la termoclina a ambos lados del Pacifico tropical resultan de la
dinamica de los vientos alisios que proporcionan la surgencia de aguas en el Pacifico oriental y
arrastran las aguas superficiales hacia el Pacifico occidental. El aire seco desciende sobre el
area de altas presiones de Suramérica, y genera altas tasas de evaporacion y un clima arido

sobre la region (Fig. 1.5).

A raiz de las investigaciones de Gilbert Walker sobre el comportamiento de los monzones, se
pudo precisar que habia una serie de anomalias que estaba alterando la dinamica normal
oceano-atmosfera a lo largo del Pacifico tropical. Sus observaciones constataron que las
intensas sequias durante el sistema de bajas presiones en la India y Australia eran coincidentes
con escenarios inusuales de intensa precipitacion relacionados con el sistema de altas presiones
en el Pacifico tropical, y demostré la existencia de una fluctuacion interanual irregular que llamé
Oscilacion del Sur, la cual involucraba cambios en los patrones de lluvias y vientos sobre los
océanos Pacifico tropical e indico (Philander, 1995). Posteriormente un grupo de oceandgrafos
liderados por Bjerknes durante los afios 60°s, pudieron obtener datos suficientes para concluir
que las anomalias de las temperaturas superficiales del océano en el Pacifico tropical se
asociaban a la Oscilacién del Sur, y empezaron a ser referidas como eventos “El Nifio- la
Oscilacion del Sur” (“El Nifio Southern Oscillation”, ENSO). Los eventos ENSO consisten de dos
fases, una muy célida asociada a “El Nifio” que ademas precede a la fase muy fria asociada a
‘La Nifia". Sus frecuencias se superponen a las variaciones estacionales en los patrones que
rigen el océano y la atmosfera (Philander, 1995). El fendmeno ENSO esta centrado a lo largo del
ecuador y ocurre irregularmente a escala interanual (del orden de 1 a 10 afios) (Philander, 1995;
Wang y Fiedler, 2006) (Fig. 1.5).
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Fig. 1.5. “El Nifio — Oscilacion del Sur”. a) Fase calida de los eventos ENSO. La célula de conveccién se desplaza
desde el Pacifico occidental hacia el oriental y con ella la masa de agua célida superficial, incrementando las
temperaturas y profundizando la termoclina en el Pacifico oriental. b) Fase fria de los eventos ENSO. La célula de
conveccidn se desplaza hacia el Pacifico occidental y con ella la masa de agua calida, somerizando la termoclina en
el Pacifico oriental. ¢) La escala de colores corresponde a las anomalias de temperatura. Durante la fase calida de
“El Nifio”, el régimen de los vientos alisios se debilitan y con ellos las corrientes superficiales. Durante la fase fria de
“La Nifia", los alisios se hacen mas intensos de lo normal e intensifican notablemente las corrientes que arrastran
toda el agua calida superficial hacia el Pacifico occidental. Los vectores indican la direccion y magnitud de la
intensidad de los  vientos. (Las  figuras  fueron  tomadas de  Mantua, 2000 vy
http://www.weathersa.co.za/References/elnino.jsp)

Pocos meses antes de la llegada de “El Nifio”, la interaccion océano-atmdsfera en el tropico
cambia. La célula de baja presion comienza a desplazarse hacia el este entre Octubre vy
Noviembre, abriendo el camino a la llegada de “El Nifio”. Asociado a ello estan el debilitamiento
de los alisios, el colapso de la surgencia de aguas y la profundizacion de la termoclina en el
Pacifico oriental, generando una capa gruesa de aguas calidas en esa region (Fig. 1.5). Los
vientos que provienen del oeste (‘westerlies”’) se tornan mas intensos, aceleran las
contracorrientes en el Pacifico y promueven el desarrollo de las ondas Kelvin que suprimen la
surgencia de aguas en el Pacifico oriental. La intensificaciéon del flujo de la contracorriente
Norecuatorial (que fluye desde el Pacifico occidental hacia el oriental), genera el levantamiento

del nivel del mar al occidente de América, y luego se dirige hacia las altas latitudes en ambos
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hemisferios. Durante esta fase las condiciones océano-atmosfera en el Pacifico occidental se
invierten con respecto al Pacifico oriental (Wyrtki, 1975), y en este escenario las diferencias en la
presion superficial a través del Pacifico tropical se hacen pequefias.

Los eventos de “El Nifio” y “La Nifia” tienden a desarrollarse cada vez de diferente manera.
Muchos modelos océano-atmésfera han revelado que existe una variedad de modos de
oscilacion. Algunos estan relacionados con una fase de propagacion que se dirige hacia el este y
vientos del oeste dominantes (como fue observado durante “El Nifio” en 1982); y otros son
estacionales (Philander, 1995). Las propiedades de un modo, como su direccién de propagacion
por ejemplo, dependen de los procesos que determinan las variaciones en la temperatura
superficial del océano. Por ejemplo, si los cambios en la tasa de surgencia de agua fria dominan
la variacion de las temperaturas superficiales, la fase de propagacién de las anomalias se dirige
hacia el este. Si predomina la adveccién horizontal, la direccion de propagaciéon depende del
signo de los gradientes de temperatura superficial, y pueden ser hacia el oeste.

El Atlantico experimenta un fenomeno muy similar a “El Nifio”, en el que la precipitaciéon es muy

=AM

intensa sobre la costa &rida del suroeste de Africa. “El Nifio” en el Océano Pacifico esta asociado
principalmente al movimiento de la zona de convergencia atmosférica hacia el este, mientras que
el fendbmeno en el Atlantico esta asociado al desplazamiento hacia el sur de la zona de
convergencia de los vientos alisios, llamada Zona de Convergencia Intertropical (“Intertropical

Convergence Zone”, ITCZ) (Philander, 1995).

1.6. Variabilidad climatica durante el Cuaternario

El inicio del Cuaternario esta datado en 1.8 Ma, siendo ligeramente mas joven que el techo del
evento paleomagnético normal Olduvai. Las evidencias paleontologicas y de isétopos de oxigeno
ponen de manifiesto que el Cuaternario representa un periodo caracterizado por glaciaciones
mas severas y extensas que aquellas ocurridas durante el Terciario, particularmente acontecidas
sobre los continentes localizados en el Hemisferio Norte, pero también sobre la Antartida. Sin
embargo, el Cuaternario representa cambios en la localizacion geogréfica de los limites entre las
masas de agua (Kennett, 1982), pero no la creacion de nuevas condiciones paleoceanogréficas,
paleoclimaticas o paleobiogeograficas como durante el limite Eoceno-Oligoceno o el Mioceno

medio y tardio.
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El Cuaternario cubre dos intervalos, el Pleistoceno y el Holoceno. El Pleistoceno se extiende
entre los dltimos 1.6 Ma hasta 10 Ka y esta caracterizado por repetidas glaciaciones. Esta
dividido en el Pleistoceno temprano (1.8 Ma hasta 780 Ka), Pleistoceno medio (780 Ka hasta 128
Ka) y Pleistoceno tardio (128 Ka hasta 10 Ka). El Holoceno cubre los Ultimos 10 Ka. El clima
durante el ultimo millén de afios ha sido dominado por ciclos de glaciacién con periodos
cercanos a los 23 Ka, 41 Ka y 100 Ka. Siguiendo la Teoria de Milankovitch, los dos ciclos mas
pequefios pueden explicarse como respuestas a los ciclos de insolacion controlados por la
precesion y la oblicuidad (Imbrie et al., 1993). Méas del 90% del Ultimo millén de afios se ha
caracterizado por extensas areas terrestres cubiertas por hielo y el predominio de temperaturas
muy frias en el océano y en la atmdsfera. Este régimen glacial ha sido interrumpido por
intervalos de relativo calentamiento, por ejemplo los estadios 11, 9, 5e (este Ultimo también
llamado Eemiense en el continente) y el Holoceno. En resumen, el Cuaternario ha sido marcado
por el desarrollo y la fusién de los casquetes de hielo en el Hemisferio Norte y en la Antartida,
generando los clasicos episodios glaciales e interglaciales. Los datos paleontologicos y de
isotopos de oxigeno sugieren que tanto la amplitud como la frecuencia en la variabilidad
climatica han alcanzado los maximos valores desde el pasado millén de afios (Kennett, 1982;
Fig. 1.6).

Durante la transicion del Pleistoceno medio (“The mid-Pleistocene Transition’, MPT), la cual
comenzo hace 1250 Ka y termind hace 600 Ka (Berger y Jansen, 1994), el clima de la Tierra
sufrié profundos cambios en intensidad y duracion de sus ciclos glaciales. El periodo de la MPT
representa el periodo en el cual la sefial climatica en el registro geoldgico cambié la ciclicidad
dominante de 41 Ka (entre los 35 Ma y los ~950 Ka anteriores, Raymo et al., 1989; Zachos et al.,
2001), a la ciclicidad dominada por la excentricidad (durante los ultimos ~950; Berger y Jansen,
1994, Imbrie et al., 1993). Este periodo ha sido indicado por el cambio positivo en el promedio de
los valores de 5'80 de foraminiferos bentonicos, generalmente adscrito a la expansion de los
casquetes de hielo continentales; y a las mas severas glaciaciones (Pisias y Moore Jr., 1981;
Clark, 1999; Ashkenazy y Tziperman, 2004). Por lo tanto, esta transicién se caracterizd por
cambios globales en el sistema climatico, incluyendo la disminucidn general de la temperatura en
el océano superficial, en especial en las células de surgencia del Atlantico Norte y del océano
tropical; un incremento en la aridez de Africa y Asia, en la intensificacién monzénica (Clark et al.,
2006) y del volumen de hielo global (Shackleton et al., 1990). Sin embargo, esta tendencia de
enfriamiento fue interrumpida en los estadios 31 y 37 en donde la sefial del 680 fue

inusualmente mas liviana (Fig. 1.6).
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Fig 1.6. Arriba: Registro apilado del 580 de
foraminiferos bentonicos (Lisiecki y Raymo,
2005) usado como indicador del volumen del
hielo, del clima y de los cambios del nivel del
mar a lo largo de los tltimos 5 Ma (5000 Ka).
Abajo: Ampliacién del registro apilado 8'80 a
partir de los ultimos 1300 Ka. Desde el
comienzo de las principales glaciaciones en
el Hemisferio Norte (3.0 a 2.7 Ma), la
e e e e e a4 4oL evolucion del clima en la Tierra se
F 8 ¥ R R B B 2 B B . caracteriza por a) el enfriamiento gradual de
la Tierra desde hace unos 3 Ma: b) Las
fluctuaciones ciclicas del clima de la Tierra
primero asociada al ciclo de oblicuidad y
luego al de excentricidad. Ese cambio de
IR S S ,.;ﬂ.lxuszs.a_w.n.v-—;t. frecuencia en la ciclicidad corresponde a la
y ﬂ = Transicién del Pleistoceno medio (mid-
- M ﬂ A | f’\ H* ﬁ Pleistocene Transition, MPT); ¢) la transicion
del glacial 12 (que junto con el glacial 16
coinciden con los valores isotopicos maximos
........................................................................... ...  en el Cuaternario tardio) al interglacial 11
debido a su extrema amplitud. Evento mid-
Brunhes (MBE, mid-Brunhes Event) asociado
) a la méaxima acumulacién y disoluciéon del
carbonato durante el Cuaternario tardio
(Adoptado de Droxler et al., 2003).
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El enfriamiento global atribuido a la MPT fue causado posiblemente por un descenso de la P,

atmosférica y su influencia sobre el balance de radiacién durante el Pleistoceno temprano
(Raymo, 1997; Berger et al., 1999; Medina-Elizalde y Lea, 2005). Este enfriamiento ha sido muy
evidente en las células de surgencia costera de los sectores de los océanos orientales
ecuatoriales (Marlow et al., 2000; Liu y Herbert, 2004). Algunos autores han sugerido que el
contraste de temperatura a través del océano Pacifico ecuatorial ha ejercido una influencia muy
importante en la transicion climéatica de la MPT (de Garidel-Thoron et al., 2005). Durante esta
importante transicion climatica ocurrieron cambios significativos en la circulacion termohalina
(Hall et al., 2001), por ejemplo, descenso en la produccion de la masa de Agua Profunda
Noratlantica (“North Atlantic Deep Water”, NADW) y un aumento en la produccion de la masa de
agua del océano del Sur. La formacion de la NADW se debilité durante las glaciaciones del
Pleistoceno medio, favoreciendo el debilitamiento de la circulacion y de la ventilaciéon oceanica
profunda (Schmieder et al., 2000), y el reforzamiento de la actividad biologica (Broecker, 1982;
Knox y McElroy, 1984; Broecker y Peng, 1989; Sigman y Boyle, 2000). El periodo de la MPT
también dio paso a la intensificacion de la circulacion atmosférica y aguas profundas en el

océano del Sur (Raymo et al., 1990; Oppo y Lehman, 1993; Bertram et al., 1995; Hall et al.,
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2001; Kleiven et al., 2003) y a la estratificacion de las masas de agua en los océanos Atlantico
(Oppo et al., 1995; Raymo et al., 1997; Flower et al., 2000), Pacifico e indico (Keigwin, 1987;
Duplessy et al, 1988; Kallen et al., 1988). Estas variabilidad en la circulacion oceanica a escala
glacial/interglacial modifico el perfil vertical de la distribucién de nutrientes (Boyle, 1988), se
reflejé en las asociaciones plancténicas y bentdnicas, en particular, en la productividad primaria y
por ende en la bomba bioldgica del carbono, en los niveles atmosféricos de CO. y en las

variaciones climaticas (Knox y McElroy, 1984; Broecker y Peng, 1989; Sigman y Boyle, 2000).

Entre los ultimos ~600 y ~200 Ka, en el océano global, se registré un periodo caracterizado por
una severa disolucién del carbonato a bajas y media latitudes (Fig. 1.6). Este periodo ha sido
identificado como el Evento del Brunhes medio (“mid-Brunhes event’, MBE). EI MBE también
estd marcado por un fuerte incremento en la acumulacion de carbonato en el océano global.
Algunos autores han indicado un incremento global en la produccion del carbonato producido por
el fitoplancton (cocolitéforos), en especial la proliferacion del cocolitéforo Gephyrocapsa
caribbeanica (Bollmann et al., 1998; Baumann y Freitag, 2004; Flores et al., 2003; Alvarez, 2005;
entre otros) durante el MBE.

El MBE esta centrado en el estadio isotopico marino (“Marine Isotopic Stage, MIS) 11 (Droxler et
al., 2003). Diversos autores han sugerido otras condiciones climaticas inusuales durante el
evento MBE. Tal es el caso de los estadios 11 y 9 que han sido considerados como estadios
inusualmente calidos dentro del dltimo millén de afios. Con relacion a los estadios calidos 5y 1,
los estadios 11 y 9 han mostrado un intenso y prolongado calor, muy altos niveles del mar, una
penetracion inusual de aguas superficiales célidas hacia los polos, y una rara y altisima
acumulacién de carbonato en los océanos profundos del Sur como se menciond anteriormente
(Droxler et al., 2003). El estadio 11 es un evento interglacial Unico porque ademas de haber sido
tan célido, fue probablemente el mas largo del Ultimo millon de afios. Fue un interglacial que
demostrd condiciones climaticas célidas durante al menos 30 Ka, una duracion dos veces mayor
que las de los mas recientes interglaciales 5e, 7¢ y Holoceno. El estadio 11 ocurrié después de
un enfriamiento gradual de la Tierra que dur6 2.5 Ma, y se caracterizd por el regreso de
condiciones climaticas que fueron observadas probablemente antes de los 2.2 Ma (Droxler et al.,
2003; Mix et al., 1995). Durante el estadio 11 el nivel del mar pudo estar entre 13 m (Bowen,
2003) y 20 m (Hearty et al., 1999; Poore y Dowsett, 2001; Ortlieb et al., 2003) mas alto que el
actual, lo que indicaria que los casquetes de hielo del Artico redujeron su extension a valores

minimos. Esta combinacion de ascenso del nivel del mar y aumento de las temperaturas
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superficiales del océano pudo favorecer el establecimiento de modernas barreras de arrecifes y
atolones durante MIS 11. Sin embargo, los valores isotopicos del MIS 11 son similares o
ligeramente mas enriquecidos que los del Holoceno (Droxler et al., 2003)

El MIS 11, no obstante, forma parte de un rompecabezas que no ha podido ser explicado ni
modelado a través de la Teoria de Milankovitch, porque corresponde a un intervalo caracterizado
por un minimo de la excentricidad de la érbita de la Tierra y por el descenso general muy fuerte
de la insolacion entre 60°N y 70°N. Lo cual hace pensar que la influencia externa fue demasiado
débil como para reproducir la Terminacion de mas larga amplitud, la mas desarrollada, de més

duracion y la mas fuerte del intervalo interglacial del Cuaternario tardio (Droxler et al., 2003).

Mientras la MPT ocurrié gradualmente (Berger y Jansen, 1994), la transicién del MIS 12 al MIS
11 estd caracterizada por una transicion unica con la mayor amplitud de todos los registros
glaciales (Droxler et al., 2003). El estadio glacial 16, también es un estadio inusual en el que los
valores de 0'80 fueron los mas pesados que se registraron después del comienzo de la
glaciacion del Hemisferio Norte (3.0 a 2.7 Ma) y se repitieron durante el estadio glacial 12
(Droxler et al., 2003; Fig. 1.6).

El estadio interglacial 11 ha sido utilizado como un referente de los estadios interglaciales 5 y 1
en lo que se refiere al nivel del mar (como se explico anteriormente), las temperaturas

superficiales del océano y los niveles de P., . McManus et al. (2003); Bauch y Erlenkeuser

(2003); Hodell et al. (2003) indicaron que si el nivel del mar estuvo mas alto durante el MIS 11, el
oceano tendria que haber sido mas calido; no obstante, sus registros sugirieron que las
temperaturas del océano superficial y profundo fueron similares a las del Holoceno. Otros
autores indicaron que las temperaturas del océano durante el MIS 11 fueron ligeramente més
frias que durante los estadios 9, 5e y 1 (Droxler et al., 2003 y sus referencias). Basandose en los
cambios de disolucién del carbonato en las cuencas profundas del Atlantico Sur, Hodell et al.

(2003) sugirieron niveles de P, atmosférico similares a las concentraciones preindustriales del

Holoceno; sin embargo, resultados recientes del testigo de hielo antartico “Dome C”, indican
niveles maximos de CO, de 275 ppmv dentro de los niveles normales de otros estadios
descartando un efecto invernadero anormalmente alto para el MIS 11 (Epica community
members, 2004). Otra diferencia entre el estadio 11 y el Holoceno es que el estadio 11 fue

antecedido por un evento glacial extremo, el MIS 12, lo cual se explica a través de la relativa
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importancia del ciclo de oblicuidad en comparacion a la baja amplitud del ciclo de precesion (Fig.
1.6).

Hodell et al. (2003) indicaron que hay que tener cuidado a la hora de establecer un anélogo
climético para el Holoceno y el clima futuro debido a que el sistema climatico y el ciclo
geoquimico fueron muy diferentes a aquellos del Pleistoceno tardio. McManus et al. (2003) por
su parte, compararon los valores minimos de insolacion en el Hemisferio Norte durante el MIS 11
y los del interglacial actual, y propusieron que esos valores minimos de insolacién (la condicién
para que se desarrollaran los casquetes de hielo de acuerdo a la Teoria de Milankovitch)
influyeron en que la criosfera se saltara un ritmo precesional durante el MIS 11, lo cual también

podria repetirse dentro de 20 Ka.

1.7. Eventos analogos al fendomeno de “El Nifio” durante el

Pleistoceno

Las investigaciones relacionadas con el clima han dejado sobre la mesa un debate relacionado
con la efectividad del trépico en la modulacion de la variabilidad del clima global a diferentes
escalas de tiempo. La variabilidad en el sistema de circulacion oceanico-atmosférica en el
Pacifico tropical tiene implicaciones globales por medio del transporte de calor y de vapor de
agua, tal como ha sido demostrado a escala interanual por los eventos de “El Nifio” (Cane, 1998;
McClymont y Rosell-Melé, 2005). Adicionalmente, la variabilidad en el sistema de vientos,
insolacion, hidrografia y circulacién, relacionada con los eventos ENSO en el Pacifico tropical
oriental llega a ser de tal magnitud y duracién que afecta a los organismos, poblaciones y
ecosistemas (Wang y Fiedler, 2006). Los efectos biologicos de la ocurrencia del fenémeno
ENSO han sido explicados a través del andlisis de las comunidades fitoplanctonicas y las
pesquerias comerciales. Chavez y Barber (1987) estudiaron los efectos bioldgicos producidos
por “El Nifio” durante 1982-1983, y Sanchez et al. (2000) aquellos ocurridos durante “El Nifio” de
1997-1998 en el Pacifico oriental, dos periodos en los que “El Nifio” fue el mas intenso durante
los ultimos tiempos. Los autores observaron que las temperaturas superficiales del océano
subieron hasta 9°C, la termoclina, nutriclina y oxiclina se profundizaron y el nitrato en el océano
superficial disminuyd, todo ello afectando la produccidén primaria y consecuentemente la
supervivencia, reproduccion y distribucion de los organismos del resto de los niveles tréficos méas

altos.
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Otros estudios, han explicado los cambios en la oceanografia, los efectos bioldgicos y ecoldgicos
y su relacion con una variabilidad analoga al fenémeno ENSO ocurridos durante el Pleistoceno.
Para ello, se han utillizado diversos indicadores micropaleontoldgicos o geoquimicos en los
sedimentos de los testigos extraidos del océano, los cuales han demostrado la existencia de un

fenémeno similar en el tiempo geoldgico.

Tudhope et al. (2001) utilizaron el registro fésil de corales Porites para investigar la existencia y
la variabilidad de los eventos analogos a “El Nifio” durante los ultimos 130 Ka en Papua-Nueva
Guinea. Los autores encontraron variaciones interanuales en el registro fésil, las cuales
realmente reflejan caracterisiticas similares al fendmeno ENSO manifestadas por los corales
actuales. Estas variaciones han reflejado cambios en la amplitud que pueden ser el resultado de
efectos combinados de las variaciones orbitales de la precesion y del debilitamiento del

fendmeno ENSO durante las condiciones frias glaciales

Beaufort et al. (2001) estudiaron los cambios registrados en la asociacion cocolitoforal en varios
testigos localizados a través de los océanos Pacifico e indico ecuatoriales para los dos ltimos
ciclos climaticos. Su finalidad fue analizar la variabilidad en la dinamica de la termoclina basada
en los cambios en la abundancia relativa del nanolito Florisphaera profunda — taxon que habita la
zona fotica inferior -, los cambios en la paleoproductividad y su relacién con los parametros
orbitales terrestres. Beaufort et al. (2001) encontraron una ciclicidad glacial/interglacial y
precesional en sus registros micropaleontoldgicos. La ciclicidad precesional de la productividad
estuvo asociada a la topografia este-oeste de la termoclina entre el Pacifico y el indico. Las
variaciones en la productividad fueron asociadas a eventos analogos al fenomeno ENSO

persistente durante el MIS 5 en el océano Pacifico oriental.

Koutavas et al. (2002) y Stott et al. (2002) reconstruyeron registros de temperaturas superficiales
del océano a partir de los registros de 6180 y Mg/Ca en el Pacifico ecuatorial, a escala milenial
para los Ultimos 30 Ka y 70 Ka respectivamente. Los autores identificaron en sus registros los

patrones caracterisiticos de eventos analogos a “El Nifio” actual durante los eventos frios (el

ultimo maximo glacial y los episodios estadiales respectivamente).

McClymont y Rosell-Melé (2005) de igual manera, reconstruyeron un registro de temperatura

superficial del océano. Los autores utilizaron el indice de insaturacion de las alquenonas para
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inferir las variaciones orbitales de la intensidad de la circulacion en el Pacifico tropical y la
variabilidad de los eventos similares al ENSO actual entre los 1.5 Ma y 500 Ka. Los autores

XAV

sugirieron un evento analogo a “La Nifia” durante el Pleistoceno medio caracterizado por la

intensificacién de la circulacion Walker.

Alvarez (2005) también estudio el registro de la asociacién cocolitoforal en la zona de surgencia
costera del Peru con el objetivo de analizar la evolucion de la dinamica del océano superficial
durante los Ultimos 800 Ka. Sus datos también apuntaron a un evento muy marcado durante el
MIS 5, caracterizado por condiciones oligotréficas para la zona de surgencia del Perd, el cual

relaciond con un evento analogo a “El Nifio”.

Pena et al. (2008) analizaron los registros geoquimicos de 880, &'3C y Mg/Ca de foraminiferos
plancténicos en el oéano Pacifico oriental ecuatorial con el fin de estudiar las variaciones de la
nutri-termoclina para los Ultimos 275 Ka. Los autores indicaron que durante las terminaciones, la

termoclina estuvo asociada a aguas mas salinas provenientes de la Antartida, indicando una

relacion con los eventos analogos a “La Nifia” actual.

Referencias

Alley, R. 2006. Cambio climatico brusco. Investigacion y Ciencia. Temas 45: Cambio climatico. 28-34.

Alvarez, M.C. 2005. Reconstruccion paleoceanografica del margen continental del Pacifico durante los
ultimos 800 Ka mediante el analisis de asociaciones de cocolitdforos. Ph. D Thesis, Universidad
de Salamanca, Salamanca, Spain, 151 pp.

Andruleit, H., Rogalla, U., Stager, S. 2005. Living coccolithophores recorded during the onset of upwelling
conditions off Oman in the western Arabian Sea. Journal of Nannoplankton Research 27, 1-14.

Ashkenazy, Y., Tziperman, E. 2004. Are the 41 kyr glacial oscillations a linear response to Milankovitch
forcing? Quaternary Science Reviews 23, 1879-1890.

Bauch, H.A., Erlenkeuser, H. 2003. Interpreting glacial-interglacial changes in ice volume and climate from
Subartic Deep Water foraminiferal 6'80. In: Droxler, A\W., Poore, R.Z., Burckle, L.H. (Eds.),
Earth’s climate and orbital eccentricity. The Marine Isotope Stage 11 question. American
Geophysical Union. Washington D.C. pp. 69-85.

Baumann, K.-H., Freitag, T. 2004. Pleistocene fluctuations in the northern Benguela Current system as
revealed by coccolith assemblages. Marine Micropaleontology 52, 195-215.

Beaufort, L., de Garidel-Thoron, T., Mix, A.C., Pisias, N.G. 2001. ENSO-like forcing on oceanic primary
production during the Late Pleistocene. Science 293, 2440-2444.

Bé, A.\W.H. 1977. An ecological, zoogeographic and taxonomic review of recent planktonic foraminifera.
In: Ramsay, S. (Ed.), Oceanic Micropaleontology Vol 1. A. T. Academic Press. London. pp. 1-
100.

Berger, W.A., Jansen, E. 1994. Mid-Pleistocene climate shift: the Nansen connection. In: Johanessen,
O.M., Muensch, R.D., Overland, J.E. (Eds.), The role of the polar oceans in shaping the global
environment. Geophysical Monographic Series, American Geophysical Union, Wahington D.C.
85. pp. 295-311.

Berger, A., Li, X.S., Loutre, M.F. 1999. Modeling northern hemisphere ice volume over the last 3 Ma.
Quaternary Science Reviews 18, 1-11.

23



Bertram, C.J., Elderfield, H., Shackleton, N.J., MacDonald, J.A. 1995. Cadmium/calcium and carbon
isotope reconstructions of the glacial northeast Atlantic Ocean. Paleoceanography 10, 563-578.

Bollmann, J., Baumann, K.-H., Thierstein, H. 1998. Global dominance of Gephyrocapsa coccoliths in the
late Pleistocene: selective dissolution, evolution or global environmental change?
Paleoceanography 13, 517-529.

Bond, G., Heinrich, H., Huon, S., Broecker, W., Labeyrie, L., Andrews, J., McManus, S., Clasen, S.,
Tedesco, K., Jantschik, R., Simet, C., Klas, M. 1992. Evidence for massive discharges of
icebergs into the North Atlantic ocean during the last glaciation. Nature 360, 245-249.

Bond, G., Broecker, W., Johnsen, S., McManus, J., Labeyrie, L., Jouzel, J., Bonani, G. 1993. Correlations
between climate records from North Atlantic sediments and Greenland ice. Nature 365, 143-147.

Bowen, D.Q. 2003. Uncertainty in Oxygen Isotope Stage 11 sea-level: an estimate of ~13+£2 m from Great
Britain. In: Droxler, AW., Poore, R.Z., Burckle, L.H. (Eds.), Earth’s climate and orbital
eccentricity. The Marine Isotope Stage 11 question. American Geophysical Union. Washington
D.C. pp. 131-144.

Boyle, E.A. 1988. The role of vertical nutrient fractionation in controlling late Quaternary atmospheric
carbon dioxide. Journal of Geophysical Research 93 (C12), 15701-15714.

Broecker, W.S. 1982. Glacial to interglacial changes in ocean chemistry. Progress in Oceanography 11,
151-197.

Broecker, W.S. 1994. Massive iceberg discharges as triggers for global climate change. Nature 372, 421-
424,

Broecker W. S., Van Donk J. 1970. Insolation changes, ice volumes, and the O'8 record in deep-sea
cores. Reviews Geophysics and Space Physics 8, 169-198.

Bréecker, W.S., Denton, G.H. 1989. The role of ocean-atmosphere reorganizations in glacial cycles.
Geochimica et Cosmochimica Acta 53, 2465-2501.

Brdecker, W.S., Peng, T.H. 1989. The cause of glacial to interglacial atmospheric CO2 change: a polar
alkalinity hypothesis. Global Biogeochemical Cycles 3, 215-240.

Bréecker, W., Bond, G., Klas, M., Bonani, G., Wolfli, W. 1990. A salt oscillatior in the glacial Atlantic? 1,
The concept. Paleoceanography 5, 469-477.

Burroughs, W.J. 2001. Climate Change: A multidisciplinary approach, Cambridge University Press,
Cambridge, 314p.

Cane, M.A. 1998. A role for the tropical Pacific. Science 282, 59-61.

Chavez, F.P., Barber, R.T. 1987. An estimate of new production in the equatorial Pacific. Deep-Sea
Research Part A, 34, 1229-1243.

Clark, P.U., Alley, R.B., Pollard, D. 1999. Northern Hemisphere icesheet influences on global climate
change. Science 286, 1104-1111.

Clark, P., Arhcer, D., Pollard, D., Blum, J., Rial, J., Brovkin, V.,Mix, A., Pisias, N., Roy, M. 2006. The
middle Pleistocene transition: characteristics, mechanisms, and implications for long-term
changes in atmospheric pCO,. Earth Science Reviews 25, 3150-3184.

Craig H. 1953. The geochemistry of the stable carbon isotopes. Geochimica et Coschimica Acta 3, 53-92.

Criss R. 1999. Principles of Stable Isotope Distribution. Oxford University Press.

Dansgaard, W., White, JW.C., Johnsen, S.J. 1989. The abrupt termination of the Younger Dryas climate
event. Nature 339, 532-534.

Dansgaard W., Johnsen S. J., Clausen H. B., Dahl-Jensen D., Gundestrup N. S., Hammer C. U., Hvidberg
C. S., Steffensen J. P., Sveinbjornsdottir A. E., Jouzel J., Bond G. 1993. Evidence for general
instability of past climate from a 250 kyr ice-core record. Nature 364, 218-220.

de Garidel-Thoron, T., Rosenthal, Y., Bassinot, F., Beaufort, L. 2005. Stable sea surface temperatures in
the western Pacific warm pool over the past 1.75 million years.

Droxler, AW., Alley, R.B., Howard, W.R., Poore, R.Z., Burckle, L.H. 2003. Introduction : Unique and
exceptionally long interglacial Marine Isotope Stage 11 : window into Earth warm future climate.
In: Droxler, A.W., Poore, R.Z., Burckle, L.H. (Eds.), Earth’s climate and orbital eccentricity. The
Marine Isotope Stage 11 question. American Geophysical Union. Washington D.C. pp. 1-14.

Duplessy, C.N., Shackleton, N.J., Fairbanks, R.G., Labeyrie, L., Oppo, D., Kallen, N. 1988. Deep Water
source variations during the last climatic cycle and their impact on the global deep water
circulation. Paleoceanography 3, 343-360.

24



Emiliani, C. 1954. Depth habitats of some species of pelagic foraminifera as indicated by oxygen isotope
ratios. American Journal of Sciences 252, 149-158.

Emiliani, C., Shackleton, N.J. 1974. The Brunhes Epoch: Isotopic paleotemperatures and geochronology.
Science 183, 511-514.

Epica Community Members. 2004. Eight glacial cycles form an Antarctic ice core. Nature 429, 623-628.

Ericson, D.B., Wollin, G. 1956. Correlation of six cores from the equatorial Atlantic and the Caribbean.
Deep-Sea Research 3, 104-125.

Flores, J.A., Marino, M., Sierro, F.J., Hodell, D.A., Charles, C.D. 2003. Calcareous plankton dissolution
pattern and coccolithophore assemblages during the last 600 kyr at ODP Site 1089 (Cape Basin,
South  Atlantic): paleoceanographic implications. Palaeogeography, Palaeoclimatology,
Palaeoecology 196, 409-426

Flower, B.P., Oppo, D.W., McManus, J.F., Venz, KA., Hodell, D.A., Cullen, J.L. 2000. North Atlantic
intermediate water circulation and chemical stratification during past 1 Myr. Paleoceanography
15, 388-403.

Funnell, B.M., Haslett, S.K., Kennington, K., Swallow, J.E., Kersley, C.L. 1996. Strangeness of the
equatorial ocean during the Olduvai magnetosubchron (1.95 to 1.79 Ma). In: Moguilevsky, A.,
Whatley, R. (Eds.), Microfossils and oceanic environments. University of Wales, Aberystwyth, 93-
109

Hall, I.R., McCave, I.N., Shackleton, N.J., Weedon, G.P., Harris, S.E. 2001. Intensified deep Pacific inflow
and ventilation in Pleistocene glacial times. Nature 412, 809-812.

Hays, J.D., Imbrie, J. Shackleton, N.J. 1976. Variations in the Earth’s orbit: pacemaker of the Ice Ages.
Science 194: 1121-1132.

Hearty, P.J., Kindler, P., Cheng, H., Edwards, R.L. 1999. A +20 m middle Pleistocene sea-level highstand
(Bermuda and the Bahamas) due to partial collapse of Antarctic ice. Geology 27, 375-378.

Heinrich, H. 1988. Origin and consequences of cyclic ice rafting in the northeast Atlantic Ocean during the
past 130,000 years. Quaternary Research 29, 143-152.

Hodell, D.A., Kanfoush, S.L., Venz, K.A., Charles, C.D., Sierro, F.J. 2003. The mid-Brunhes transition in
ODP sites 1089 and 1090 (Subantarctic South Atlantic). In: Droxler, A.W., Poore, R.Z., Burckle,
L.H. (Eds.), Earth’s climate and orbital eccentricity. The Marine Isotope Stage 11 question.
American Geophysical Union. Washington D.C. pp. 69-85.

Hoefs, J. 1997. Stable isotope geochemistry. Springer-Verlag, Berlin, 241p.

Hughen, K.A., Overpeck, J.T., Peterson, L., Trumbore, S. 1996. Rapid climate changes in the tropical
Atlantic region during the last deglaciation. Nature 380, 51-54. doi: 10.1038/380051a0

Huybers, P., Wunsch, C. 2004. A depth-derived Pleistocene age model: Uncertainty estimates,
sedimentation variability and non linear climate change. Paleoceanography 19, PA1028, doi:
10.1029/2002PA000857.

Imbrie, J., Hays, J. D., Martinson, D. G., Mcintyre, A., Mix, A. C., Morley, J. J., Pisias, N. G., Prell, W. L.,
Shackleton, N.J. 1984. The orbital theory of Pleistocene climate: Support from a revised
chronology of the marine 680 record. In: Berger, A. (Ed.), Milankovitch and Climate, Part 1,
Springer, New York , pp. 269-305.

Imbrie, J., Berger, A., Boyle, E.A., Howard, W.R., Kukla, G., Kutzbach, J., Martinson, D.G., Mcintyre, A.,
Mix, A.C., Molfino, B., Morley, J.J., Peterson, L.C., Pisias, N.G., Prell, W.L., Raymo, M.E.,
Shackleton, N.J. Toggweiler, J.R. 1993. On the structure and origin of major glaciation cycles 2.
The 100,000-year cycle. Paleoceanography 8, 699-735

Kallen, N., Labeyrie, L.D., Julliet-Laclerc, A., Duplessy, J.C. 1988. A deep hydrological front between
intermediate and deep water masses in the glacial Indian Ocean. Nature 333, 651-655.

Keigwin, L.D. 1987. North Pacific Deep Water formation during the latest glaciation. Nature 330, 362-364.

Kennett, J.P. 1982. Marine Geology. Englewood Cliffs. Prentice-Hall. New Jersey, 813 p.

Kennett, J.P., Huddlestun, P. 1972. Late Pleistocene Paleoclimatology, foraminiferal biostratigraphy and
tephrochronology, western Gulf of Mexico. Quaternary Res. 2, 38-69.

Kleiven, H.F., Jansen, E., Curry, W.B., Hodell, D.A., Venz, K. 2003. Atlantic thermohaline circulation
changes on orbital to suborbital timescales during the mid-Pleistocene. Paleoceanography 18,
1008. doi:10.1029/2001PA000629

Knox, F., McElroy, M. 1984. Changes in atmospheric CO2: influence of biota at high latitudes. Journal of
Geophysical Research 89, 4629-4637.

25



Koutavas, A. Lynch-Stieglitz, J., Marchitto Jr., T., Sachs, J.P. 2002. EI Nifio-like pattern in ice age tropical
Pacific sea surface temperature. Science 297, 226-229.

Laskar, J. 1990. The chaotic motion of the Solar System: a numerical estimate of the size of the chaotic
zones. Icarus 88: 266-291.

Lisiecki, L.E., Raymo, M.E. 2005. A Pliocene-Pleistocene stack of 57 globally distributed benthic §180
records. Paleoceanography 20, doi:10.1029/2004PA001071.

Liu, Z., Herbert, T.D. 2004. High-latitude influence on the eastern equatorial Pacific climate in the early
Pleistocene epoch. Nature 427, 720-723.

Lund, D.C., Mix, A.C. 1998. Millenial-scale deep water oscillations: Reflections of the North Atlantic in the
deep Pacific from 10 to 60 ka. Paleoceanography 13, 10-19.

Lutgens, F.K., Tarbuck, E.J. 1998. The Atmosphere: an introduction to meteorology. Seventh edition.
Prentice Hall Inc. New Jersey, 434p.

Mantua, N.J. Hare, S.R., Zhang, Y., Wallace, J.M., Francis, R.C. 1997. A Pacific interdecadal climate
oscillation with impacts on salmon production. Bulletin of the American Meteorological Society 78,
1069-1079

Marlow, J.R., Lange, C.B., Wefer, G., Rosell-Mele, A. 2000. Upwelling intensification as part of the
Pliocene-Pleistocene climate transition. Science 290, 2288-2291.

Maslin, M.; Seidov, D.; Lowe, J. 2001. "Synthesis of the nature and causes of rapid climate transitions
during the Quaternary". . Geophysical Monographic Series, American Geophysical Union,
Washington D.C. 126: 9-52.

McAyeal, D.R. 1993. Binge-purge oscillations of the Laurentide ice sheet as a cause of the North
Atlantic’s Heinrich events. Paleoceanography 8, 775-784.

McClymont, E.L., Rosell-Melé, A. 2005. Links between the onset of modern Walker circulation and the
mid-Pleistocene climate transition. Geology 33, 389-392.

McManus, J., Oppo, D. Cullen, J., Healey, S. 2003. Marine Isotope Stage 11 (MIS 11): analog for
Holocene and future climate? In: Droxler, A.W., Poore, R.Z., Burckle, L.H. (Eds.), Earth’s climate
and orbital eccentricity. The Marine Isotope Stage 11 question. American Geophysical Union.
Washington D.C. pp. 69-85.

Medina-Elizalde, M., Lea, D.W. 2005. The mid-Pleistocene Transition in the Tropical Pacific. Science 310,
1009-1012.

Milliman, J.D. Meade, R.H. 1983. Worldwide delivery of river sediment to the oceans. Journal of Geology
91,1-21.

Mix, A.C., Pisias, N.G., Rugh, w., Wilson, J., Morey, A., Hagelberg, T.K. 1995. Benthic foraminifer stable
isotope record from Site 849 (0-5 Ma): local and global climate changes. In L. Mayer, Pisias, N.,
Janacek, T. etal., Proc. ODP, Init. Repts., 138. Ocean Drilling Program. College Station TX, 371-
412.

North Greenland Ice Core Project Members. 2004. High resolution record of northern hemisphere climate
extending into the last interglacial period. Nature 431, 147-151

Oppo, D.W., Lehman, S.J. 1993. Mid-depth circulation of the subpolar North Atlantic during the Last
Glacial Maximum. Science 259, 1148-1152.

Oppo, D.W., Raymo, M.E., Lohmann, G.P., Mix, A.C., Wright, J.D., Prell, W.L. 1995. A &'C record of
Upper North Atlantic Deep Water during the past 2.6 million years. Paleoceanography 10, 373-
394

Ortlieb, L., Guzman, N., Marquardt, C. 2003. A longer-lasting and warmer interglacial episode during
Isotopic Stage 11: Marine terrace evidence in tropical western Americas. In: Droxler, A.W.,
Poore, R.Z., Burckle, L.H. (Eds.), Earth’s climate and orbital eccentricity. The Marine Isotope
Stage 11 question. American Geophysical Union. Washington D.C. pp. 157-180.

Paillard, D.L. 2001. Glacial cycles: towards a new paradigm. Reviews of Geophysics, 39: 325-346.

Paillard, D.L., Labeyrie, L., Yiou, P. 1996. Macintosh program perfoms time-series analyses. EOS
Transactions, American Geophysical Union 77 (39), 379.

Pena, L.D., Cacho, I., Ferretti, P., Hall, M.A. 2008. ENSO-like variability during glacial terminations and
interlatitudinal tele-connections. Paleoceanography, in press. doi: 10.1029.2008PA001620

Philander, G. 1995. El Nifio and La Nifa. In: Pirie, R.G. (Ed.), Oceanography: Contemporary Readings in
Ocean Sciences, Oxford Univ. Press, Oxford, U.K., 72-87.

26



Pisias, N.G., Moore Jr., T.C. 1981. The evolution of Pleistocene climate: A time series approach. Earth
Planetary Science Letters 52, 450-458.

Pisias, N.G:, Mix, A.C., Zahn, R. 1990. Nonlinear response in the global climate system: Evidence from
benthic oxygen isotopic record in core RC13-110. Paleoceanography 5, 147-160.

Poore, R.Z., Dowsett, H.J. 2001. Pleistocene reduction of polar ice caps: Evidence from Cariaco Basin
marine sediments. Geology 29, 71-74.

Prell, W.L., Damuth, J.E. 1978. The climate-related diachronous disappearance of Pulleniatina
obliquiloculata in Late Quaternary sediments of the Atlantic and Caribbean. Marine
Micropaleontol. 3, 267-277.

Rasmusson, E.M. 1985. El Nifio and variations in climate. American Scientist 73, 168-177.

Raymo, M.E. 1997. The timing of major climate terminations. Paleoceanography 12, 577-585.

Raymo, M.E., Ruddiman, W.F., Backman, J., Clement, B.M., Martinson, D.G. 1989. Late Pliocene
variation in northern hemisphere ice sheet and north Atlantic deep water circulation.
Paleoceanography 4, 413-446.

Raymo, M.E., Ruddiman,W.F., Rind, D. 1990. Climatic effects of reduced Arctic sea ice limits in the GISS-
[ GCM. Paleoceanography 5, 367-382.

Raymo, M.E., Oppo, D.W., Curry, W. 1997. The mid-Pleistocene climate transition: a deep sea carbon
isotopic perspective. Paleoceanography 12, 546-559.

Ropelewski, C.F., Halpert, M.S. 1987. Global and regional scale precipitation patterns associated with El
Nifio/Southern Oscilation. Monthly Weather Review 110, 1606-1626.

Rihlemann, C., Dickmann, B., Mulitza, S., Frank, M. 2001. Late Quaternary changes of western equatorial
Atlantic surface circulation and Amazon lowland climate recorded in Ceara Rise deep-sea
sedimentos. Paleoceanography 16, 293-305.

Sanchez, G., Calienes, R., zuta, S. 2000. The 1997-98 El Nifio and its effects on the coastal marine
ecosystem off Peru. California Cooperative Oceanic Fisheries Investigations Reports 41, 62-86.

Shackleton, N.J., Berger, A., Peltier, W.R. 1990. An alternative astronomical calibration of the Pleistocene
timescale based on ODP Site 677. Transactions of the Royal Society of Edinburgh: Earth
Sciences 81, 251-261.

Shackleton. N.J., Fairbanks, R.G., Chiu, T-C, Parrenin, F. 2004. Absolute calibration of the Greenland
time scale: implications for Antarctic time scales and for AC. Quaternary Science Reviews 23,
1513-1522.

Schlitzer, R. 2000. Electronic Atlas of WOCE Hydrographic and Tracer Data now available. EOS
Transactions, American Geophysical Union 81 (5), 45.

Schmieder, F., Dobeneck, T. von, Bleil, U. 2000. The Mid-Pleistocene climate transition as documented in
the deep South Atlantic Ocean: initiation, interim state and terminal event. Earth and Planetary
Science Letters 179, 539-549.

Sigman, D.M., Boyle, E.A. 2000. Glacial/interglacial variations in atmospheric carbon dioxide. Nature 407,
859-869.

Stott, L., Poulsen, C., Lund, S., Thunell, R. 2002. Super ENSO and global climate oscillation at millenial
time scales. Science 297, 222-226.

Thurman, H., Burton, E.A. 2001. Introductory Oceanography, Nineth Edition, Prentice Hall, New Jersey,
554p.

Tudhope, A. W., Chilcott, C.P., McCulloch, M.T., Cook, E.R., Chappell, J., Ellam, R.M., Lea, D.W., Lough,
J.M.; Shimmield, G.B. 2001. Variability in the EI Nifio-Southern Oscillation through a glacial-
interglacial cycle. Science 291, 1511-1517.

Urey, H.C. 1947. The thermodynamic properties of isotopic substances. Journal of Chemical Society
1947. 562-581.

Uriarte-Cantolla, A. 2003. Historia del clima de la Tierra. Servicio Central de Publicaciones del Gobierno
Vasco. Pais Vasco, 306 pp.

Van Donk, J. 1977. B0 as a tool for micropaleontologists. In: Ramsay, S. (Ed.), Oceanic
Micropaleontology Vol 2. A. T. Academic Press. London pp. 1345-1370.

Wang, C., Fiedler, P.C. 2006. ENSO variability and the eastern tropical Pacific: A review. Progress in
Oceanography 69, 239-266.

Warren, B. A. 1981. Deep Circulation of the World Ocean, in Evolution of Physical Oceanography, edited
by Warren, B.A., Wunsch, C., MIT Press, Cambridge, pp. 6-40.

27



Weaver, A.J. 1999. Millenial timescale variability in ocean/climate models. In: Clark, P.U., Webb, R.S.,
Keigwin, L.D. (Eds.), Mechanisms of global climate change at millenial time scales. American
Geophysical Union, Washington D.C. pp. 285-300.

Wefer, G., Berger, W.H., Bijma, J., Fischer, G. 1999. Clues to ocean history: a brief overview of proxies.
En: Fischer, G., Wefer, G., Use of proxies in paleoceanography — Examples from the South
Atlantic. Springer-Verlag, Berlin, 1-68.

Wyrtki, K. 1975. El Nifio — the dynamic response of the equatorial Pacific Ocean to atmospheric forcing.
Journal of Physical Oceanography 5, 57-244.

Zachos, J.C., Pagani, M., Sloan, L., Thomas, E., Billups, K. 2001. Trends, rhythms and aberrations in
global climate 65 Ma to present. Science 292, 686-693.

28



Cocolitoéforos

2.1. Introduccion

2.2. Clasificacion de los cocolitéforos

2.3. Biologia y bioquimica: Organizacion interna y externa de la célula

2.4. Produccion y funcion de los cocolitos

2.5. Ciclo vital

2.6. Biogeografia y paleobiogeografia

2.7. Sedimentacion de los cocolitos

2.8. Contribucion de los cocolitéforos a los ciclos biogeoquimicos: la sedimentacion del
carbonato biogénico y la produccién de CO»

2.9. Los cocolitdforos como indicadores paleoceanograficos y paleoambientales

Referencias



2.1. Introduccion

Los cocolitéforos son algas unicelulares, plancténicas, susceptibles de producir placas
carbonatadas, clasificados dentro de la division Haptophyta, clase Prymnesiophyceae (Hibberd,
1976). La calcificacion en las formas susceptibles de calcificar tiene lugar en las aguas euféticas,
durante la vida del organismo; tras su muerte, las placas se incorporan al flujo de particulas que
descienden hacia el fondo del océano. Los restos de cocolitéforos son muy abundantes en los
sedimentos del fondo oceanico, contribuyendo a revelar la composicién de las comunidades que
existieron en la zona eufética. Desde su primer registro en el Triasico constituyen uno de los
grupos marinos fitoplanctdnicos, mas importantes porque desempefian un papel relevante como
productores primarios en el océano, y en los ciclos biogeoquimicos marinos del carbono,
funcionando como bombas bioldgicas de transporte del carbono organico y del carbonato hacia

el sedimento (Baumann et al., 2005).

Los cocolitdforos pueden formar eclosiones masivas en algunos sectores, perjudicando a otros
elementos de las biotas naturales y a las actividades pesqueras comerciales (Séez et al., 2004).
La distribucion de los cocolitdforos ha cambiado mucho a través del tiempo geoldgico. Durante el
Cretéacico fueron muy cosmopolitas y diversos, y ocuparon tanto las aguas ecuatoriales como las
polares, pero la mayoria de especies se extinguieron al final del Cretacico. Actualmente los
cocolitéforos han recobrado su importancia en aguas oceanicas tropicales y templadas; sin
embargo, no son tan diversos como en el Mesozoico, quizas debido a su competencia con otros

organismos como las diatomeas o, tal vez debido a los grandes cambios paleogeogréficos.

Los términos generales mas comunmente utilizados para describir las algas haptofitas fueron
revisados en la guia de la terminologia de los nanofésiles calcareos de Young et al. (1997), de la

cual se sigui6 aqui una transcripcion literal:

v" Nanoplancton: hace referencia al plancton de talla comprendida entre 2 a 63 um de
diametro, dentro del cual se incluye informalmente a los cocolitéforos, dinoflagelados y
crisofitas pero se excluye el picoplancton bacterial.

v Nanoplancton calcareo: nanoplancton que produce placas calciticas.

v Nanofésil hace referencia a los fésiles de diametro menor a las 63 um, excluyendo los

fragmentos y los estadios juveniles de fosiles de mayor talla.
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Nanofésil calcareo: resto fosil del nanoplancton calcareo.

Cocolitéforo sustantivo que hace referencia al organismo del nanoplancton calcareo
cuya talla estd comprendida entre los 3um y 40 um (Brand, 1994), que pertenece a la
division Haptophyta y que poseen placas calcificadas llamadas cocolitos en algun
estadio de su ciclo vital; e.g. Umbilicosphaera hulburtiana.

Cocolitoférido: adjetivo referido a algo perteneciente a los cocolitdforos, e.g. la
pigmentacién cocolitoforida.

Cocolito: término establecido por Huxley en 1857 tras su observacion al microscopio
dptico, y que literalmente significa “piedra esférica”. Cocolito es un término colectivo que
incluye todas las placas calciticas biomineralizadas producidas por las haptophytas
actuales y extintas (de Vargas et al., 2007). Los cocolitos son morfolégicamente muy
diferentes, su rango de tallas comprende desde 2 um hasta 25 pm, y su composicidn
calcitica es generalmente homogénea.

Haptofita: hace referencia al alga unicelular de la division Haptophyta; incluye todos los
cocolitoforos y también formas no-calcificadas que se relacionan con esta division, e.g.
Prymnesium, Phaeocystis, Pavlova, Chrysochromulina. La taxonomia de las
Haptophytas se puede plantear de diversas maneras, y una de ellas es separandolas en
tres grupos artificiales: Haptophytas actuales no mineralizadas, cocolitéforos actuales y
cocolitdforos fosiles. La identificacion de las haptofitas que no mineralizan se realiza
atendiendo fundamentalmente a la organizacién del flagelo y del haptonema, y a la
forma de la célula. En los cocolitéforos actuales la identificacion se establece
principalmente con base en la morfologia del cocolito, especialmente en la combinacién
de los tipos de cocolitos (cocolitos con morfologia y tamafio similares o diferentes en la
misma célula) y la organizacion de la célula (Jordan et al., 1995; Jordan y Chamberlain,
1997). La clasificacion de las haptofitas fésiles se restringe exclusivamente a la
morfologia de los nanofésiles calcareos (Tappan, 1980; Perch-Nielsen, 1985a, b; Aubry,
1989; Pienaar, 1994; Jordan y Chamberlain, 1997). En las Ultimas décadas los estudios
realizados en cultivos de haptofitas han permitido conocer mejor sus ciclos de vida y la
morfologia organica desarrollada en cada fase del ciclo vital, y con ello precisar el
alcance y la validez de ciertos criterios y conceptos taxondmicos (Aubry, 1989; Jordan y
Chamberlain, 1997).
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2.2. Clasificacion de los cocolitoforos

El esquema de clasificacion de los cocolitdforos utilizado en este trabajo estd basado en
Cavalier-Smith (1998), Edvarsen et al. (2000), Young y Bown (1997a, b) y Cros y Fortufio (2002),

para las categorias superiores; y en la guia de la taxonomia de los cocolitdforos actuales de

Young et al. (2003) para las categorias inferiores:

Reino Cromista Cavalier-Smith 1981 emend. Cavalier-Smith 1998
Subreino Cromobiota Cavalier-Smith 1991

Infrarreino Haptophyta Cavalier-Smith 1995

Division Haptophyta Hibberd 1972 ex Edvardsen y Eikrem 2000
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Clase Prymnesiophyceae Hibberd 1976 Hibberd 1976 emend. Cavalier-Smith 1996
Subclase Prymnesiophycidae Cavalier-Smith 1986 emend. Cavalier-Smith 1996 en Cavalier-

Smith et al., 1996

Orden Prinsiales Young y Bown 1997

Familia Noelaerhabdaceae Jerkovic 1970
Emiliania Hay y Mohler, en Hay et al., 1967
Gephyrocapsa Kamptner, 1943
Pseudoemiliania (Kamptner, 1963) Gartner, 1969
Reticulofenestra Hay, Mohler y Wade, 1966

Orden Coccosphaerales Haeckel 1984. emend. Young y Bown 1997
Familia Coccolithaceae Poche 1913
Coccolithus Schwarz 1894
Familia Calcidiscaceae
Calcidiscus Kamptner 1950
Umbilicosphaera Lohmann 1902
Oolithotus Reinhardt, en Cohen y Reinhardt 1968
Familia Pleurochrysidaceae Fresnel y Billard 1991
Pleurochrysis Pringsheim 1955
Familia Hymenomonadaceae Senn 1900
Hymenomonas Stein 1878
Ochrosphaera Schussnig 1930
Jomonlithus Inouye y Chihara 1983

Orden Zygodiscales Young y Bown 1997
Familia Helicosphaeraceae Black 1971, emend. Jafar y Martini 1975
Helicosphaera Kamptner 1954
Familia Pontosphaeraceae Lemmermann 1908
Pontosphaera Lohmann 1902
Scyphosphaera Lohmann, 1902

Orden Syracosphaerales Hay 1977
Familia Syracosphaeraceae Lemmermann 1908
Syracosphaera Lohmann 1902



Familia Calciosoleniaceae Kamptner 1937
Calciosolenia Gran 1912
Familia Rhabdosphaeraceae Ostenfeld 1899
Rhabdosphaera Haeckel 1894
Discosphaera Haeckel 1894
Acanthoica Lohmann 1903, emnd. Schiller 1913 y Kleijne 1992

Heterococolitos “incertae sedis"
Familia Alisphaeraceae Young, Kleijne y Cros, en Young et al., 2003
Alisphaera Heimdal 1973
Familia Umbellosphaeraceae Young y Kleijne, en Young et al., 2003
Umbellosphaera Paasche, en Markali y Paasche 1955
Familia Papposphaeraceae Jordan y Young 1990
Papposphaera Tangen 1972

Nanolitos
Familia Braarudosphaeraceae Deflandre 1947
Braarudosphaera Deflandre 1947
Familia Ceratolithaceae Norris 1965
Ceratolithus Kamptner 1950
Neosphaera Lecal-Schauder 1950

Nanolitos "incertae sedis"
Florisphaera Okada y Honjo 1973

2.3. Biologia y bioquimica: Organizacion interna y externa de

la célula

Como es normal en los organismos fitoplanctonicos, la organizacion celular consta de dos
partes, el protoplasma y la cubierta celular. Dentro del protoplasma se encuentran el nucleo,
los cloroplastos, las mitocondrias, el aparato Golgi y otros organulos celulares que estan
conectados al reticulo endoplasmatico y a los microtibulos exoesqueléticos en una matriz fluida.
La cubierta celular separa este sistema del ambiente protegiéndolo y facilitando el intercambio de
material entre la célula y el ambiente (Pienaar, 1994; Young, 1994). Esta cubierta celular es el
periplasto, y en los cocolitéforos suele estar rodeada por dos componentes que desempefian la
funcion de cubrir la célula: las placas organicas resistentes, situadas inmediatamente fuera del
plasma, y las placas inorganicas calcareas que corresponden a los cocolitos (Young, 1994). La
mayor parte de las especies de los cocolitéforos presentan placas organicas y cocolitos, pero se
pueden encontrar células que carezcan de ellos (Pienaar, 1994); es el caso de las emilianias que

presentan una fase sin cocolitos (Cros y Fortufio, 2002; Young y Henriksen, 2003). Los
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cocolitéforos se diferencian de las demas haptofitas y de otros grupos planctonicos por presentar
cocolitos, al menos en alguna fase de su ciclo de vida (Fig. 2.1).

haptonema

aparato G
- deGolgi ¢

1 N
t - mitocondria flagelo

/Jdoroplaslo

'_{ﬁ;basa

coccolito

Fig. 2.1. Representacién de la estructura de la célula de los cocolitéforos. Las caracteristicas morfolégicas del
cocolito, las caracteristicas citologicas y la definicién de los organelos varian de acuerdo a cada taxén. Modificada
de Flores y Sierro (2007).

El aparato flagelar estd compuesto por dos flagelos casi siempre de igual o casi igual longitud
en la clase Prymnesiophyceae, y un apéndice filiforme llamado haptonema situado entre los dos
flagelos (Saez et al., 2004). Los flagelos y el haptonema usualmente emergen de una depresion
apical superficial (Pienaar, 1994). La presencia del haptonema es una de las caracteristicas
estructurales de las Prymnesiophyceae en aquellas células que tienen un estadio movil. El
haptonema es un organulo altamente variable, puede ser largo, corto, bulboso, liso o espiralado
(Pienaar, 1994). Su funcién es poco conocida pero puede ser responsable de la fijacion al
sustrato; también puede ser un organulo tactil y sensorial, o posiblemente puede servir para la
captura de materia particulada en algunas Prymnesiophyceae (Pienaar, 1994) (Fig. 2.1).

Los cloroplastos de las haptofitas contienen clorofilas “a@” y “c1” y “c2” entre los pigmentos
fotosintéticos y carotenoides como diadinoxantina y fucoxantina formando parte de los
accesorios que le dan su color amarillo-pardo caracteristico (Brand, 1994; Pienaar, 1994). Los
clorosplastos pueden ser uno o dos y pueden tener pirenoide. El cloroplasto esta rodeado por
cuatro membranas, dos de las cuales representan el reticulo endoplasmatico del cloroplasto. El
nucleo se encuentra en el centro y la parte final antapical de la célula (Pienaar, 1994; Billard e
Inouye, 2004; Saez, 2004).
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El aparato de Golgi estd situado inmediatamente debajo de la region basal flagelar. Es
responsable de la sintesis de las placas organicas y de la cocolitogénesis (Pienaar, 1994; Billard
e Inouye, 2004) (Fig. 2.1).

2.4. Produccion y funcién de los cocolitos

Los cocolitoforos estan caracterizados por una cubierta externa de cocolitos que rodea la célula,
la cocosfera (Pienaar, 1994) (Fig. 2.1) que no siempre es esférica. La produccién de cocolitos es
una importante caracteristica bioquimica de los cocolitéforos y posiblemente este proceso puede

influir en la fotosintesis (Young, 1994) vy tal vez en su ciclo biolégico.

Los cocolitos incluyen tres grupos morfoldgicos holococolitos, heterococolitos y nanolitos, los
cuales se diferencian no sélo por su forma, sino también por su modo de formacion y por los
estadios de los ciclos de vida durante los cuales se producen estos grupos morfolégicos (Young
y Bown, 1997a; Cros y Fortufio, 2002; Young et al., 2003; Flores y Sierro, 2007) (Fig. 2.2).

Los holococolitos se caracterizan por delgados microcristales romboédricos y hexagonales,
idénticos en tamafio (<0.1 um) y forma (Aubry 1989; Jordan y Chamberlain, 1997), con una
amplia diversidad morfolégica y estan organizados en ciclos que muestran una simetria radial. La
placa base de los cristalolitos se produce en el aparato de Golgi, luego es expulsada al periplasto
y la calcificacién total se da extracelularmente. Los holococolitos son muy sensibles a la
disolucién durante su descenso a través de la columna de agua y posteriormente en la interfase

agua/sedimento debido a su delicada morfologia (Aubry, 1989; Cros y Fortufio, 2002).

Holococalito Heteraococalito

Fig. 2.2. Grupos morfoldgicos de los cocolitos. La escala blanca equivale a 1 um. Las imagenes fueron adoptadas
de http://www.nhm.ac.uk/hosted_sites/ina/galleries/3Dcoccos/index.htm y  http://nannotax.org/
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Los heterococolitos se caracterizan por delgados microcristales diferentes en tamafio y forma
en el mismo taxén, lo cual parece indicar que la formacion de los heterococolitos se controla
genéticamente (Aubry, 1989); corresponden a las formas més comunes de los cocolitos
encontradas en el sedimento, y se producen en el interior de la célula en el Aparato de Golgi o
en el cuerpo reticular, migran a la region flagelar y luego son expulsados desde alli hacia el
exterior de la célula, cuando estan totalmente calcificados en las formas de cada especie
(Geisen et al., 2002) (Fig. 2.1). Los heterococolitos morfologicamente constan de un area central
y un borde. El &rea central puede poseer diferentes tipos de elementos como listones radiales,
barras, etc., 0 incluso presentar estructuras altamente elaboradas o espinas. Los bordes difieren
esencialmente en el angulo que forman respecto al area central, asi en los planolitos el borde
externo se encuentra en el mismo plano y tiene dos 0 mas escudos bien desarrollados; en los
murolitos la mayor parte o todo el borde externo del disco es muy elevado y es perpendicular o
casi perpendicular al area central y no tiene escudos desarrollados; y en los placolitos una
pequefia parte del borde externo es perpendicular al area central, los escudos son paralelos al
area central y estan bien desarrollados (Cros y Fortufio, 2002) (Figs. 2.2, 2.3). Los nanolitos
corresponden al tercer tipo morfoldgico de cocolitos. Estan constituidos por cristales simples,
diferentes a los de los heterococolitos y holococolitos que se han formado por diferentes
procesos de biomineralizacién, y carecen de las estructuras tipicas de los dinoflagelados,
heterococolitos u holococolitos y por lo tanto son de afinidad incierta (Cros y Fortufio, 2002;
Flores y Sierro, 2007) (Fig. 2.2).

murolito
borde externo
del disco

-+—  area central -

placolito
borde externo
del disco

.
area central

nanolito

borde externo
del disco

-+—— adreacentral ——u=

Fig. 2.3. Los principales morfotipos de los heterococolitos en seccién vertical, los cuales no tienen implicaciones
taxondmicas. Modificada de Young et al. (2003).
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La misma disposicion de los cocolitos y la densidad de la cocosfera permiten la flotacion dentro
de la zona fética para poder alimentarse. La arquitectura y disposicion de los cocolitos han sido
asociadas a la funcién protectora de la célula, reduciendo la influencia de parasitos, predadores,
dafios fisicos, quimicos, osméticos, y de los rayos UV. Igualmente su organizacién podria estar
asociada a la regulacién de la luz: reflejandola para permitirles vivir en la zona fética superior; 0
refractdndola intracelularmente, permitiendo que algunas especies puedan vivir en la zona fética
inferior (Brand, 1994; Young, 1994). Durante las eclosiones masivas de cocolitoforos en algunas
regiones del océano la reflexion de la luz puede alterar el albedo de la superficie del océano y
aumentar temperatura de las aguas (Holligan et al., 1983). Aunque la produccion de los cocolitos
esta fuertemente vinculada a la luz, no depende totalmente de ella; los procesos de calcificacion

requieren menos intensidad de luz que los procesos fotosintéticos. (Brand, 1994).

2.5. Ciclo Vital

Como es caracteristico en las eucariotas, las células de los cocolitéforos presentan una
alternancia de fases haploide y diploide en su ciclo de vida. Las células diploides tienen dos
copias de cada cromosoma (2n); mientras que las células haploides tienen sélo una copia de
cada cromosoma (n). La alternancia de una fase diploide a una fase haploide se da a través de
la meiosis, en la cual se establece la division de la célula; mientras que el paso de una fase
haploide a una diploide se establece a través de la singamia por la fusién de dos células (Young
y Henriksen, 2003) (Fig. 2.4).

MITOSIS MITOSIS

Fig. 2.4. Ciclo de vida de un cocolitéforo (Modificada de Flores y Sierro, 2007). El ciclo de vida de un cocolitéforo
consiste de un estadio diploide que esta cubierto de heterococolitos, y de un estadio mévil haploide que usualmente
esta cubierto de holococolitos. De esta manera se confirma que los holococolitéforos no son auténomos, como se
pensaba, sino que representan estadios en el ciclo de vida de los heterococolitéforos.
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Muchos organismos presentan ciclos de vida en los cuales una de estas fases es la dominante;
pero en las haptofitas, estas dos fases tienen el mismo peso y las dos pueden experimentar una
division binaria asexual (mitosis) aparentemente de manera indefinida hasta que la influencia
ambiental estimule la transicion hacia la fase alterna del ciclo de vida. Por lo tanto, el ciclo vital
de algunos cocolitoforos consiste en tener una fase haploide y una diploide (Young y Henriksen,
2003) (Fig. 2.4).

Las fases haploide y diploide reflejan diferentes modos de biomineralizacion en los cocolitos que
cubren la célula. En algunos, la fase haploide estd caracterizada por holococolitos y la fase
diploide por heterococolitos (Calcidiscus, Coccolithus). Otros tienen una fase haploide con
células “desnudas” y una fase diploide con heterococolitos (Pleurochrysis, Emiliania,
Gephyrocapsa). Y otros parecen tener ciclos de vida en los que intervienen fases con
heterococolitos y fases con nanolitos (Alisphaera, Ceratolithus) (Cros y Fortufio, 2002; Young y
Henriksen, 2003) (Fig. 2.4).

2.6. Biogeografia y paleobiogeografia

Los cocolitdforos constituyen un componente abundante del fitoplancton en aguas templadas y
tropicales, formando, a veces, eclosiones densas de 1-2x10% células/L, e incluso, en algunos
casos, de hasta 4x108 cocolitos/L, suficientemente densas para ser vistas por aviones y ser

percibidas por satélites (Marchant y Thomsen, 1994).

Los cocolitoforos generalmente viven a lo largo de la zona fética, la cual les permite realizar la
fotosintesis. La disposicion temporal y espacial de estos organismos puede responder a las
variaciones bioldgicas, las cuales estan vinculadas a los factores ambientales primordiales en el
océano, como son la temperatura y el régimen tréfico (Brand, 1994, Young, 1994); aunque el
amplio rango de tolerancia de temperatura y salinidad por parte de algunas especies (por
ejemplo Emiliania huxleyi), parece indicar que la disponibilidad de nutrientes unidos a la
temperatura y la intensidad de la luz son los factores esenciales en la distribucion de los

cocolitéforos en las masas de agua superficiales (McIntyre et al., 1970).

En términos generales, algunos autores han diferenciado varias zonas biogeograficas de

cocolitéforos distribuidas latitudinalmente en sus grandes rasgos (Fig. 2.5), aunque al estar
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separadas por las masas de agua en continuo movimiento, sus limites no corresponden
exactamente a lineas rectas latitudinales (Winter et al., 1994; Ziveri et al., 2004). Mclntyre y Bé
(1967) establecieron cinco asociaciones de cocolitéforos en el Atlantico de acuerdo con las
asociaciones floristicas dominantes y la influencia de la zonacion vertical de las especies:
tropical, subtropical, transicional, subéartica y subantartica. Okada y Honjo (1973) identificaron
seis provincias biogeogréaficas en el Pacifico norte y tropical: central sur, ecuatorial sur, ecuatorial
norte, central norte, transicional y subartica. Posteriormente, Winter et al. (1994) realizaron una
integracion y una descripcion resumida de las provincias biogeograficas propuestas previamente
para el Atlantico y el Pacifico; y Ziveri et al. (2004) presentaron una revision de la distribucion
biogeografica de cinco especies de cocolitdéforos en el océano Atlantico. Finalmente, Saavedra-
Pellitero (2006) identificé cinco zonas biogeogréficas de cocolitéforos en el Pacifico suroriental y
tropical: tropical norte, ecuatorial, tropical sur, subtropical sur, subpolar transicional. Las
provincias biogeograficas descritas posteriormente a las de Mclntyre y Bé (1967), se caracterizan
por presentar patrones similares a aquellas del Atlantico, por lo tanto, son reconocibles en los
hemisferios norte y sur de los océanos mencionados, con excepcion de las zonas polares
(Subartica y Subantartica) (Winter et al., 1994; Fig. 2.5).

Diversidad

a) M Subartica Transicional Subtropical B Tropical [ Subantértica
b) Subartica Transicional Central norte Ecuatorial

y sur norte y sur
c) Subartica Templada Subtropical Tropical Subantartica
d) Subtropical Tropical Ecuatorial Subpolar-

transicional

Fig. 2.5. Zonacion biogeografica de cocolitéforos actuales, de acuerdo a la terminologia seguida por a) Mclintyre y
Bé, (1967), b) Okada y Honjo (1973), c) Winter et al. (1994) y d) Saavedra-Pellitero (2006). EI mapa de fondo fue
adoptado de Saavedra-Pellitero (2006).

De acuerdo con Winter et al. (1994), las provincias biogeograficas de cocolitdforos actuales se

caracterizan de la siguiente manera:
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v" Zona Subartica: Caracterizada por la Familia Papposphaeraceae (en regiones costeras),
Coccolithus pelagicus (que registra una abundancia maxima en la zona Subartica y esta
ausente en la Zona Subantartica) y Calciopapus caudatus (en el océano abierto).

v' Zona Templada: Caracterizada por placolitos, especialmente Emiliania huxleyi,
Gephyrocapsa oceanica y Gephyrocapsa muellerae.

v' Zona Subtropical: Caracterizada por holococolitéforos, Discosphaera tubifera,
Rhabdosphaera clavigera, Umbellosphaera spp., Florisphaera profunda, Umilicosphaera
sibogae (méaxima en el Atléntico Sur), Thorosphaera flabellata y Syracosphaera spp.

v’ Zona Tropical: Caracterizada principalmente por placolitos, en especial, Emiliania
huxleyi, Gephyrocapsa oceanica y Calcidiscus leptoporus. Otras especies como
Florisphaera profunda, Helicosphaera carteri (con maxima abundancia en la zona
Tropical) Umbellosphaera spp., y Thorosphaera flabellata también son importantes.

v Zona Subantartica: Las Unicas especies encontradas corresponden a las especies de la

Familia Papposphaeraceae.

Los nutrientes en las zonas subpolares y transicionales estan asociados a un intenso reciclaje de
la materia organica en las aguas superficiales. Estos “nutrientes reciclados” (‘regenerated
production”; Eppley y Peterson, 1979) posibilitan una altisima produccion del fitoplancton en el
océano superficial, la cual reduce la penetracion de luz a través de la capa de mezcla e impide la
zonacién vertical. Por el contrario, la zonas subtropicales estan asociadas a la inyeccion de
‘nuevos nutrientes” (“new production”) a la zona eufética a través de las células de surgencia, el
polvo atmosférico o las descargas fluviales (Eppley y Peterson, 1979). La llegada de “nuevos
nutrientes” a las zonas subtropicales hacen que la productividad sea menor que en las altas
latitudes pero permiten la distribucion vertical de las asociaciones de especies en la zona fotica
superior (0-80 m) y en la zona fética inferior (120-220 m). La zona Tropical también esta
caracterizada por la influencia de la zonacion vertical de las asociaciones, pero a profundidades
méas someras que las de las zonas subtropicales (Winter et al., 1994; Figs. 2.5, 2.6).

Brevemente se puede decir que los cocolitéforos se distribuyen de acuerdo a la disponibilidad de
nutrientes desde aguas costeras y subpolares eutroficas hasta giros subtropicales oligotroficos,
reflejando en sus caracteristicas bioldgicas el tipo de estrategia adoptado (estrategia r o
estrategia k) (Brand, 1994); no obstante, la influencia de la variacion en la temperatura superficial

del océano en la distribucién de la asociacion cocolitoforal, no debe ser descartada.
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arrastran masas de agua céalidas y las
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incremento de la productividad superficial.
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de agua causa la profundizacién de la nutri-
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Tradicionalmente, los cocolitéforos han sido considerados como estrategas de la k, quizas
porque su importancia relativa respecto a otros grupos se da al final de la sucesion ecoldgica, sin
embargo, los placolitos son uno de los componentes mayoritarios de las asociaciones eutréficas
(Young, 1994).

2.7. Sedimentacion de los cocolitos

La sedimentacion de los cocolitos hacia el fondo oceanico depende de varios procesos fisicos,
quimicos y bioldgicos, que pueden actuar a través de la columna de agua o durante el periodo
posdeposicional. La disolucion, resuspension o los procesos ocurridos en la zona benténica
pueden afectar el flujo de cocolitos a través de la columna de agua; y su enterramiento, la
compactacion del sedimento, la bioturbacion, los procesos fisico-quimicos en la interfase agua-
sedimento, las reacciones microbianas, la precipitacion y la disolucién, pueden actuar durante el
periodo posdeposicional. La tasa de descenso aproximada en un cocolito de 3 um, en un
ambiente tranquilo donde los movimientos laterales de las masas de agua son minimos, es

alrededor de 14 cm/dia (Flores y Sierro, 2007). Esta baja velocidad sumada al hecho de que la
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relacion superficie/masa de un cocolito es muy grande, provoca la aceleracion del proceso de
disolucion de los cocolitos en aguas insaturadas respecto al carbonato (Honjo, 1975).

La presion hidrostatica hace que la solubilidad de la calcita se incremente con la profundidad en
la columna de agua; por ello, la disolucién de la calcita se va tornando mas intensa en
profundidad (Farrell y Prell, 1989) haciendo que la diversidad de la asociacion decrezca
(Steinmetz, 1994). De este modo se pueden establecer dos horizontes en profundidad basados
en la intensidad de disoluciéon del carbonato (Figura 2.7). El primero que encontramos al
descender es la llamada lisoclina, y coincide con la zona de transicién entre las aguas
superficiales saturadas en carbonato y otras mas profundas del océano que estan subsaturadas
respecto al carbonato. Este horizonte de profundidad separa el los sedimentos donde el
carbonato esta relativamente bien preservado de aquellos donde éste se encuentra pobremente
preservado (Berger, 1968). Al aumentar la profundidad bajo la lisoclina se alcanza otro horizonte
llamado profundidad de compensacion de la calcita (“Calcite Compensation Depth”, CCD) por
debajo del cual la tasa de disolucion del carbonato iguala la tasa de sedimentacidn o deposicion
del mismo, asi pues, los sedimentos que se encuentran por debajo de esta profundidad no llegan

a almacenar o acumular fosiles carbonatados (Brammlette, 1961).

La velocidad de sedimentacion y por consiguiente la preservacion de los cocolitos pueden
aumentar cuando éstos descienden al fondo oceanico en forma de agregados fecales (“fecal
pellets”), nieve marina o macroagregados. De esta forma permanecen menos tiempo en contacto
con las condiciones agresivas para el CaCOs del agua que se encuentra por debajo de la
lisoclina. (Honjo, 1976; Steinmetz, 1994). Los agregados fecales son los excrementos del
zooplancton, que entre otros restos de fitoplancton, contienen cocolitos relativamente bien
conservados. Las particulas que conforman la nieve marina son particulas amorfas y fragiles con
didmetros que varian desde ~0.5 mm hasta algunos metros, y que incluyen particulas tan
diversas como agregados macroscopicos, aglomerados, o floculados de materia organica o
inorganica (Knauer et al., 1984). Estas particulas se componen de bacterias, fitoplancton,
zooplancton, agregados fecales, detritos, células algales libres, granulos pigmentados, y
nutrientes (Silver et al., 1978; Honjo et al., 1982). La sedimentacion de las particulas al fondo
oceanico es muy eficiente a través de los agregados fecales, pero en la practica la nieve marina
domina este proceso (Shanks y Trent, 1980; Honjo et al., 1984) como se ha puesto de manifiesto

por ejemplo, en la cuenca de Panama (Asper, 1987).
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Entre los cocolitos, los holococolitos son formas poco resistentes a la disolucion, mientras que
los heterococolitos y los nanolitos monocristalinos lo son mas. En general, los cocolitos son mas
resistentes a la disolucion que los foraminiferos plancténicos, siendo todos éstos mas resistentes
a la disolucion que los pterépodos, lo cual se explica a través de la naturaleza del CaCOs de los
cocolitos. Ademas de tratarse de un carbonato bajo en magnesio, su estructura interna formada
por un polimero parecido a la celulosa, y una disposicion diferente de los ejes dpticos de los
cristales de calcita, les confieren una mayor resistencia a la disolucién comparada con otros
carbonatos biogénicos (Steinmetz, 1994). Asi, se observa una lisoclina mas profunda para los
cocolitos y los foraminiferos que para los pterépodos, cuyo carbonato cristaliza en forma de

aragonito (Klocker et al., 2006).

2.8. Contribuciobn de los cocolitoforos a los ciclos
biogeoquimicos: la sedimentacion del carbonato biogénico y

la produccion de CO>

Més del 90% del carbono total se acumula en los sedimentos marinos en forma de carbonato
(Marchant y Thomsen, 1994). Los cocolitéforos, foraminiferos, pterépodos y dinoflagelados
calcareos son los organismos planctonicos mas importantes en el aporte de carbonato en
ambientes pelagicos, siendo los cocolitéforos y foraminiferos planctonicos los mayores
aportadores (Milliman, 1993). El contenido del carbonato en sedimentos profundos esta
controlado por la relacion que existe entre la produccion, la diluciéon por material no carbonatado,
y la disolucion (Dittert et al., 1999; Heinrich et al., 2004).

El ciclo del carbonato en el océano esta estrechamente vinculado al ciclo global del carbono, el
cual controla los niveles de CO; en la atmdsfera, regula el pH y la constitucién quimica del
oceano, principales condicionantes del desarrollo de los organismos calcareos y de su

metabolismo (Milliman, 1993).

El exceso de CO; atmosférico puede ser neutralizado a través de varios procesos importantes en
el océano. De forma pasiva, a través del intercambio de CO. entre el océano superficial y la
atmdsfera (ecuacion 1) y de manera activa, por la productividad primaria neta (fijacién), por la
respiracion, por la produccién (calcificacion) y disolucion de CaCOs, y por el intercambio de

carbono entre las aguas superficiales y profundas a través de la circulacion oceanica (Erez,
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2003). La presion del CO, atmosférico esta en equilibrio dindmico con la presion del CO2 en el
agua, este proceso, a su vez, estd regulado por el equilibrio acido carbonico-bicarbonato-
carbonato del agua superficial (Ecuacion 1; Feely et al., 2001):

CO,(g) <> CO,(ac)+ H,0 <> H,CO, <> HCO; +H" «>CO;% +2H " (1)

La suma total de todas estas especies es lo que se conoce como carbono inorganico disuelto
(“dissolved inorganic carbon”, DIC; Ridgwell y Zeebe, 2005), y su equilibrio hace que los
procesos que controlan el CO. desde las aguas superficiales a las profundas, regulen también el

CO: desde la atmdsfera hacia el océano (Feely et al., 2001; Fig. 2.7).

La fotosintesis marina y la oxidacién de materia organica estan estrechamente vinculadas a la
calcificacion y la disolucién, controlando el pH de los océanos y los niveles de CO, atmosférico
(Erez, 2003):

Ca** + 2HCO; «> CaCO, + H,0+CO, disolucion <« calcificacion (2)
H,0+CO, «+CH,0+0, respiracion <> fotosintesis (3)

[donde: CH,0O corresponde a una representacion simplificada de la materia orgénica]

Los procesos de calcificacion, fotosintesis, respiracion y parte de oxidaciéon de la materia
organica ocurren en el océano superficial. El proceso de calcificacion en el océano actual es casi
totalmente biogénico y su efecto sobre el pH marino puede liberar CO- a la atmédsfera (reaccion
2; Erez, 2003; van Cappellen, 2003). Los productores primarios extraen el CO2 del océano
superficial mediante la fotosintesis marina (reaccion 2) y lo excretan en los procesos metabolicos
de la respiracion (reaccién 3; Ridgwell y Zeebe, 2005); pero la descomposicién de la materia
organica vuelve a disolverlo en el agua profunda, en donde suele ocurrir la disolucién del CaCOs3
(reaccion 2; Brown et al., 1989; Erez, 2003). El hecho de que las aguas profundas estén
sobresaturadas en CO; en relacion a la atmdsfera también se debe a su largo aislamiento de la
superficie y a la progresiva acumulaciéon de CO: respiratorio (Schlesinger, 2000). Por ello, la
solubilidad del CaCO3; aumenta con la profundidad (como se mencion6 en la seccién 2.8): los
sedimentos carbonatados son abundantes en las regiones mas someras del fondo oceanico y
esta ausente en las llanuras abisales profundas. EI CaCOs adicionalmente, es mas soluble en las

masas de agua frias que en las calidas y es mas soluble a mayor que a menor presion (los iones
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calcio y carbonato ocupan menos volumen cuando estan disueltos que cuando estan unidos en

forma solida; Brown et al., 1989).
El CO, liberado puede ser reabsorbido después de la disolucién del CaCOs en profundidad y de

la activaciéon de las células de surgencia de aguas profundas. La escala de tiempo de este

proceso es del orden de 1 Ka (Broecker y Peng, 1982; Erez, 2003).
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Fig. 2.7. Representacion esquematica del papel de los cocolitdforos en las bombas biologicas del carbono y del
carbonato. CCD: “Calcite Compensation Depth” (Profundidad de compensacion de la calcita). Modificada de Flores y
Sierro (2007).

El CO, también se incrementa en profundidad debido a la disolucion de CO, atmosférico en las
aguas frias de las altas latitudes, donde tienen su origen, una vez descienden al océano

profundo tras incrementar su densidad (Brown et al., 1989).

La mayor parte del DIC en el agua marina esta en forma de iones bicarbonato (Brown et al.,
2005), cuando el DIC se incrementa, dentro de los niveles normales del océano, el pH no tiene
por que variar al aumentar el DIC. Si se aumenta uno de los compuestos a un lado de la
ecuacion, por causas externas al sistema, por ejemplo, el CO2, entonces desciende el pH y la
relacion de los iones bicarbonato/carbonato se incrementa y también es mas probable que el
CaCOs se disuelva. Un descenso de la [CO2], por causas externas, es decir un aumento
considerable de la fotosintesis, supone el proceso contrario, el aumento del pH. El equilibrio del

CO, atmosférico y el CO, disuelto en el agua depende, entre otros factores, de la proporcién
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relativa entre la fijacion de CO, por parte de la fotosintesis, la precipitacion biogénica de
carbonato y la respiracion.

La relacion CaCOs/carbono organico (‘rain ratio”) de la materia que se sedimenta desde el
océano superficial, se usa como indicador de la [CO,]. Cuando este cociente decrece (sea
debido a una menor calcificaciéon o a una mayor produccién de carbono organico), se asocia a
una menor presion del CO en aguas superficiales, lo que indica una alcalinizacién del océano; el
fendmeno opuesto supone una mayor concentracion de CO,. Todo ello ha permitido que algunos
autores sugieran que la precipitacion del carbonato produce un incremento del CO; en el
océano, y con ello un incremento en la concentracién de CO, atmosférico; y de manera contraria,
la disolucién del CaCOs3 favorece un descenso del CO; (y por lo tanto, del CO, atmosférico; Van
Capellen, 2003; Ridgwell y Zeebe, 2005; Brown et al., 2005).

El nanoplancton calcareo como productor primario y productor de carbonato calcico influye en los
ciclos biogeoquimicos y en el sistema climatico global, desempefiando un papel importante en el
ciclo del carbono: consume CO- durante la fotosintesis e influye en la alcalinidad del océano al
producir carbonato célcico. Ademas contribuye al transporte neto de carbono y alcalinidad hacia
los sedimentos (Brand, 1994; Young, 1994; Flores y Sierro, 2007).

2.9. Los cocolitéforos como indicadores paleoceanograficos y

paleoambientales

El registro geologico de los nanofésiles calcareos desde el Triasico hasta la actualidad, ha
mostrado gran abundancia y presencia de géneros o especies con distribucion estratigrafica
restringida entre los taxones mas cosmopolitas, lo cual ha permitido que sean utilizados como
herramientas bioestratigraficas muy utiles (Bown et al., 2004). El carbonato calcico de los
cocolitos preservados en el sedimento, también puede aportar informacién paleoecoldgica,
paleoceanografica y paleoclimatica. Uno de los prerrequisitos para obtener esta informacion esta
relacionado con el conocimiento previo de la ecologia de los cocolitéforos y los procesos que
interfieren en la transformacion de las asociaciones vivas (biocenosis) a las fosiles, las cuales
forman parte de los sedimentos del fondo del océano (tanatocenosis). Algunos estudios han
analizado la distribucién espacial del nanoplancton observado en los sedimentos superficiales

del océano (MclIntyre y Bé, 1967; Samtleben y Schroeder, 1992; Baumann et al., 2000; Sprengel
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et al., 2002; Stoll et al., 2007), mientras que otros (Ziveri et al., 2000, 2004; Sprengel et al., 2002;
Stoll et al., 2007) han estudiado la variabilidad temporal (por ejemplo estacional 0 mensual) de la
asociacién de cocolitéforos actuales mediante el uso de trampas de sedimento localizadas a lo
largo de la columna de agua. Este par de técnicas ha aportado informacién directa sobre la
ecologia de las formas actuales, permitiendo relacionar la dinamica oceanogréafico-atmosférica
que ha intervenido en la produccion de los cocolitéforos hoy en dia (Samtleben et al., 1995) con
el registro geoldgico, lo que les confiere gran potencial para los estudios paleoecolégicos y
paleoceanograficos (Balestra et al., 2004). ElI Apéndice del capitulo 8 explica el significado
paleoecoldgico de las diferentes especies observadas en los sedimentos del Pacifico oriental y

Atlantico occidental tropicales estudiados en esta Tesis Doctoral.

Existen otras herramientas que han permitido precisar a alta resolucién el significado
paleoecolégico del grupo, tales como las biometrias, el estudio de formas concretas dentro de la
asociacion, las estimaciones del carbonato aportado por este grupo de organismos, el analisis de
las caracteristicas geoquimicas a partir de las placas calciticas y de biomarcadores producto de

su actividad metabolica.

Las diferencias biométricas de la especie Coccolithus pelagicus s.l., estudiadas tanto en
sedimentos superficiales com en testigos sedimentarios del Atlantico Norte, han sido utilizadas
como un indicador paleoecol6gico y paleoceanogréafico: el predominio en la abundancia del
morfotipo pequefio (6-9 um; C. pelagicus pelagicus) indica la influencia de masas de agua
atlanticas, el morfotipo intermedio (10-13 pm; C. pelagicus braarudii) puede estar relacionado
con cambios en la intensidad y/o posicion del upwelling costero de Iberia, y el morfotipo mas
grande (14-15 um, C. pelagicus azorinus) parece estar relacionado con la influencia del Frente
de las Azores (Parente et al., 2004; Narciso et al., 2006). Igualmente, otros estudios biométricos
se han dedicado a observar el comportamiento paleoecoldgico de otros taxones en sus diversos
rangos morfométricos, tal como ha sido explicado para Calcidiscus leptoporus, Helicosphaera

carteri (Knappertsbusch et al., 1997) y Emiliania huxleyi (Colmenero-Hidalgo et al., 2002).

El estudio de la abundancia relativa de Florisphaera profunda (Molfino y Mclintyre, 1990a, b;
Okada y Matsuoka, 1996; Beaufort et al., 1997; Flores et al., 2000; Kameo et al., 2004; Martinez
et al., 2005; entre otros), uno de los habitantes de la zona fética inferior en los océanos tropicales
y subtropicales (Okada y Honjo, 1973; Okada y Mclntyre, 1977), y su relacion con los habitantes

de la zona fotica superior (los taxones de la Familia Noelaerhabdaceae) ha permitido realizar
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estimaciones de paleoproductividad. La disponibilidad de nutrientes en la zona fética superior
esté controlada por la posicion en profundidad de la nutri-termoclina y ésta a su vez por la
activacion de las células de surgencia, las cuales pueden ser trazadas a traves de la relacion de
la abundancia de los Noelaerhabdaceae y F. profunda expresada a través del indice N (Flores et
al., 2000, como se explica en los capitulos 5, 6 y 7). F. profunda ha sido utilizada adicionalmente
como un indicador de la turbidez del agua del océano superficial en el Pacifico Noroccidental, en
donde la transparencia de las masas de agua superficiales ha podido estar influida por la
productividad biolégica o por el aporte de particulas provenientes del continente (Ahagon et al.,
1993).

La variabilidad en la abundancia relativa de ciertas especies del género Gephyrocapsa, ha sido
utilizada con anterioridad en la reconstruccion cualitativa de las temperaturas de las masas de
agua superficiales del océano (Weaver y Pujol, 1988; Takahashi y Okada, 2000), y ha revelado
un patron glacial/interglacial, indicando el descenso de las temperaturas durante los episodios
glaciales. Bollmann et al. (2002) posteriormente, propusieron una calibracion global de
temperatura a través de una funcién de transferencia basada en la abundancia relativa de las
especies del género Gephyrocapsa, la cual permitio inferir la migracion de la célula de surgencia
costera cercana al Africa Noroccidental durante el Gltimo méximo glacial y el Holoceno
(Hendericks y Bollmann, 2004).

La técnica de las estimaciones del carbonato aportado por los cocolitos (Young y Ziveri, 2000)
ha sido utilizada en los sedimentos del Pleistoceno medio y tardio en diferentes células de
surgencia, donde el carbonato de los cocolitos es el componente sedimentario dominante. Los
maximos flujos de carbonato derivado de los cocolitos estan asociados a un aumento fuerte de la
paleoproductividad y de la intensificacién del régimen eutréfico en el Pacifico oriental (tal como
se explica en los capitulos de discusion de resultados de esta Tesis), en Benguela (Baumann y
Freitag, 2004) y en el océano global (Rickaby et al., 2007) durante el Evento del Brunhes medio

ocurrido entre los estadios isotopicos marinos 15 a 8 (~600 Ka a ~200 Ka).

El carbonato aportado por los cocolitos también ha sido utilizado en estudios de geoquimica
elemental de cocolitos, con la finalidad de reconstruir la quimica y las paleotemperaturas de las
masas de agua en las que crecieron. La geoquimica de los cocolitos se diferencia de la de los
foraminiferos principalmente en que la produccién de calcita en los cocolitos es intracelular y

como resultado tiene un fuerte control celular (Geisen et al., 2002; Billard e Inouye, 2004), o cual
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indica que sobre la calcita de los cocolitos han intervenido procesos bioldgicos unicos durante el
fraccionamiento isotopico. A pesar de ello, se ha demostrado que la técnica geoquimica puede
ser utilizada como un buen indicador de la paleoproductividad de los cocolitéforos (Sr/Ca), de las
paleotemperaturas de crecimiento de estos organismos (Mg/Ca), de la concentracion de CO, en
el agua y en la atmosfera (is6topos de oxigeno) y en el estudio del ciclo del carbono entre el

océano y otros reservorios (istopos de carbono) (Stoll y Ziveri, 2004).

Algunos cocolitdforos también pueden aportar informacion paleoambiental a partir de sus restos
organicos (fésiles moleculares o biomarcadores) incorporados en el sedimento. Emiliania huxleyi
(Volkman et al., 1980a, b; Marlowe et al., 1984) y Gephyrocapsa oceanica (Conte et al., 1994;
Volkman et al., 1995) son los principales organismos existentes biosinterizadores de un grupo
de biomoléculas (de naturaleza lipidica) llamadas alquenonas. Se trata de etil- y metil-cetonas de
37 a 39 atomos de carbono con un numero de insaturaciones con configuracién trans que va de
dos hasta cuatro (Boon et al., 1978; Marlowe et al., 1990). Se observo que en cultivos de ciertas
especies de haptofitas, el grado de insaturacion (contenido en dobles enlaces) de estas cetonas

disminuia con la temperatura. Asi de definieron dos indices, llamados UJ, y U basados

unicamente en las metil cetonas o alquenonas homologas de 37 atomos de carbono (Prahl y
Wakeham, 1987). El indice de insaturacion de las alquenonas preservadas en los sedimentos
marinos permite estimar la paleotemperatura del agua del océano en la que crecieron las
haptofitas productoras y su paleoproductividad. El indice de insaturacion no esta influido por la
salinidad como ocurre en la composicién isotdpica del oxigeno en las conchas de los
foraminiferos plancténicos. La amplia distribucién de las alquenonas en todo el océano (Marlowe
et al., 1990), la fuerte sefial de la temperatura derivada de las alquenonas en los sedimentos
(Grimalt et al., 2000), su continuidad a través del registro estratigrafico, su resistencia a la
degradacion aun en sedimentos afectados por la disolucién del carbonato (Brassell et al., 1986;
Brassell et al., 1987; Marlowe et al., 1990) hacen que las alquenonas sean una valiosa
herramienta en estudios paleoceanograficos que pueden extenderse a lo largo de los Ultimos 45
Ma a través de la contribucién de algun ancestro relacionado con los gephyrocapsidos (Marlowe
etal., 1990).
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3.1. Océano Pacifico oriental tropical: cuenca de Panama

3.1.1. Escenario tectonico

Los testigos oceanicos ODP (‘Ocean Drilling Program®) 1240, 1241 y 1242 localizados en la
cuenca de Panama en el océano Pacifico oriental tropical norte, estan situados en dos placas
oceanicas diferentes: el testigo ecuatorial (1240) sobre la placa Nazca y los testigos tropicales
(1241 y 1242) sobre la placa Cocos. La cuenca esta definida como el &rea que circundan las
cordilleras asismicas Cocos y Carniege al oeste y sur respectivamente; y los méargenes
continentales activos de Colombia y Ecuador al este, y de Panamé y Costa Rica al norte. La
formacion de la cuenca data del Mioceno (~22.7 Ma) por el centro de expansion de Galapagos
(que separa las placas Cocos, Nazca y la Dorsal Este del Pacifico (“East Pacific Rise”), después
de la rotura de la Placa Farallén, que hizo que la placa tecténica de Cocos subdujera hacia el
norte y la placa de Nazca hacia el este (Lonsdale y Klitgord, 1978; Pennington, 1989) bajo la
placa Suramericana (Meissner et al., 1976). Algunos autores han datado nuevamente el inicio de

este centro de expansion entorno a unos 19.5 Ma (Barckhausen et al., 2001) (Figs. 3.1, 3.1).

La historia geoldgica del centro de expansion Cocos-Nazca esta determinada por su expansion
asimétrica a velocidades intermedias (tasa promedio de 60-70 mm/afio), por la formacion de
pequefios monticulos en los limites de las placas, y la influencia del “punto caliente” (“Hotspot”)
de Galapagos situado actualmente a ~170 Km al sur del centro de expansion (Canales et al.,
1997; Hauff et al., 1997).

Hoy en dia se acepta que las dorsales de Cocos y Carniege se hayan formado durante la
interaccidon entre el centro de expansion y el punto caliente. La Dorsal de Carniege esta
creciendo al oeste, alrededor de las islas Galapagos. Los lugares més antiguos de la trayectoria
del punto caliente de Galédpagos estan localizados en la placa de Cocos cerca de Costa Rica,
haciendo parte de la Dorsal de Cocos y su edad corresponde entre unos 13-14.5 Ma (Werner et
al., 1999; Hoernle et al., 2000). Los datos geoquimicos de los complejos oceanicos acrecionados
a Costa Rica indican que el punto caliente estuvo activo por lo menos 90 Ma (Canales et al.,
1997; Hauff et al., 1997).
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Fig. 3.1. Representacion de las placas tectonicas Nazca, Cocos y Suramericana sobre las que se localizan los
testigos 1240, 1241, 1242 y MD03-2616, y su relacion con las placas vecinas. Los margenes verdes corresponden a
margenes convergentes, los margenes rojos a margenes divergentes y los margenes morados a margenes en
donde su geometria y naturaleza tectonica son muy complejas. Fuente NASA/Goddard Space Flight Center
Scientific Visualization Studio (http://visibleearth.nasa.gov/ )

El fondo oceanico en la cuenca de Panama esta caracterizado por una topografia rugosa y por
anomalias magnéticas de gran amplitud, en contraste con la Dorsal Este del Pacifico (“East
Pacific Rise”) que se formé durante una expansion rapida y que se caracteriza por una topografia
suave y anomalias magnéticas de baja amplitud (Hey, 1977, Wilson and Hey, 1995,
Barckhausen et al., 2001).

Los sedimentos del testigo 1240 forman parte de un valle abisal del centro de expansion
oceanica en la Dorsal de Carniege, con variaciones del relieve entre 200 y 300 m (Fig. 3.2). La
corteza oceanica basaltica fue generada a través del centro de expansion hace 3 Ma (Hey et al.,
1977). Este valle abisal actia como una trampa de sedimentos peldgicos que provienen del
sistema de surgencia ecuatorial, dando lugar a una cobertera pelagica de 250 a 280 m de
espesor en un tiempo muy breve (<3 Ma). Los sedimentos del testigo 1241 forman parte de una
rampa de sedimentos de pendiente suave en el flanco norte de la cadena Cocos, en medio de
una topografia suave de salientes volcanicos que pueden levantarse pocos cientos de metros
sobre la rampa (Fig. 3.2). La cobertera pelagica de entre 400 y 500 m de espesor, se adelgaza
hacia el sur y presenta canales fésiles como signo de que ha ocurrido transporte de sedimentos.

La corteza oceanica de edad entre 11-13 Ma y la Dorsal se han formado por vulcanismo de
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punto caliente. El testigo ODP 1242 esta ubicado en un graben en la cresta de la Dorsal de
Cocos (Fig. 3.2), en una cuenca subsidente, pequefia, con 460 m de espesor de sedimentos

pelagicos, en medio de una geometria estructural muy compleja afectada por fallamiento.
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Fig. 3.2. Localizacién 3D de los testigos 1240, 1241y 1242 en la cuenca de Panama (Pacifico oriental tropical) y las
variaciones del relieve en la cuenca. La escala de colores resalta las principales caracteristicas batimétricas.
Tomada de la base de datos topografica de Smith y Sandwell (1997).

La sedimentacion en estos testigos ha estado sujeta a los principales procesos tectonicos
asociados a la evolucion del estrecho de Drake (29-23 Ma); al levantamiento de los Andes
(desde el Oligoceno tardio al Plioceno; Warne et al., 2002); a los movimientos de las placas
Pacifica, Nazca y Cocos; y al cierre del Istmo de Panaméa entre los 13 y 2.7 Ma, causando
efectos importantes en la paleoclimatologia y paleoceanografia regional y global, tales como la
influencia de los alisios en las corrientes superficiales del océano Pacifico y la intensificacion de
la glaciacion en los hemisferios Norte y Sur durante el Plioceno (Mix et al., 2003; Tiedemann y
Mix, 2007).

3.1.2. Oceanografia

Dinamica superficial y subsuperficial
La principal caracteristica en el patron de circulacién en el océano Pacifico tropical oriental, es la

alineacion asimétrica de las corrientes oceanicas al norte y sur del ecuador y la localizacion de la
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zona de convergencia de los vientos alisios (llamada Zona de Convergencia Intertropical
“Intertropical Convergence Zone”, ITCZ) siempre en el hemisferio norte debido a la interaccion
entre el océano, la atmdsfera y el continente (Philander, 1996). Aunque los tres testigos
estudiados en el Pacifico se ubican a la misma cuenca, cada uno esta bafiado por masas de

agua de origen diferente (Fig. 3.3).

Las corrientes superficiales que entran al océano Pacifico oriental ecuatorial incluyen las
corrientes de Pert (“Peru Current”, PC) y California (“California Current”, CCa). Estas corrientes
arrastran aguas frias y salinas desde las altas latitudes al sur y norte respectivamente, hacia el
ecuador. Cuando ambas corrientes llegan al Pacifico ecuatorial toman la direccion de los vientos
alisios, este-oeste, y forman las corrientes Surecuatorial (“South Equatorial Current’, SEC) y
Norecuatorial (“North Equatorial Current’, NEC). Otra de las corrientes mas importantes en el
Pacifico ecuatorial es la corriente Subsuperficial Ecuatorial (“Equatorial Undercurrent’, EUC), que
fluye en direccién oeste-este debajo de la SEC. Estas dos ultimas corrientes, SEC y EUC,
alimentan la divergencia ecuatorial del Pacifico oriental con aguas frias, relativamente salinas,
ricas en nutrientes, que dan lugar a la Lengua Fria Ecuatorial (“Equatorial Cold Tongue”, ECT)
(Wyrtki, 1981). La ECT esta caracterizada oceanograficamente por temperaturas més frias de lo
que corresponde a su posicion geografica y esta controlada por la intensidad de los vientos
alisios y la variabilidad de la célula de surgencia equatorial (Wyrtki, 1981). Otras corrientes
subsuperficiales estan asociadas al Domo de Costa Rica, causando turbulencia profunda y

surgencia local de las aguas (Hofmann et al., 1981).

El Frente Ecuatorial (“Equatorial Front”, EF) separa las aguas frias y relativamente salinas de la
ECT de las aguas tropicales célidas y menos salinas (mas conocidas en la literatura como “warm
pool”) (Pak y Zaneveld, 1974; Wyrtki, 1981). La cuenca de Panama4, al norte del ecuador, se
caracteriza por altas temperaturas y baja salinidad del agua superficial (>30°C; ~32 %o) y una
picnoclina somera y bien definida (centrada en los 20-40 m de profundidad). Estas
caracteristicas reflejan un predominio de la precipitacién sobre la evaporacion (Magafa et al.,
1999), que da lugar a la estabilidad vertical de la columna de agua. La precipitacidn en el océano
Pacifico oriental esta controlada por el transporte de agua evaporada que viene del Caribe y del
Atlantico (Jousaumme et al., 1986), permitiendo que las aguas de la cuenca de Panama al norte
de ecuador, sean relativamente menos salinas, y las aguas del Atlantico sean relativamente mas
salinas. Este transporte de agua juega un papel muy importante en el clima, porque ayuda a

mantener la circulacion termohalina (Zauker et al., 1994; Rahmstorf, 1995). La dinamica de las
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Fig. 3.3. Localizacion de los testigos estudiados: ODP 1240, 1241 y 1242 en el océano Pacifico oriental tropical, y
MDO03-2616 en el océano Atlantico occidental tropical. Los patrones de circulacién superficial: SEC, corriente
Surecuatorial; NEC, corriente Norecuatorial; PC, corriente del Pert; EUC, corriente Subsuperficial; CCa, corriente de
California; CRCC, corriente costera de Costa Rica; BC, corriente del Brasil, NBC, corriente Norte del Brasil; CC,
corriente del Caribe; GS, corriente del Golfo; EF, Frente Ecuatorial; ECT, Lengua Fria Ecuatorial (Fiedler y Talley,
2006; Kessler, 2006; Richardson et al., 1994). Los patrones de circulacién atmosférica: ITCZ, Zona de Convergencia
Intertropical durante el verano boreal (ITCZ julio) y el invierno boreal (ITCZ enero) (Haugh et al., 2003). Las
corrientes y contracorrientes superficiales estan representadas por flechas blancas continuas, y las corrientes
subsuperficiales con flechas blancas punteadas. Las principales cuencas (C) sedimentarias y golfos (G) también
estan localizadas. El mapa de fondo muestra la variacién de la temperatura en el océano superficial durante el
invierno boreal. Fue tomado de la base de datos de la NASA Earth Observations (neo.sci.gsfc.nasa.gov) y dibujado
en el Google Earth.
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aguas en el Pacifico oriental influye en la produccion bioldgica y en el ciclo del carbono, los
cuales son controlados por la variacion estacional de los vientos alisios que manejan la célula de

surgencia ecuatorial, los eventos interanuales-decadales de “El Nifio”,
ITCZ (Philander, 1995; Clement et al., 1999; Fedorov y Philander, 2000).

y las variaciones de la

Esta dinamica océano-atmosférica en el Pacifico tropical puede ser debilitada o intensificada por
la ocurrencia del fendomeno ENSO, a través de la fase célida (‘El Nifio”) o a través de su fase fria
(“La Nifa”) respectivamente, repercutiendo en la cadena tréfica (tal como se ha introducido en

las secciones 1.5y 1.7)

Dindmica intermedia y profunda

Las aguas intermedias de la cuenca de Panama proceden principalmente del Pacifico Norte, a
través de las zonas de fractura de la Dorsal de Cocos (Mix et al., 2003) y una pequefia
contribucion de las masas de agua intermedias que se originan en el Pacifico sur. De esta
manera, las masas de agua intermedias en el Pacifico norte, al sur del Frente Subartico, estan
caracterizadas por un perfil que registra un minimo de salinidad, pudiéndose diferenciar 2 tipos
de masas de agua de acuerdo con su origen, una de ellas sigue la direccion norte-sur y la otra, la
direccion sur-norte (Fig. 3.4). La mas somera de las dos es la masa de Agua Intermedia del
Pacifico Norte (“North Pacific Intermediate Water”, NPIW) fuertemente definida por su minimo de
salinidad entre 34.0 a 34.3 psu (“practical salinity units”, unidades practicas de salinidad)
situdndose en un rango de salinidad muy estrecho, entre los 26.7 y 26.9 0y, a profundidades
comprendidas entre los 300 a 800 m (Talley, 1985; 1993; You, 2003a). La NPIW se forma en la
region subpolar del Pacifico noroccidental, con la contribucion de las masas de agua frias y poco
salinas del Agua Intermedia de Okhotsk (“Okhostk Intermediate Water”, OIW) en el mar de
Okhotsk y del Agua Intermedia del Golfo de Alaska (“Gulf Alaska Intermediate Water”, GAIW;
You, 2005). Asi, la formacion de la NPIW esta sujeta a la difusion vertical y a la produccion de
agua densa durante el invierno en el mar de Okhotsk y en la regién subértica debido a que la
NPIW no aflora en el océano abierto subpolar (You, 2003a). La contribucion de la OIW se
establece a lo largo de la zona frontal subartica-tropical (“Subarctic-tropical frontal zone”, SATFZ)
por procesos de transformacion de esta masa de agua, como “cabbeling” que describe su
descenso causado por mezcla lateral, y “thermobaricity” que describe el aumento en la densidad
por cambios en la temperatura y la presién (You, 2003b; 2005). La contribucion de la GAIW se
da en menor proporcién que la OIW, y se limita a la capa superior de la NPIW, a los periodos de

invierno y al giro oriental subtropical (Talley, 1993, You, 2003b; 2005). Durante su recorrido hacia
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Fig. 3.4. Configuracion de las masas de agua intermedias y profundas en el océano Pacifico oriental tropical y
algunas de sus propiedades fisico-quimicas (temperatura, salinidad, oxigeno, nitrato y fosfato), en el transecto
paleoceanografico meridional P19 tomada del eWOCE (World Ocean Circulation Experiment; (Schlitzer, 2000).
AAIW, Agua Antarctica Intermedia; NPIW, Agua Intermedia del Pacifico Norte; PCW, Agua Central del Pacifico;
CPDW, Agua Central Profunda del Pacifico; EF, Frente Ecuatorial; D.Co, Dorsal de Cocos; D.Ca, Dorsal de
Carniege.
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el sur, la NPIW se caracteriza por su escasa interaccion con la atmosfera, lo cual hace que su
salinidad aumente y se reduzca su contenido en oxigeno, permitiéndole ser una masa de agua
enriquecida en nutrientes y con bajos valores de 3'3C (Talley, 1993). La NPIW sido encontrada

en el océano Pacifico ecuatorial a profundidades de entre ~500 a ~1000 m (Mix et al., 2003).

La masa de Agua Intermedia Antartica (“Antarctic Intermediate Water”, AAIW), también esta
caracterizada por un minimo de salinidad (34.0-34.4 psu) que la situa en el rango de la NPIW
(27.3 0y), pero llega a ser mas densa que la NPIW, fluyendo bajo los 900 m de profundidad
(Talley, 1985; Tsuchiya y Talley, 1996). La AAIW es la masa de agua intermedia de maxima
concentracion de oxigeno en el Pacifico oriental (240-280 umol/Kg), lo cual hace referencia a su
ultimo contacto con la atmosfera en la region de formacidn; por el contrario, la NPIW se
caracteriza por una lengua de minimo oxigeno (130 umol/Kg) y una fuerte estratificacion,
indicando un origen diferente para ambas masas de agua (You, 2005). Adicionalmente, a
diferencia de la AAIW que aflora en su region de formacion cerca de la Antartida, la densidad de
la NPIW no ha sido observada en superficie durante el invierno en todo el Pacifico Norte; esto
indica que la NPIW no se forma por conveccion en el océano abierto durante el invierno, sino por
procesos interiores lentos (You, 2005). El contacto con la atmdsfera de la AAIW hace que esta
masa de agua se empobrezca en fosfato y se enriquezca en oxigeno, registrando valores
relativamente altos de &'3C (Kroopnick, 1985) (Fig. 3.4).

El Agua Pacifica Central-PCW (“Pacific Central Water”) también se origina en el océano Pacifico
norte, estd asociada a mayores temperaturas y salinidad, y define la zona de minimo oxigeno
mas profunda en la cuenca (~1500 a ~2000 m). Las masas de agua NPIW y PCW reflejan asi la
presencia de dos zonas de minimo oxigeno-OMZ (“Oxygen Mynimum Zone”) relacionadas con
su escasa interaccidn con la atmésfera en sus lugares de origen, asi como al altisimo flujo de
materia organica en los sistemas de surgencia del océano Pacifico nororiental (Tsuchiya y
Talley, 1998). Estas masas de agua de minimo oxigeno en el Pacifico oriental tropical junto con
aquellas del mar de Arabia, son los principales lugares de denitrificacion, y definen la mayor tasa
de descenso de nitrégeno respecto a todos los océanos del mundo, adicionalmente actuan como
redstatos climaticos porque alteran la fertilidad y la tasa de fijacién del CO- en el océano (Mix et
al., 2003).
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Adicionalmente a las masas de agua intermedia, las masas de agua profunda y de fondo del
Pacifico oriental bafian la region méas profunda de la cuenca (>3000 m) y entran a la cuenca de
Panama a través de valles en la Dorsal de Carniege en el ecuador (Lonsdale, 1976; Tsuchiya y
Talley, 1998). El Agua Profunda Circumpolar-CPDW (“Circumpolar Deep Water”, Fig. 3.4) se
caracteriza por estar levemente enriquecida en oxigeno y empobrecida en nutrientes; sin
embargo, en su recorrido hacia el norte, acumula nutrientes y pierde oxigeno (Mix et al., 2003).
Las aguas de fondo (“Pacific Botton Water’, PBW) estén separadas de las aguas profundas que
las suprayacen, por un frente bentdnico (también conocido como termoclina bentdnica) de
aproximadamente 100 m de espesor, con un gradiente de temperatura de 0.3°C/100m, y una
medida promedio de velocidad de la corriente que varia de 16.5 cm/sec a 21 cm/sec; lo que
indica que la tasa de llegada del agua de fondo a la cuenca de Panama, reemplaza el agua

anterior en esa cuenca en un tiempo menor a los 50 afios (Lonsdale, 1977).

3.2. Océano Atlantico occidental tropical: cuenca de la

Guayana

3.2.1. Escenario tectonico

La cuenca de la Guayana se encuentra localizada al noreste de la placa Suramericana, en la
Dorsal de Demerara. Esta placa se extiende desde Suramérica continental hasta la Dorsal
Mesoatlantica (“Mid-Atlantic Ridge”), por ello su movimiento se ha dado a partir de la Dorsal
Mesoatléntica una vez se produjo la rotura de Gondwana. El movimiento de la placa
Suramericana le ha significado a la misma placa un proceso de compresion/acortamiento (a una
tasa actual de 1 cm/afio) debido principalmente a la convergencia entre las placas Suramericana
y Nazca, y a la divergencia entre las placas Suramericana y Africana. Esta tasa de acortamiento
ha permitido pronosticar que la magnitud de la compresion en los Andes debido al movimiento de

la placa ha sido proxima a los 120 Km (Silver, 1998) (Fig. 3.1).

Aunque la geometria de los margenes occidental y oriental de la placa Suramericana esta bien
definida, la geometria y la naturaleza tecténica de su margen sur y particularmente de su margen
norte son muy complejas (Meijer y Wortel, 1992). EI margen occidental de la placa Suramericana
corresponde a un margen convergente en el cual subducen las placas Nazca y Antartica, dando
lugar al levantamiento de la cordillera de los Andes y a la formacion de la fosa Chileno-Peruana.
Sin embargo, la tasa de subduccion de la placa Antartica ocurre a una tasa inferior a la de la
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subduccion de la placa Nazca, permitiendo que el segmento mas austral de Chile sea
caracterizado por un bajo nivel de actividad sismica comparado con el resto del margen
occidental de la placa Suramericana (Meijer y Wortel, 1992). La placa Antéartica no sélo forma
parte del limite occidental de la placa Suramericana, sino que junto con la placa Escocesa
también define el limite sur de la placa Suramericana. El margen oriental de la placa
Suramericana es un margen divergente respecto a la placa Africana permitiendo la formacién del
océano Atlantico y la Dorsal Transatlantica. El margen norte de la placa Suramericana limita con
las placas Norteamericana y Caribe, pero la geometria y la naturaleza de este margen norte son
complejas debido a que no es posible diferenciar bien el limite con la placa Norteamericana y
ademas porque el limite norte de la placa Suramericana intersecta el arco de Las Antillas
Menores (al oeste del arco de Las Antillas). El limite de las placas Suramericana y Caribe se
caracteriza por una zona de deformacion compleja el cual refleja que el componente este-oeste
del movimiento relativo de estas placas predomina sobre el componente norte-sur. La
subduccion de la placa Caribe bajo la placa Suramericana se ha comprobado a través de la
deformacion de los sedimentos mas recientes en el cinturén de deformacion del sur de la placa
Caribe. No obstante, esta zona de subduccion no se caracteriza como una zona de alta actividad
sismica superficial como lo es la zona norte de los Andes (Meijer y Wortel, 1992). La velocidad
aproximada del movimiento de la placa Suramerica respecto a la placa Caribe fue calculado en
unos 2.3 £0.5 cm/afio en direccion N75°W (+£10°) (Bosch y Rodriguez, 1992).

Los sedimentos del testigo MD03-2616 extraidos de la cuenca de la Guayana (Shipboard
Scientific Party, 2003) sobre la Dorsal de Demerara (Fig. 3.5). La Dorsal de Demerara es una
plataforma submarina prominente localizada entre las costas de Surinam y la Guayana
Francesa, la cual se extiende ~380 Km a lo largo de la costa y ~220 Km a lo ancho desde el final
de la plataforma continental hasta el escarpe noreste donde la profundidad del agua se
incrementa desde 1000 hasta mas de 4500 m. La plataforma se encuentra a ~700 m de
profundidad, pero el margen noroeste corresponde a una rampa suave que alcanza
profundidades de 3000 a 4000 m (Erbacher et al., 2004). La subsidencia de la cuenca y los
cambios en el nivel del mar permitieron la acomodacion de una gruesa cobertera sedimentaria
de alrededor 2-3 Km de espesor (Mosher et al., 2007), la cual se adelgaza cerca del escarpe
noreste, exponiendo la estratigrafia de la columna sedimentaria que yace sobre el basamento, el

cual tiene una edad que va desde el Paleozoico hasta el Mesozoico temprano.
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Fig. 3.5. Localizacién 3D del testigo MD03-2616 en la cuenca de la Guayana (Atlantico occidental tropical) y las
variaciones del relieve en la cuenca. La escala de colores resalta las principales caracteristicas batimétricas.
Tomada de la base de datos topografica de Smith y Sandwell, 1997,

3.2.2. Oceanografia

Dindmica superficial y subsuperficial

Las corrientes superficiales en el océano Atlantico occidental forman un giro anticiclonico
subtropical bajo la influencia de los vientos alisios (Fig. 3.3). Las aguas superficiales en la franja
tropical del océano Atlantico occidental son un poco mas frias al sur que al norte del ecuador, en
donde sobrepasan los 24°C.

La region estd influenciada principalmente por la corriente Surecuatorial (“South Equatorial
Current”, SEC) que circula en direccion este-oeste. Esta corriente, al llegar a Suramérica, se
bifurca en la corriente del Brasil (“Brazil Current’, BC), que fluye bordeando el continente en
direccién sur, y la corriente Norte del Brasil (“North Brazil Current’”, NBC) también llamada
corriente de la Guayana (“Guayana Current’, GC) que bordea la costa en direcciéon norte. La
interaccidn entre las corrientes NBC y SEC da paso al hundimiento de aguas superficiales en el
Atlantico tropical de las cuales se alimentan la corriente Subsuperficial Ecuatorial (“Equatorial
Undercurrent”, EUC). Esta Ultima corriente modifica su rango de profundidad entre 125y 50 m a
lo largo del ecuador hasta su afloramiento en la costa africana (Peterson y Stramma, 1991) (Fig.
3.3).
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La NBC se divide en dos brazos antes de llegar a la cuenca Cariaco, uno de ellos gira en
direccion oeste-este alimentando la Contracorriente  Norecuatorial (“North  Equatorial
Countercurrent”-NECC); y el otro brazo continua en direccion norte, alimentando la corriente del
Golfo (“Gulf Stream”) y el Flujo Noratlantico (“North Atlantic Drift"), transfiriendo agua calida y
salina desde el ecuador hacia las altas latitudes del Atlantico Norte. El enfriamiento y el
descenso de esta agua superficial en el océano Atlantico Norte forman la masa de Agua
Profunda Noratlantica-NADW (“North Atlantic Deep Water”) (Schmitz Jr. y McCartney, 1993). Tal
dindmica superficial juega un papel muy importante en la circulacion termohalina, como la
principal componente del flujo de retorno de la NADW en la celda termohalina (Bassinot et al.,
1997).

Durante el verano boreal la NBC se desvia hacia el océano abierto en torno a los 5°N-7°N, para
alimentar la NECC entre junio y diciembre (Nittrouer y DeMaster, 1986; Philander y Pacanowski,
1986; Richardson y Walsh, 1986), cuando la ITCZ esta en su posicién mas norte. Durante el
invierno boreal, la ITCZ esta en su posicion mas sur, la NECC se debilita o tiende a desaparecer

y la NBC sigue hacia el Noratlantico.

La estacionalidad de los vientos alisios esta intimamente relacionada con las fluctuaciones de la
ITCZ y de las corrientes superficiales, lo cual se expresa en las variaciones de la profundidad de
la nutri-termoclina. La nutri-termoclina en el océano Atlantico occidental tropical es relativamente
mas profunda que en el océano Atlantico oriental tropical a lo largo del afio, pero durante el
verano boreal la nutri-termoclina maximiza su profundidad en el Atlantico Occidental Tropical
debido a la intensificacion de las corrientes superficiales que acumulan una gran cantidad de

masas de agua célidas hacia el sector occidental.

La cuenca de la Guayana también recoge el agua de dos importantes cuencas de drenaje, las de
los rios Orinoco y Amazonas (Fig. 3.3), los dos rios mas caudalosos de Suramérica, que juntos
suman el 19.5% del total del agua lluvia de la Tierra (Degens et al., 1991). Estos rios junto con
otros rios de importancia relativamente menor, que drenan el area de las cuencas, depositan sus
sedimentos en el océano Atlantico. El rio Orinoco es el tercero mas caudaloso del mundo
(1.1x10'2 m3/afio, despues del Amazonas y el Zaire), pero ocupa el décimo primer puesto en
descarga de sedimentos (3.0x10'" Kg/afio; Milliman & Meade, 1983). El rio Amazonas es el mas
caudaloso del mundo (Milliman & Meade, 1983) y su descarga media anual entre la plataforma

de la Guayana y el ecuador es (1.93+0.13)x10° m3*s-! (Perry et al., 1996). El rio Orinoco drena
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directamente sobre el testigo MD03-2616 (Shipboard Scientific Party, 2003), pero el Amazonas
realiza el mayor aporte de sedimentos al delta del Orinoco. Las principales fuentes de particulas
transportadas por el rio Amazonas se derivan de la erosion y meteorizacion fisica de detritos
provenientes de los escudos de la Guayana y de Brasil, la Cuenca del Amazonas y
especialmente de los Andes (Gibbs, 1967; Milliman y Meade, 1983).

Los contrastes de temperatura y salinidad en el Atlantico occidental superficial son causados por
la intervencion del rio Amazonas, dando lugar a anomalias de la temperatura del agua superficial
(28-29.7°C) y de salinidad debido a la incorporacion de agua dulce (Ffield, 2005). Por ello, las

aguas que arrastra la NBC son mas frias y saladas (35.9-36.2 %o) que las aguas circundantes.

Actualmente el ecuador térmico y la ITCZ se sitian al norte del ecuador geografico en el océano
Atlantico occidental. Sus paleofluctuaciones han ejercido un papel importante en la circulacién
termohalina y en los casquetes del Atlantico Norte, debido a la modificacion de la salinidad vy el

vapor de agua transportado desde el ecuador hacia las altas latitudes (Bassinot et al., 1997).

Dindmica intermedia y profunda

El océano Atlantico occidental también forma parte de la ruta principal de las masas de agua
intermedias y profundas entre las altas latitudes del norte y del sur del Atléntico (Groeger et al.,
2003). La posicién en profundidad del testigo MD03-2616 le convierte en un testigo potencial
para intersectar las masas de agua intermedias en ese océano. Estas masas estan constituidas
por la capa superior de la masa de Agua Profunda Noratlantica (“Upper North Atlantic Deep
Water”, UNADW) y la masa de agua Antéartica Intermedia (‘Antarctic Intermediate Water”, AAIW;
Fig. 3.6).

La AAIW fluye a profundidades entre 800 y 1200 m y se extiende desde la region subantartica
hacia el hemisferio norte en los océanos Atlantico, Pacifico e indico (Suga y Talley, 1995). La
AAIW se deriva del Agua Intermedia tipo Antartico (Antarctic Intermediate-ANI), la cual se forma
en el Océano del Sur, en la zona de convergencia Antartica, lugar en el que se caracteriza por su
relativa baja salinidad y alto contenido de oxigeno disuelto comparada con otras masas de agua
atlanticas tropicales (Bub y Brown, 1996), ademas de su alto contenido en nutrientes, bajos
valores de 6'3C, baja densidad y temperaturas relativamente altas (Suga y Talley, 1995). Wist
(1935) trazo el paso de la AAIW en las aguas intermedias del océano Atlantico basandose en su

propiedad mas caracteristica, que es el minimo de salinidad. Ese minimo de salinidad ha
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sugerido dos posibles trayectorias del flujo de la AAIW. Wist (1935) indico que la AAIW sigue un
flujo continuo hacia el norte a lo largo del sistema occidental de circulacion oceanica (“western
boundary current’), permitiendo que la mayor parte de su flujo se dirija hacia el oriente antes de
llegar al ecuador, y el resto del flujo siga la direccion hacia el norte. Otros autores (Taft, 1963;
Buscaglia, 1971; Piola y Georgi, 1982; Warner y Weiss, 1992; Bub y Brown, 1996) han propuesto
que la AAIW fluye hacia el norte hasta los 40°S, luego gira en direccion este, luego hacia el norte
y retorna al occidente bajo la SEC, siguiendo el giro anticiclonico subtropical para incorporarse
de nuevo al sistema occidental de circulacién oceanica (“western boundary current”) en direccién
norte bajo la NBC. Durante este viaje sus propiedades fisicas van cambiando en el Hemisferio
Sur a medida que se mezcla con otras masas de agua. Estas propiedades son modificadas a
través del giro ciclénico subecuatorial, cerca de Africa, alrededor de los 10°S, debido a que su
paso por la célula de surgencia, hace que la AAIW experimente una pérdida brusca de oxigeno,
un incremento fuerte de nitrato y fosfato y un incremento relativo de su salinidad (Reid, 1989;
Bub y Brown, 1996). En general, las masas de agua intermedias del Atlantico Norte subtropical
se diferencian de las masas de agua intermedias del Atlantico Sur subtropical en que las
primeras son relativamente mas salinas, mas célidas y contienen mas oxigeno disuelto (Bub y
Brown, 1996). LA AAIW se ha identificado a latitudes que llegan incluso a los 60°N, siguiendo la
ruta de la corriente del Golfo, siendo caracterizada en ese lugar por el maximo de silice
(Tsuchiya, 1989), aunque su particular minimo de salinidad al norte de los 20°N es poco clara
(Suga y Talley, 1995).

Las masas de agua AAIW y UNADW estéan separadas por un méaximo de salinidad el cual esta
asociado a la influencia de la masa de Agua Intermedia Mediterranea (MIW) sobre UNADW (Bub
y Brown, 1996). La circulacion de la AAIW en el océano Atlantico es particularmente interesante
debido a que su direccion hacia el Atlantico Norte, le permite formar parte de la célula de
circulacion meridional asociada a la formacion de la NADW (Rintoul, 1991; Gordon et al., 1992;
Fine, 1993) siendo una de las principales fuentes de calor de la NADW (Suga y Talley, 1995). La
NADW fluye hacia el sur entre ~1200 a ~3900 m (Rhein et al., 1996) y se caracteriza porque es
una masa de agua profunda muy oxigenada, empobrecida en nutrientes y supersaturada en
carbonato. Esta dividida en dos capas, la masa de Agua Profunda Noratlantica Inferior (“Lower
North Atlantic Deep Water”, LNADW) originada en el Mar de Noruega en el Atlantico Norte, el
cual es su fuente principal cuando el Frente Polar esta sobre la costa de Groenlandia (Duplessy
et al., 1988). La UNADW fluye bajo la AAIW esta caracterizada por su bajo contenido en

nutrientes y valores de 5'3C, de salinidad y de densidad relativamente altos (Bickert et al., 2004),
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Fig. 3.6. Configuracion de las masas de agua intermedias y profundas en el océano Atlantico occidental tropical y
algunas de sus propiedades fisico-quimicas (temperatura, salinidad, oxigeno, nitrato y fosfato), en el transecto
paleoceanografico meridional A20 tomada del eWOCE (World Ocean Circulation Experiment) (Schlitzer, 2000).
AAIW, Agua Antarctica Intermedia; U/L NADW, Agua Profunda Noratlantica Superior/Inferior; AABW, Agua Antartica
de Fondo; D.De, Dorsal de Demerara.
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y es una mezcla entre el Agua del Mar del Labrador (Labrador Sea Water”, LSW) y la MIW (Oppo
y Fairbanks, 1987).

Las masas de agua mas profundas estdn ocupadas por la masa de Agua Antartica de Fondo
(Antarctic Bottom Water-AABW). La zona de mezcla entre la NADW y la AABW esta marcada

por fuertes gradientes en el contenido de nutrientes, 5°C,,., DIC (Kroopnick, 1985).

Los fondos marinos del Atlantico Occidental tropical juegan ademas otro papel importante en el
registro de las migraciones verticales entre las masas de agua profundas nor- y suratlanticas. A
profundidades mayores de 3750 m, la Dorsal Mesoatlantica obstaculiza la entrada de las aguas
profundas y corrosivas del océano Antartico desde el Atlantico ecuatorial occidental hacia el

oriental, permitiendo la profundizacién de la lisoclina al oriente.

3.3. Los Andes: Geologia y clima

El levantamiento de la cordillera de los Andes por encima de los 4000 m de altitud y los cambios
en su configuracién, han ocasionado cambios significativos en el clima de Suramérica, la
reorganizacion de la circulacion atmosférica, la circulacion oceéanica manejada por los vientos
alisios, la productividad superficial del océano, en el ciclo hidroldgico (Philander et al., 1996; Xie
y Saito, 2001; Xu et al., 2004) y en el desarrollo paleobiogeogréfico del norte de Suramérica
(Hoorn, et al., 1995).

El sistema Andino descansa en el limite de subduccion entre las placas Nazca y Suramérica, y
se extiende por mas de 50° de latitud (Cahill e Isacks, 1992) (Figs. 3.1, 3.3). El levantamiento de
los Andes durante el Nedgeno-Cuaternario evoluciond a partir de la reorganizacion en la
tectdnica de placas. La placa Faralldén se rompi6 y esta division dio origen a las placas Nazca y
Cocos al final del Oligoceno tardio (Fig. 3.1), y a un centro de expansion que aumento la tasa de
convergencia en las margenes continentales (Wortel y Cloetingh, 1981; Wortel, 1984). Tanto, el
incremento en la tasa de covergencia ya observado durante una fase temprana de convergencia
rapida en el Eoceno medio (Pardo-Casas y Molnar, 1987), asi como el desplazamiento oeste-
este de la placa Caribe que hizo que el Istmo de Panama se cerrara entre los 3.7-3.4 Ma,
activaron la actividad tectonica en los Andes (Sykes et al., 1982; Duque-Caro, 1990).
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Todos estos eventos tectonicos permitieron igualmente una reorganizacion en los patrones de
drenaje en el norte de Suramérica durante el Mioceno (Hoorn, et al., 1995), influyendo en el
desarrollo de los rios Orinoco y Amazonas (Johnsson et al, 1991). El Mioceno medio fue
marcado por el comienzo del levantamiento de los Andes nororientales y representa el episodio
mas dinamico de su levantamiento en todo el Mioceno (Keller y Barrol, 1987; Hoorn et al., 1995),
lo cual coincidid con un tectonismo global, asociado a un evento de enfriamiento importante,
como fue el establecimiento del casquete de hielo de la Antartida (Hoorn, et al., 1995) y a un
hiato en el océano profundo entre los 12.9-11.8 Ma (Keller y Barrol, 1987). El rio Amazonas pas6
a realizar un drenaje transcontinental y cubrié las plataformas carbonatadas del Atlantico. Al
mismo tiempo, el Orinoco cambi6 su curso y abandond el Lago Maracaibo. La conexion
Amazonas-Caribe se cerrd por los eventos tectdnicos del Mioceno tardio y por un descenso
relativo del mar a nivel global (Hoorn, et al., 1995). El levantamiento maximo de los Andes
durante el Plioceno (5 Ma) es coincidente con la subduccion de la Dorsal de Cocos, formada
durante el paso de la placa de Cocos sobre el punto caliente de Galapagos, y la elevacion del
arco volcanico de Centroamérica permitiendo el cierre del Istmo de Panama (Dengo, 1985). Las
etapas de maximo levantamiento y los cambios regionales del clima han quedado grabados en
los sedimentos suministrados por el Amazonas hacia el océano Altantico occidental (Clayton et
al., 1999). Durante el Mioceno tardio y el Holoceno, los Andes adquirieron su actual
configuracion (Hoorn, et al., 1995).

Los Andes actiian como barrera para los vientos alisios en el subtropico y para los vientos que
vienen del oeste (“Westerlies”) en las regiones de latitudes altas y medias de Suramérica.
Actualmente la interrupcion del paso de los “Westerlies” en esas latitudes, causa precipitacidn en
los glaciares de Chile y la Patagonia (al oeste de la cordillera), mientras que causa aridez en el
desierto de la Patagonia (al este de la cordillera). Pero este patrdn se invierte a bajas latitudes: Al
oriente de los Andes, los vientos alisios canalizan el aire maritimo tropical en direccion
suroriental y causan fuertes precipitaciones influyendo en el clima de la Amazonia, permitiendo el
desarrollo de los rios Amazonas y Orinoco entre otros importantes rios, mientras que hacia el
occidente de la cordillera, los vientos alisios causan sequedad (desierto de Atacama). Los Andes
restringen el limite oriental de la célula de alta presidn y hacen que los vientos sigan la linea de
costa, dando lugar a la intensificacion de la surgencia costera, las bajas temperaturas del océano
superficial, la escasa evaporacién y a la intensificacion de la aridez a lo largo de la costa
occidental de Suramérica (Hay, 1996; Mix et al., 2003).
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La topografia de los Andes hace que la posicion de la ITCZ al occidente de la cordillera se
encuentre siempre en el Hemisferio Norte, favoreciendo la presencia de temperaturas mas altas
en la franja tropical norte que en la del sur. Si los Andes fueran eliminados, el aire calido
continental soplaria directamente sobre el océano Pacifico oriental, reduciria la divergencia en el
ecuador y favoreceria la convergencia al sur del ecuador. Durante la estacién mas calida, los
efectos barrera de los Andes influyen sobre la precipitacion en Suramérica y sobre el
desplazamiento latitudinal de la ITCZ siempre al norte del ecuador en el océano Pacifico oriental.
Durante la estacion mas fria en el hemisferio austral, los Andes bloquean los alisios que soplan
desde el continente favoreciendo la divergencia oceénica que impide la presencia de

temperaturas superficiales célidas en el océano al sur del ecuador (Xu et al., 2004).

Los Andes ademas, son la principal fuente de detritos transportados por el rio Amazonas.
Actualmente, las cuencas de drenaje de los rios Amazonas y Orinoco, estan caracterizadas por
un ambiente célido y humedo asociadas a la selva tropical, lo cual implica altas tasas de
meteorizacion quimica y suelos ricos en cuarzo y en aluminio (McDaniel et al., 1997). Durante las
glaciaciones del Pleistoceno, el volumen de las nieves perpetuas de los Andes se incremento,
favoreciendo un ambiente terrestre mas arido que el actual en Suramérica (McDaniel et al.,
1997), pero durante los epidodios de deglaciacidn, el derretimiento de los hielos de los Andes
pudieron haber causado un aumento en la descarga de agua dulce, detritos (Maslin y Mikkelsen,
1997), materia orgénica al Atlantico occidental, y valores més bajos en la sefial del 880 en el

océano (Maslin et al., 1997).
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4.1. Introduccion

El material estudiado procede de sendas campafias oceanograficas llevadas a cabo por una
tripulacidn cientifica internacional y multidisciplinaria. La campafia 202 (“Leg 202”) fue realizada
en el afio 2002 por el buque cientifico norteamericano “JOIDES Resolution” (“JOIDES” - “Joint
Oceanographic Institutions for Deep Earth Sampling”), dentro del proyecto internacional de
extraccion de sondeos ODP (“Ocean Drilling Program”; Mix et al., 2003). Y la Campafa
PICASSO (“Paleoclimatologie, Isotopes, Chimie, Atlantique, Séries Sedimentaires Océaniques”),
llevada a cabo por el buque francés “Marion Dufresne” dentro del programa internacional
IMAGES (“Internacional Marine Past Global Changes Study”) en el afio 2003 (Shipboard
Scientific Party, 2003) (Fig. 4.1).

4.2. Las campafias oceanograficas y los sistemas de

extraccion de testigos

4.2.1. Campaia ODP 202

La campafia ODP 202 realiz6 la extraccion de mas de 7 Km de sedimento continuo en once
testigos localizados a lo largo de un transecto paleoceanografico en el océano Pacifico
suroriental, entre los ~40°S hasta los ~7.5°N (Fig. 4.1), los cuales alcanzan los ultimos 32 Ma
(Oligoceno temprano). El objetivo cientifico fundamental de la campafia 202 fue evaluar los
cambios climaticos y oceanograficos y su papel en los sistemas biogeoquimicos en el Pacifico
suroriental a escala tectdnica (millones de afios), orbital (decenas a centenares de miles de
afos) y secular a milenaria (cientos de miles de afios) a través de un conjunto de objetivos

especificos basados en las escalas de tiempo mencionadas (Mix et al., 2003):

a. Explicar la respuesta del océano Pacifico Sur a los principales eventos tectonicos y
climéticos, tales como la apertura del estrecho de Drake (que generd una corriente
circumpolar), el levantamiento de la cordillera de los Andes (que modifico el sistema de
vientos), el cierre del istmo de Panama (que separd los océanos Atlantico y Pacifico) y la
principal expansion de los casquetes de hielo polar a altas latitudes en los hemisferios

norte y sur durante diferentes periodos.
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b. Estudiar la relacion del cambio climatico ocurrido en las altas latitudes del Hemisferio Sur
y aquel en el Pacifico ecuatorial, asociados a los cambios ritmicos en la orbita de la
Tierra, y la relacién de esos cambios con los eventos glaciales/interglaciales bien
descritos para el Hemisferio Norte.

c. Analizar los cambios globales y regionales del clima, la biota y la quimica del océano a
escala secular-milenaria, los cuales aunque han sido detectados en diferentes sectores
a nivel global, necesitan mas dedicacion, con la finalidad de analizar el vinculo existente
entre estos sectores, e investigar los mecanismos que han originado esos cambios, bien

sea a altas o a bajas latitudes.

Los testigos 1240, 1241y 1242, localizados en la cuenca de Panama entre el ecuador y ~7.5°N,
fueron elegidos para evaluar la respuesta de los cocolitéforos a los cambios climaticos a escala
glacial/interglacial en la zona de divergencia ecuatorial -conocida también como Lengua Fria
Ecuatorial- y en la “warm pool” de la cuenca de Panama, durante el Pleistoceno medio y tardio:
(los ultimos 600 Ka para el testigo ODP 1240, MIS 1 al 15; los ultimos 830 Ka para el testigo
ODP 1241, MIS 1 al 20; y los Ultimos 925 Ka para el testigo ODP 1242, MIS 1 al 22). La
ubicacion geogréfica de estos testigos esta sujeta a las interacciones de los vientos alisios, la
divergencia y las células de surgencia de aguas frias ricas en nutrientes que dan lugar a los
niveles mas altos de “nueva” produccion bioldgica primaria vista en todo el océano a nivel global

(Chavez y Barber, 1987; ver seccion 2.6).

La estrategia seguida para la extraccién de las secuencias sedimentarias en las campafias ODP
tiene como objetivo principal obtener multiples pozos para cada testigo, con el fin de recuperar
secciones estratigraficas completas, de gran longitud y con la menor perturbacién de extraccion
posible, a través de los sistemas ACP (“Advanced Hydraulic Piston Corer”) y XCB (‘Double

Extended Core Barrel”).

El sistema APC es la técnica preferida para la extraccion de sedimentos de las campafias ODP
porque la tuberia presurizada corta el testigo sin deformar el sedimento. Cuando no se logra el
objetivo en profundidad con la técnica APC - bien sea porque la formacién a cortar es
demasiado dura — se utiliza la técnica XCB para avanzar hacia el fondo. Esta Ultima técnica se
caracteriza por un sistema rotatorio que incorpora un “pie cortador’, y que puede ocasionar

perturbaciones en el sedimento. Una vez se extraen los pozos de cada testigo, los datos de
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profundidad de sus secuencias sedimentarias se catalogan en metros bajo el nivel del mar

(“meters below sea floor”, mbsf).

MDO3 2627 ',AMDO3 -2618
'I‘.:l' MDO3- 2617
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Fig. 4.1. Testigos extraidos por las campafias oceanograficas Ocean Drilling Program (ODP) 202 (Mix et al., 2003) y
PICASSO Cruise (MD03, Shipboard Scientific Party, 2003) en los océanos Pacifico oriental y Atlantico occidental
respectivamente. Los testigos estudiados en esta tesis se identifican por las estrellas amarillas de mayor tamafio
(ODP 1240, 1241 y 1242, localizados en la cuenca de Panamd; y MD03-2616 localizado en la cuenca de la
Guayana). Mapa de fondo tomado del Google Earth (2008; Image NASA, Image Digital Globe 2008).
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Estas secuencias son posteriormente integradas en cada testigo convirtiendo los datos de
profundidad “mbsf’ de cada pozo a datos de profundidad compuesta (“meters composite depth”,
mcd), utilizando el programa propuesto por el proyecto ODP (http://www-odp.tamu.edu/). La

conversion a profundidad compuesta se realiza con el fin de reconstruir una sola secuencia
sedimentaria y posteriormente establecer la escala de tiempo de cada testigo. La recuperacion
de secuencias sedimentarias completas se logra con la perforacion de dos, tres 0 mas pozos
para cada testigo, de manera tal que se garantice la probabilidad de que los intervalos que se
pierdan en un pozo puedan ser recuperados en otro adyacente. La revision y la unificacién de los
pozos en cada testigo, se lleva a cabo por medio de un rastreo répido empleando la
susceptibilidad magnética o los registros del color 0 gamma natural, con muestreos de 5 cm de
resolucién; aunque en algunas ocasiones es necesario realizar integraciones en tiempo, cada
segundo. Los testigos de la campafia ODP 202 registraron sefiales de susceptibilidad magnética
muy bajas debido a su caracter litolégico primordialmente biogénico. Por ello algunos testigos
requirieron integraciones en tiempo mas lentas, cada 10 segundos, y en otros casos se recurrio
al uso de método que consiste en un rastreo multisensor-MST (“Multisensor Track”), el cual

aunque es mucho mas lento, permite la obtenciéon datos de mejor calidad (http:/www-

odp.tamu.edu/).

Las escalas de profundidad compuesta generalmente se expanden de entre el 10 al 20%, debido
al rebote elastico, la expansion de hidrocarburos volatiles (principalmente metano biogénico) y el
ensanchamiento mecanico durante los procesos de extraccion del sedimento. Se asume con
antelacion que esta expansion no afecta significativamente la absorcion o pérdida del agua
intersticial por unidad de masa de sedimento seco, permitiendo asi que la estimaciéon de las
densidades de los sedimentos determinadas por las medidas de las masas (seca y humeda) y de

volumen, sean mas compatibles con las medidas “in situ”.

4.2.2. Campaina PICASSO

La campafia PICASSO se organiz6 dentro del marco del programa internacional IMAGES
(International Marine Past Global Change Study) en dos expediciones, mar Caribe-cuenca de
Cariaco; y Atlantico Norte. Durante la expedicion del mar Caribe-cuenca de Cariaco se extrajeron
10 testigos entre los 7°N y 17°N (Fig. 4.1) mediante el sistema “Calypso”. El objetivo cientifico
general de la campaiia fue recuperar testigos caracterizados por una alta tasa de sedimentacion

con el fin de evaluar los cambios paleoclimaticos y paleoceanogréficos a escala orbital y
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milenaria, y su relacion con los cambios geoquimicos ocurridos en esa region. Los periodos de
tiempo de mayor interés cientifico en esta campafia comprenden el Holoceno y a més baja
resolucion, los ultimos dos o tres ciclos climaticos, los cuales estan vinculados a una serie de

objetivos especificos que buscan (Shipboard Scientific Party, 2003):

a. Documentar los cambios ocurridos en la ruta de las corrientes de la Guayana y Caribe,
las cuales llevan aguas célidas desde el trépico hacia el Atlantico Norte a escala
milenaria y sub-milenaria y su relacién con la corriente del Golfo a altas latitudes.

b. Estudiar los cambios glaciales/interglaciales de la intensidad de los vientos sobre el
Atlantico occidental y su impacto sobre los cambios en la humedad atmosférica en
Centro América.

c. Analizar la migracién latitudinal de la zona de convergencia de los vientos alisios
(Intertropical Convergence Zone —ITCZ) en el Atlantico occidental, y la relacion de estos

cambios con la Oscilacion del Sur.

Los testigos de la expedicién mar Caribe-cuenca de Cariaco ofrecen un gran potencial para
explicar el papel que juegan las regiones localizadas a bajas latitudes y los efectos que generan
estas regiones en el clima de las altas latitudes o a nivel global. Los testigos de esta expedicion
fueron escogidos en parte para cumplir el programa cientifico de otros cruceros anteriores
llevados a cabo por el Marion Dufresne, cuando la falta de tiempo en aquellos cruceros no
permitio su extraccion. Tal es el caso de los testigos del océano Atléntico occidental tropical y

mar Caribe.

Entre los testigos extraidos de la expedicion mar Caribe-cuenca de Cariaco, se encuentra el
testigo MD03-2616, localizado en la cuenca de la Guayana y seleccionado en esta investigacion
como contribucién a los objetivos planteados por la campafia PICASSO. La localidad de este
testigo corresponde a una cuenca oceanica compleja, que desempefia un papel muy importante
en la transferencia interlatitudinal de calor entre el trépico y el Atlantico Norte (Rihlemann et al.,
2001).

La estrategia seguida para la recuperacion de los testigos en la campafia PICASSO incluye la
técnica “Calypso”, la cual utiliza un tipo de pistdon desarrollado a bordo del buque Marion
Dufresne. Este piston ayuda a mantener las condiciones de la presién litostatica mientras se

realiza la penetracion del sacatestigos (“corer”) a través de la fuerza gravitacional con el fin de
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minimizar la deformacion y distorsion del sedimento. Se considera como el mas préactico para la
obtencion de sondeos sedimentarios en el océano, y ha llegado a obtener sondeos continuos de
mas de 65 m de longitud. El sacatestigos desciende lentamente y una vez el contrapeso llega al
fondo del océano, se libera el sacatestigos, el cual cae por la fuerza gravitacional. Este cortador
empieza a penetrar por la velocidad gravitacional en el sedimento y efectia la extraccién.
Cuando el sedimento ha sido extraido, se lleva a tubos plasticos de PVC los cuales son divididos
en piezas de 1.5 m de longitud que posteriormente son cortadas en forma longitudinal. Cada par
de piezas es marcado y una de ellas se deja como seccién de trabajo y la otra queda como

archivo.

4.3. Descripcion de los testigos

4.3.1. Testigo ODP 1240

La secuencia sedimentaria extraida para el testigo 1240 se extiende a lo largo de 282.9 mcd
superiores, los cuales comprenden el periodo que va desde el Plioceno Tardio hasta el
Holoceno. Para ello fueron necesarios 4 pozos: A, B, C y D extraidos completamente con el
sistema APC, de ellos el pozo A llegd hasta el basamento basaltico. Los sedimentos son
esencialmente de origen biogénico mientras que los componentes siliciclasticos, especialmente
arcillas, son raros (Mix et al., 2003). Esta secuencia sedimentaria consiste principalmente de
fangos de nanofésiles con cantidades variables de diatomeas. Para el conjunto de sedimentos
extraidos se definidé una unidad litoestratigrafica dividida en tres subunidades, las cuales fueron
diferenciadas esencialmente por las propiedades fisicas y en menor medida por sus diferencias
litoldgicas (Mix et al., 2003; Fig. 4.2; Tabla 4.1). El intervalo estudiado en esta investigacion
corresponde a los primeros 52.10 mcd, los cuales forman parte la Subunidad IA (Tabla 4.1; Fig.
4.2).

Los sedimentos de esta subunidad son primordialmente biogénicos, compuestos por fangos de
nanofésiles con diatomeas y fangos de nanofésiles. Hacia el metro ~34 mcd, se localiza el fango
de nanofésiles con arcillas (y diatomeas), en el cual en alguna ocasién se incluye también un
fango de nanofésiles con foraminiferos (y diatomeas). La alternancia entre fangos de nanofésiles
con diatomeas y fangos de diatomeas con nanofésiles es muy comun en los 100 mcd superiores;

los cuales registran una bioturbacion intensa, permitiendo la alternancia del color del sedimento
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entre oliva palido y gris oliva suave. Los sedimentos biogénicos consisten principalmente de
nanofosiles (40-80%) y diatomeas (10-40%), con pequefias cantidades de foraminiferos (0-15%).

Subunidad Profundidad Edad Tasa de Propiedades fisicas y caracteristicas
sedimentacién litologicas
IA 0-142.2 mcd 0-1.7 Ma ~80 m/Ma Compuesta principalmente de un fango de

nanofésiles con altas abundancias relativas

de diatomeas. Esta fuertemente bioturbada.

IB 142.2-2064 med  1.7-2.2 Ma 120 m/Ma Esta Subunidad estd enriquecida en:
diatomeas, componentes silisiclasticos, TOC,
y pigmentos relacionados con la clorofila. Las
bandas de color oscuro-claro son comunes.
Bajos valores de densidad, susceptibilidad
magnética y color, altos valores del registro

de gamma natural.

IC 206.4-2829 med  2.2-2.6 Ma 120 m/Ma Compuesta principalmente de un fango de
nanofosiles con altas abundancias relativas
de diatomeas. Intensa bioturbacién. La
arcilla, el vidrio volcanico y la micrita son
componentes  minoritarios. Se incluyen
también 5 niveles de cenizas volcanicas, 3 de
las cuales son correlacionables en los pozos
AyB.

Tabla 4.1. Caracterizacion de las tres subunidades litoestratigraficas del testigo ODP 1240 (Mix et al., 2003)

Las espiculas de esponjas, silicoflagelados, y radiolarios forman un 3% del sedimento. Los
materiales siliciclésticos son un componente minoritario y representan solo un 5%. Debajo de los
primeros 100 mcd, las diatomeas incrementan su abundancia relativa sobre los nanofésiles.
También se registran tres niveles de cenizas volcanicas en la Subunidad IA las cuales muestran
evidencias de bioturbacion, su color varia entre marron, gris y gris oscuro, y continenen vidrio
vesicular. Entre los minerales accesorios se encuentran la biotita, el cuarzo, y los feldespatos y
raras ocurrencias de clinopiroxeno y anfiboles. La micrita también se hace presente de manera
minoritaria. La susceptibilidad magnética es baja pero relativamente mas alta y mas variable que
en la Subunidad IB (Mix et al., 2003; Fig. 4.2).
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Fig. 4.2. Secuencia sedimentaria correspondiente al Testigo ODP 1240. a) Fotografia de la Unidad Litosedimentaria del “Core” 3H del Pozo 1240B como ejemplo de lo que serian los demas
“Cores” del testigo. Las unidades en profundidad corresponden a mbsf ("meters below sea floor”, modificada de http://www-odp.tamu.edu). b) Unidades litoestratigraficas y reconstruccion de la
secuencia sedimentaria del Testigo 1240 empleando las propiedades fisicas de los sedimentos. Las unidades en profundidad corresponden a mcd ("meters composite depth”, modificada de
Mix et al., 2003). El cuadro gris localizado entre 0 y 52.10 mcd, corresponde al intervalo estudiado para el testigo 1240 (los Gltimos 560 Ka). ¢) Perfil sismico del Testigo 1240 (Mix et al., 2003).



4.3.2. Testigo ODP 1241

La sucesion sedimentaria recuperada para el testigo ODP 1241 tiene 447.06 mcd de longitud
(Mioceno a Holoceno), la cual pudo extraerse a través de 3 pozos (A, B 'y C) con la técnica APC;
adicionalmente, se utilizé la técnica XCB para los pozos Ay B con el fin de lograr el objetivo en
profundidad. La sucesion del testigo 1241 es esencialmente biogénica y consiste principalmente
de un fango de nanofésiles, que en algunas ocasiones incluye intervalos con cantidades
significativas de diatomeas y foraminiferos. Los componentes siliciclasticos estan representados
especialmente por arcilla. La variacién relativa de estos componentes, junto con las propiedades
fisicas del sedimento, determinaron la division de esta unidad en tres subunidades litoldgicas
(Tabla 4.2; Fig. 4.3).

Subunidad Profundidad Edad Tasa de Propiedades fisicas y caracteristicas
sedimentacién litol6gicas
A 0-51.55 mcd 0-2.10 26 m/Ma Compuesta principalmente de un fango de
Ma nanofosiles con altas proporciones de

diatomeas y frecuente bioturbacion.

1B 51.55-318.44 2.10-9 36-67 m/Ma Compuesta  principalmente de fango de
mcd Ma nanofésiles, con contribuciones variables de

diatomeas y foraminiferos. Se incluyen

adicionalmente 23 horizontes volcaniclasticos. El

perfil de color incrementa sus valores hacia el

tope de la Subunidad. La base de la Subunidad

IB esta definida por una capa correlacionable de

ceniza volcanica a los 318.44 mcd.

IC 318.44-447.06 9-11Ma 50 m/Ma Compuesta principalmente por arcilla y por un
mcd fango de nanofésiles con diatomeas y un fango

de diatomeas laminadas. Se incluyen también

29 horizontes volcaniclasticos. Registra valores

de susceptibilidad magnética y gamma natural

relativamente més altos que la Subunidad IB.

Tabla 4.2. Caracterizacion de las tres subunidades litoestratigraficas del testigo ODP 1241 (Mix et al., 2003)

Dentro de las subunidades litolégicas se intercalan ocasionalmente algunas capas de cenizas
volcanicas y lapilli, registrando asi la historia del volcanismo de Centroamérica, Suramérica o

Galapagos. Sobre el nivel situado a una profundidad entre 420-440 mcd se presenta un intervalo
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Fig. 4.3. Secuencia sedimentaria correspondiente al Testigo ODP 1241. a) Fotografia de la Unidad Litosedimentaria del “Core” 2H del Pozo 1241A comoejemplo de lo que serian
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corresponden a med ("meters composite depth”, modificada de Mix et al., 2003). El cuadro gris localizado entre 0 y 17 mcd, corresponde al intervalo estudiado para el testigo
1241 (los Gltimos 830 Ka). c) Perfil sismico del Testigo 1241 (Mix et al., 2003).



laminado que corresponde a un fango de diatomeas. El basamento basaltico infrayace
directamente la secuencia pelagica (Mix et al., 2003). La secuencia sedimentaria estudiada en
esta tesis se localiza dentro de la Subunidad IA y corresponde al intervalo entre 0 y 17 mcd
(Tabla 4.2; Fig. 4.3). La Subunidad IA estd compuesta por un fango de nanofésiles y
foraminiferos con arcillas (foraminiferos, 25-45% y nanofésiles, 30-60%). Los componentes
siliceos biogénicos estan en menor proporcion (diatomeas <12%, y esponjas, espiculas,
radiolarios y silicoflagelados suman <7%). La abundancia relativa de los nanofésiles y las
diatomeas se incrementa con la profundidad, mientras los componentes siliciclasticos y los
foraminiferos decrecen. La variacién del color se alterna entre un gris oliva a un gris oliva claro y
un oliva palido. La bioturbacién es frecuente en la Subunidad IA. Los horizontes volcaniclasticos
también estan presentes, incluyen cenizas volcanicas y lapilli. Las cenizas contienen vidrio claro
y marrén, minerales maficos y cuarzo. Las propiedades fisicas de esta subunidad son muy
variables; la sefial de susceptibilidad magnética es relativamente intensa, y la variacion de
gamma natural es diafana y también registra valores altos, mientras que la sefial de color es
relativamente baja (<60%), diferenciando asi la Subunidad IA de las demés subunidades. La
base de la unidad se establecio en el metro 51.6 mcd a través de la correlacion de una capa de
ceniza volcanica (Mix et al., 2003; Tabla 4.2; Fig. 4.3).

4.3.3. Testigo ODP 1242

La secuencia sedimentaria recuperada corresponde a los 287.74 mcd superiores
correspondientes al intervalo comprendido entre el Mioceno medio hasta el Holoceno. La
reconstruccion de esta secuencia sedimentaria se realizé con base en la extraccion de 4 pozos
(A, B, Cy D; Fig. 4.4) con la técnica APC; la extraccién final de los pozos A y B se realiz6 con la

técnica XCB. La secuencia extraida fue dividida en dos unidades separadas por un hiato prominente entre los
~2.5-12 Ma. La Unidad | se extiende desde el Plioceno superior hasta el Holoceno, mientras que la Unidad Il lo hace
en el Mioceno medio. El hiato esta caracterizado por un cambio de color muy definido de verde oliva grisoso (Unidad
[) a un marrén pélido (Unidad I1). El intervalo estudiado comprende los 108.01 med superiores de la Unidad |I. La
litologia principal de la Unidad | incluye los fangos de nanofésiles con arcillas. Los nanofésiles son el componente
biogénico dominante (30-70%), siendo frecuentemente diluidos por el material siliciclastico. La abundancia de
nanofésiles se incrementa en profundidad paralelamente a la micrita. Los foraminiferos (~4-12%) y las diatomeas
(<<10%) estan presentes en cantidades minoritarias, pero pueden llegar al 20% (~155 mcd) y al 10% (100-140 mcd)
respectivamente. Los radiolarios, espiculas y silicoflagelados apenas pueden llegar al 2%. Los
componentes siliciclasticos (20-60%) estan dominados por las arcillas con pocas cantidades de

minerales tamafio limo o arena (cuarzo y feldespato) a través de la Unidad. Los siliciclastos
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aumentan su abundancia relativa entre los 10-25 mcd y disminuyen a partir de los 180 mcd hacia
la base de la unidad. Los minerales autigénicos también se encuentran en bajas proporciones
pero incrementan en profundidad. El vidrio volcanico igualmente es un componente minoritario
en la unidad. El color a veces puede presentar cambios gradacionales entre tonos de verde oliva
grisoso. La bioturbacién es moderada. Entre los 205 y 215 mcd se registra un nivel oscuro de
diatomeas. Hacia la base de la unidad se encuentran granos gruesos negros compuestos de
arcilla rica en pirita; y glauconita. Adicionalmente se detectaron 45 horizontes de cenizas
volcanicas, 18 de las cuales pueden correlacionarse entre los pozos, y estan presentes en los
278 mcd superiores. Como la concentracion de carbonato aumenta con la profundidad, las
sefiales de color y densidad aumentan en profundidad, mientras que los registros de
susceptibilidad magnética y gamma natural lo hacen hacia el tope de la unidad, excepto en los

niveles de cenizas donde su sefial crece de manera evidente (Tabla 4.3; Fig. 4.4).

Unidad Profundidad Edad Tasa de Propiedades fisicas y caracteristicas

sedimentacién litolégicas

I 0-280.63 mcd 0-2.5Ma 60-200 m/Ma  Sedimentos hemipelagicos homogéneos,

principalmente de grano fino. Altas proporciones

de carbonato y baja abundancia relativa de

siliciclastos caracterizan la base de la Unidad

(Plioceno  superior), mientras que la baja

concentracion de carbonato y el enriquecimiento

en componentes siliciclasticos se dirigen hacia el

tope de la Unidad (Pleistoceno superior).

I 280.63-287.74 med 1213 Ma 7m/Ma Esencialmente sedimentacion biogénica

compuesta principalmente por nanofésiles (~60-

70%) y diatomeas (~10-20%). Los foraminiferos,

espiculas, radiolarios y silicoflagleados con

componentes biogénicos minoritarios. Las sefales

de susceptibilidad magnética y gamma natural

cambian abruptamente y decrecen en profundidad,

junto con los componentes siliciclasticos, mientras

que el color se incrementa.

Tabla 4.3. Caracterizacion de las dos unidades litoestratigraficas del testigo ODP 1242 (Mix et al., 2003)
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4.3.4. Testigo MD03-2616

La secuencia sedimentaria tiene una longitud de 39 m (0~400 Ka), de los cuales se estudiaron
los primeros 18 m que equivalen al ultimo ciclo climatico (0~150 Ka; Fig. 4.5). La litologia
hemipeldgica del testigo comprende cantidades variables de arcillas y limos de foraminiferos
plancténicos y bentonicos, y nanofésiles de color verde oliva a gris distribuidos homogéneamente
a lo largo de la secuencia sedimentaria, con pequefas intervenciones de niveles bioturbados y
de cambio de color. La proporcién del componente biogénico carbonatado es mayor entre la
base del testigo y los 125 Ka, a partir de los cuales este componente disminuye y la sefial de la
susceptibilidad magnética se incrementa. Los restos organicos son abundantes y se presentan
como moteados de color negro, también son abundantes los tallos vegetales, los fragmentos de

briozoos y de moluscos (Shipboard Scientific Party, 2003).

4.4. Técnicas de preparacion de las muestras

4.4.1. Preparacion de “laminas” para el analisis de

cocolitoéforos

Existen diversas técnicas de preparacion del sedimento para la observacién y el estudio de los
nanofésiles calcareos mediante el empleo del microscopio dptico o electrdnico, las cuales han
sido propuestas por diversos autores (Backman y Shackleton, 1983; Wei, 1988; Baumann, 1990;
Beaufort, 1991; Samtleben y Schrdder, 1992; Okada, 1992; Henrikson, 1993; Andruleit, 1996;
Flores y Sierro, 1997) con el &nimo de optimizar el tiempo y el procedimiento que lleva al objetivo

propuesto en los estudios micropaleontoldgicos realizados.

Entre las técnicas més utilizadas estan por ejemplo, la técnica del frotis (“smear slides”, Backman
y Shackleton, 1983), de decantacién (Flores y Sierro, 1997) y de filtracién (Backman y
Shackleton, 1983; Andruleit, 1996). La técnica del frotis es la mas sencilla y répida porque
permite el procesamiento de un enorme numero de muestras en corto tiempo, resulta bastante
practica en los estudios puramente bioestratigraficos, y es la que se sigue en las campafias
oceanograficas; sin embargo, esta técnica no permite un procesamiento reproducible en cada
muestra ni el analisis cuantitativo de los taxones identificados. Las técnicas de decantacion y de
filtracion por el contrario, ofrecen un procesamiento reproducible en las muestras a analizar y

ademas resultan muy Utiles a la hora de establecer analisis cuantitativos de la asociacion. Estas
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dos ultimas técnicas fueron las empleadas en el estudio paleoceanogréfico realizado para esta

Investigacion.
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Arcilla limosa de foraminiferos y nanofésiles, color verde oliva a gris
cm 16-19: nivel bioturbado de arcilla de nanofésiles, color verde

Arcilla de foraminiferos y nanofésiles de color verde
cm 190-240: suave bioturbacién

Arcilla limosa de foraminiferos y nanofésiles de color verde oliva
cm 340-370: manchas negras dispersos

Arcilla limosa de foraminiferos-nanofésiles, color verde oliva, manchas negras dispersas

Arcilla limosa de nanofésiles, color verde oliva, sin bioturbacion

Arcilla limosa de nanofésiles
muchas manchas negras

Arcilla limosa de nanofésiles, manchas negras y pirita

cm 628-637: Arcilla limosa de nanofésiles, color verde oliva a gris; "burrows"

cm 637-665: Arcilla limosa de nanofésiles, color verde oliva
cm 665-710: Arcilla limosa de foraminiferos-nanofésiles, color verde oliva
cm 710-718: Arcilla limosa de nanofésiles, color gris oliva

Arcilla limosa de nanofésiles, color gris oliva
abundantes manchas negras

cm 910-940: "Burrows"
Arcilla de nanofésiles gris oliva
abundantes manchas negras

Arcilla limosa de nanofésiles gris oliva
pocos "burrows" y pirita
abundantes manchas negras

Arcilla limosa de nanofésiles, color gris oliva

abundantes manchas negras

algunos nédulos de pirita

cm 1350-1365: Arcilla limosa de nanofésiles, color gris oliva

cm 1365-1375: arenas de foraminiferos, color gris
cm 1375-1405: Arcilla limosa de nanofésiles. color verde oliva

Arcilla limosa de foraminiferos-nanofésiles, color verde oliva
algunas capas ricas en foraminiferos, abundantes manchas negras
Algunas concreciones de pirita, generalmente rellenando los "burrows"

Fig. 4.5. Descripcion sedimentologica los 18 m superiores del testigo MD03-2616. El tope de los intervalos “vacios”
se ajusta perfectamente con la base del nivel que esta inmediatamente sobre él; y la base de los intervalos “vacios”
se ajusta perfectamente con el techo del nivel que estd inmediatamente debajo de él (Modificada de Shipboard
Scientific Party, 2003).
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La técnica de Decantacion

Esta técnica fue propuesta por Flores y Sierro (1997) y fue empleada en la preparacion de todas
las muestras de los testigos estudiados con el objetivo de realizar el recuento de los
especimenes en cada muestra y asi establecer los andlisis cuantitativos de cocolitos que se
describiran mas adelante. El anélisis de las muestras preparadas con la técnica de decantacion
requiere del empleo del microscopio 6ptico, y para ello se utilizé el Microscopio LEICA DMRXE

en los Laboratorios de Micropaleontologia de la Universidad de Salamanca.

La metodologia se inicia con el peso previo de 0.2 g de sedimento seco para cada muestra, los
cuales son diluidos en 10 ml de agua tamponada (agua destilada mas Na;COz y NaHCOs)
empleando el ultrasonidos. El uso del agua tamponada permite conservar el pH apropiado del
agua destilada en la que se va a realizar el procedimiento de preparaciéon. De cada muestra
diluida, se extraen 100 ul que se agregan a la solucidn de agua tamponada con Gelatina de Oro
contenida en placas Petri de diametro conocido a las que previamente se les ha incorporado un
cubreobjetos y ademas han sido identificadas con el nombre de cada muestra. La Gelatina de
Oro se prepara con antelacion y su uso evita la tension superficial de las particulas en el borde
de la placa durante el proceso de decantacion. La mezcla resultante contenida en las placas
Petri es homogenizada cuidadosamente utilizando una pipeta, con el fin de facilitar la distribucion
uniforme de todas las particulas de sedimento. Una vez todas las muestras se han
homogenizado, se ponen a decantar entre 12 y 24 horas sobre una superficie horizontal, a

temperatura ambiente evitando todo tipo de vibraciones o contaminacion.

Pasado el tiempo de decantacion, el exceso de humedad de cada placa Petri se extrae por
capilaridad, cuidando de no rozar el cubreobjetos que contiene el material decantado.
Posteriormente, este cubreobjetos se deja secar totalmente a temperatura ambiente dentro de la
placa Petri. Cuando el cubreobjetos esta seco se lleva a una placa térmica a 45°C, se le agrega
dos gotas de Balsamo de Canadé disuelto con xileno al 50%, y se pega al portaobjetos que debe
estar previamente etiquetado con el nombre de la muestra. Por ultimo, la lamina recién
preparada se deja reposar durante un par de horas en la plancha térmica con el fin de extraer
todo el xileno y facilitar el secado; y luego se deja a temperatura ambiente hasta que seque
totalmente. La reproducibilidad de esta técnica depende de la correcta homogenizacién de la

mezcla y con ella de la uniformidad del sedimento decantado sobre el cubreobjetos.
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La técnica de filtracion

Esta técnica fue empleada originalmente por Mclintyre, fue descrita por Backman y Schackleton
(1983) y luego fue adaptada por Andruleit (1996). Es una técnica rapida, sencilla, permite el
procesamiento y la reproducibilidad de gran nimero de muestras y la observacion de cocolitos
bajo los microscopios optico y electrénico. La metodologia que se siguid corresponde a la
metodologia propuesta por Andruleit (1996) la cual fue aplicada en los laboratorios de
Paleontologia de la Universidad de Kiel bajo la direccion del Dr. Hanno Kinkel, con el objetivo de
examinar las muestras criticas de los tres sondeos del Pacifico oriental tropical (ODP 1240, 1241
y 1242) mediante el empleo de técnicas de Microscopia Electronica de Barrido (“Scanning
Electron Microscope”, SEM) y fotografia exhaustiva de taxones para su catalogacién y anélisis
de preservacion con mas precision. No obstante, esta técnica puede ser empleada igualmente

para el analisis bajo el microscopio dptico.

El procedimiento en esta técnica requiere el peso inicial de 0.06 g de sedimento seco para cada
muestra y su dilucién de agua tamponada empleando el ultrasonidos. Posteriormente se agrega
medio litro de agua tamponada a cada muestra diluida y se agita manualmente hasta lograr la
homogenizacién. Cada muestra diluida se divide en 10 alicuotas iguales (1/10) utilizando una
maquina “rotary splitter”, a 40 6 50 revoluciones por minuto. De estas 10 alicuotas se elige una
de ellas para repetir el paso anterior en la “rotary splitter” (1/100). Nuevamente se elige una
segunda alicuota (1/100) que se filtra al vacio sobre un filtro de membrana de policarbonato
(diametro 50 mm y tamafio de poro 0.40 um). Una vez haya ocurrido el proceso de filtracion al
vacio, la membrana de policarbonato se lleva a una placa Petri, se tapa y se seca lentamente en
la estufa a 40°C durante un tiempo comprendido entre 6 a 12 horas. Cuando la membrana esta
seca se corta una pequefa pieza (alrededor de 1 cm?), la cual se lleva a un soporte especial
técnicamente llamado “stub” y se cubre con una capa fina de oro-paladio mediante un
evaporador al vacio. En este instante la muestra queda lista para realizar las observaciones

pertinentes en el microscopio electrénico.

Al igual que en la técnica de decantacion, la reproducibilidad de este método depende de la
homogeneidad de las particulas sobre el filtro de policarbonato. Es adecuada para el célculo de
abundancias absolutas y relativas de cocolitos. Permite la comparacién de datos obtenidos a
traves de la observacion del plancton, trampas de sedimentos, y sedimentos con base en
recuentos de unidades de cocosferas (de acuerdo a Samtleben y Schroder, 1992), y para el

calculo de flujos de cocolitdforos/cocolitos y tasas de acumulacién.
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4.4.2. Preparacion de muestras para el analisis de is6topos de

oxigeno en foraminiferos

Inicialmente, se pesan entre 10 y 20 g de sedimento, los cuales se dejan en reposo en agua
destilada durante 24 horas para facilitar la disgregacién de arcillas (el intervalo de muestreo para
el registro de 6'80 en esta tesis fue establecido cada 3 cm que corresponden a una resolucion
de entre 100 a 700 afios). Posteriormente, este sedimento es lavado y tamizado separando la
fraccion >63 um. Esta fracciéon de sedimento humedo se lleva al horno a una temperatura de
~45°C, y una vez seca se vuelve a tamizar con el fin de separar las tallas entre 63-150 um y
>150 um, las cuales son pesadas y almacenadas separadamente. A continuacién, la fraccion
>150 um se divide en dos partes iguales con un microcuateador (“microsplitter”) con el fin de
separar la porcion destinada a los andlisis cuantitativos de foraminiferos (la cual no fue analizada

en este estudio) y la porcién destinada a los andlisis geoquimicos.

La seleccion de los ejemplares de interés se restringi6 a la fraccion de 300-350 um con el fin de
limitar los efectos ontogenéticos y de cuidar que los ejemplares seleccionados corresponden a
un mismo morfotipo. Entre 38 a 60 ejemplares fueron seleccionados para la especie Uvigerina
peregrina. Esta especie fue seleccionada debido a su gran abundancia y su registro siempre
continuo a lo largo del testigo, teniendo en cuenta la preferencia por las conchas mejor
preservadas y las mas limpias. Una vez los ejemplares han sido separados se procedio a la
fragmentacién de las conchas de los foraminiferos con la finalidad de eliminar cualquier fase de
contaminacion en su interior a lo largo del proceso de limpieza. Los ejemplares fragmentados se
mezclan entre si para cada muestra y de esa mezcla se separa una tercera parte para el analisis

de is6topos estables y dos terceras partes para otros analisis geoquimicos.

La limpieza de las conchas fragmentadas se lleva a cabo con dos enjuagues de metanol
agitando con un sistema de utrasonidos durante algunos segundos con la finalidad de remover la
fraccion arcillosa. Los restos de metanol se eliminan posteriormente con un enjuague de agua
milli-Q agitando nuevamente con el ultrasonidos durante breves segundos. Y finalmente, la

muestra se deja secando a temperatura ambiente durante una noche.
Aparentemente las muestras no tenian mucha influencia de contaminacion de materia organica.
Por ello se evitd cualquier otro proceso quimico que pudiera interferir en los analisis de los

isotopos estables.
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4.5. Técnicas de cuantificacion

4.5.1. Calculo de la abundancia absoluta y estimacion del

flujo de cocolitos y del carbonato aportado

Los calculos de abundancias absolutas (cocolitos por gramo de sedimento seco) y relativas (%)
se basaron en el recuento de 500-600 cocolitos. Este numero de cocolitos establece que todos
los cocolitos con abundancia relativa mayor al 1% fueron estimados con una probabilidad de
error de 0.005 (Dennison y Hay, 1967). La estimacién de la abundancia absoluta fue calculada a
partir del método propuesto por Flores y Sierro (1997):

_(n*RZ*V)

N 2
rrxg*v

, donde:

N: abundancia absoluta (cocolitos*g")

R: radio de cada placa Petri utilizada

V: volumen de agua tamponada afiadida al sedimento seco en los botes de (ul)
r: nimero de cocolitos contados por cuadrante

g: peso del sedimento seco para cada muestra (g)

v: volumen de la mezcla que se homogenizd en cada placa petri (ul)

El célculo de las abundancias absolutas permite calcular la cantidad de cocolitos acumulados por
unidad de area (cm?) y de tiempo (Ka) (Mayer et al., 1992; Flores y Sierro, 1997). La tasa de
acumulacion de cocolitos ha sido muy utilizada como indicador de paleoproductividad, pues los
maximos en la abundancia de cocolitos se relacionan con altas tasas de produccion en las aguas
superficiales.

NAR = N *d *s, donde:
NAR: flujo de cocolitos (‘nannofossil accumulation rate”, cocolitos*cm-2*Ka!
N: cocolitos/g
d: densidad del sedimento seco (g*cm-3)

s: tasa de sedimentacion lineal (cm*Ka-).

Los datos de abundancia absoluta fueron convertidos a masa de cocolitos con base en las
estimaciones propuestas por Young y Ziveri (2000). En cada especie, existe un amplio rango de
tamarfios de cocolitos, y en consecuencia una gran variacion en la estimacion de la masa (Young

y Ziveri, 2000). Por ello, las tallas de los taxones se separaron en los rangos mas frecuentes con
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el fin de obtener una estimacion mas aproximada del carbonato aportado por ellos. Las
estimaciones de la masa de los cocolitos son muy faciles de obtener, s6lo se debe contar con
datos previos sobre la constante relacionada con la forma de cada especie, la longitud promedio
de las especies y la densidad de la calcita. Las estimaciones de la masa son muy utiles en los
estudios paleoecoldgicos, biogeogréficos o de procesos de sedimentacidn, y doblemente Util en
el caso de los cocolitos, considerados como uno los mayores aportadores de carbonato al fondo
oceanico (Young y Ziveri, 2000).

m=K*:*N *¢, donde:
m: masa de carbonato aportado por cocolitos (pg*g)
Ks: Constante Unica para cada especie, la cual depende de la forma
|: longitud media del cocolito
N: abundancia absoluta (cocolitos*g")

d: densidad de la calcita (2.7 pg*um-3)

La acumulacion de la masa de los cocolitos fue expresada en términos de pg*cm-2*Ka-'. Esta
estimacion ha sido propuesta en esta tesis como un indicador en el estudio de la
paleoproductividad, el cual sugiere que una produccion alta de cocolitos en el océano superficial
es susceptible de favorecer altas tasas de acumulacion de carbonato.

CAR =m¥*d *s, donde:
CAR: flujo de carbonato de cocolitos (“‘carbonate accumulation rate”; cocolitos*cm-2*Ka)
m: masa
N: cocolitos*g’
d: densidad del sedimento seco (g*cm-3)

s: tasa de sedimentacion lineal (cm*Ka-)

4.5.2. Calculo del indice N

El indice N es un indice de paleoproductividad, por ello vinculado a las fluctuaciones de la nutri-
termoclina Flores et al. (2000). El indice N varia entre 0 y 1y establece la relacion entre los
habitantes de la zona fética superior (Gephyrocapsa oceanica, small Noelaerhabdaceae,
Emiliania huxleyi) y los habitantes de la zona fotica inferior (Florisphaera profunda) (modificado
de Flores et al., 2000).
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G.oceanica + smallNoerlabdaceae + E.huxleyi

N =
G.oceanica + smallNoerlabdaceae + E.huxleyi + F.profunda

Un indice cercano a 1 indica alta paleoproductividad, la cual esta relacionada con una nutri-
termoclina somera y con la intensificacion de las células de surgencia. Un indice N cercano a 0,
indica el descenso de la paleoproductividad y con ella la profundizacion de la nutri-termoclina y la

estratificacion del océano superior.

45.3. Determinacion del grado de preservacion del

carbonato

El carbonato biogénico es el principal componente sedimentario de las secuencias estudiadas, y
los cocolitos generalmente dominan el carbonato biogénico en los sedimentos. La preservacion
influye significativamente en la distribucion y composicion de la flora y fauna calcarea en los
océanos. Por ello es importante comprender la influencia de la disolucion en las reconstrucciones
paleoambientales y paleoclimaticas. El estado de preservacion del carbonato en los testigos del
Pacifico fue evaluado a través de la escala cualitativa sugerida por Roth y Thierstein (1972) y
Flores y Marino (2002); y a través de las estimaciones del indice CEX' (Boeckel y Baumann,
2004).

La escala usada por Roth y Thierstein (1972) y Flores y Marino (2002) establece varios niveles
de preservacion, los cuales fluctuan entre: Buena (‘good”, G) indica que todas las estructuras y
formas se conservan perfectamente; Moderada (“moderate”, M) indica que alguna caracteristica
morfolégica se ha alterado por disolucién o fragmentacion pero todos los ejemplares pueden
identificarse a nivel de especie e incluso variedad de especie; Pobre (‘poor”, P) indica una
disolucién-fragmentacion severas y por ello la identificacion se da a nivel de género; Estéril
(“barren”, B) indica que no hay ningln registro de ejemplares de cocolitdforos. Adicionalmente,
se establecieron tres escalas intermedias preservacion buena a moderada, moderada a pobre y
pobre a estéril, las cuales indican caracteristicas de disolucion intermedias. Esta escala se
realizé a partir de la observacién del estado de los ejemplares mas delicados (por ejemplo los
‘small” Noelaerhabdaceae; Thierstein, 1980; entre otros) y la presencia o ausencia de

estructuras fragiles (areas centrales, puentes, bordes de los escudos).
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El indice CEX’ fue propuesto originalmente por Dittert et al. (1999) y luego fue modificado por
Boeckel y Baumann (2004). El indice CEX’ establece la relacion de los taxones mas delicados
como son Emiliania huxleyi y los “small Noelaerhabdaceae” (excluyendo las ejemplares
identificados como Gephyrocapsa aperta) y un taxén fuertemente calcificado, Calcidiscus
leptoporus, caracterizado por ser resistente a la disolucion y fragmentacion. Valores del indice
cercanos a 1 indican buena preservacion, y valores cercanos a 0 indican un deterioro de la

preservacion.

En general los cocolitos revelan buena a moderada preservacién en los testigos océanicos ODP
1240 y 1241. En los testigos costeros, ODP 1242 y MD03-2616, la preservacion puede variar de
buena a pobre, especialmente en el testigo MD03-2616, en el cual pudieron observarse

intervalos muy bien preservados e intervalos estériles de cocolitos.

4.6. Cronologia

El modelo de edad de los diferentes testigos del Pacifico oriental tropical estan apoyados en la
estratigrafia isotopica del 3'80 del foraminifero plancténico Globigerinoides ruber (blanco) y los
datos paleomagnéticos aportados por otros grupos cientificos; y en la bioestratigrafia
(biocronologia) de cocolitéforos para los ultimos 925 Ka, llevada a cabo en esta Tesis Doctoral.
Adicionalmente, los resultados obtenidos sobre los cambios en el perfil de carbonato aportado

por los cocolitos, permitieron refinar el modelo de edad en el Pacifico oriental.

El modelo de edad del testigo MD03-2616 del Atlantico occidental tropical estéd basado en la
estratigrafia isotdpica del foraminifero bentonico Uvigerina peregrina, la zonacién climatica de
Ericson y Wollin (1956) y Kennett y Huddlestun (1972) calibrada para la cuenca de la Guayana, y

en la bioestratigrafia de cocolitéforos realizada en esta Tesis Doctoral.

Los modelos de edad utilizados en este trabajo se explican detalladamente en los capitulos 5, 6

y 7,y a manera de sintesis en el Capitulo 8.
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Abstract

The calcareous nannofossil assemblage from ODP Site 1240 in the equatorial upwelling of the
Eastern Pacific were analysed for the last 560 Ka. The chronological framework was set with a

combination of isotopic stratigraphy, nannofossil biostratigraphy and one palaeomagnetic event.

Owing to the dominance of selected Noelaerhabdaceae and Florisphaera profunda, the N index
(modified from [Flores, J.A., Barcena, M.A. y Sierro, F.J., 2000. Ocean-surface and wind
dynamics in the Atlantic Ocean off northwest Africa during the last 140 000 vyears.
Palaeogeography, Palaeoclimatology, Palaeoecology 161, 459-478]) was used to investigate the
fluctuations of the nutri-thermocline in the Eastern Equatorial Pacific Ocean. This ratio measures
the relative proportion of taxa that usually live in the upper photic zone in relation to those that
usually thrive in the lower photic zone. Temporal changes in the relative abundances of these
species over the last 560 Ka may therefore be related to variability in surface water conditions.
Patterns indicate by the N index, were supported by the nannofossil accumulation rate and the
total CaCOs coccolith content, allowing identification of four palaeoceanographic intervals.
Interval 1 (Marine Isotope Stage-MIS 14-8) is characterised by the highest index of
palaeoproductivity, maximum coccolith accumulation rates and the highest carbonate content,
essentially produced by Gephyrocapsa caribbeanica. These indicators imply a strengthening of
the Southern Hemisphere circulation that allowed enhanced upwelling conditions, possibly related
to dominant La Nifia-like conditions. Interval 2 (MIS 8-6) displays frequent fluctuations of high N
index values, in agreement with the slight rise of F. profunda and the warm taxa. Both the fall in
the nannofossil accumulation rate (NAR) and in the coccolith CaCO3 content were responses to
the decrease in G. caribbeanica abundance. These events are still associated with high surface
productivity related to variations in intensity of the southeast Trade winds and periodically
intensified upwelling, conditions related to La Nifia-like events with some fluctuations. Interval 3
(MIS 5) is characterised by atypical low N values, a low NAR, and a low coccolith CaCOs content,
suggesting that the Southern Hemisphere circulation was reduced and that the upwelling system
was weakened, allowing us to infer that an El Nifio-like event was the dominant condition.
Finally, during Interval 4 (MIS 4-1), the system was restablished; the N index was high again, with
some inflections, and correlated with an increase in the NAR and coccolith carbonate. These
indicators are related to dominant southeast Trades and equatorial currents that favoured cool

and nutrient-rich waters, suggesting a La Nifa-like condition with some fluctuations.
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5.1. Introduccioén

In this study we analysed the evolution of calcareous nannofossil assemblages over the last
seven glacial-interglacial cycles to elucidate the oceanographic response of the Eastern
Equatorial Pacific (EEP) to climate change. Calcareous nannofossils, a primarily algal group, are
good environmental proxies owing to their temporal and spatial distribution (Brand, 1994), and
are hence useful as a tool for palaeoceanographic reconstructions. Their highest relative
abundances within the phytoplankton occur in warm and oligotrophic waters (Brand, 1994), but
their highest absolute abundances occur in eutrophic regions, such as equatorial upwelling
regions and on the outer continental shelves (Mitchell-Innes and Winter, 1987; Brand, 1994). The
aims of this study are to investigate variations in the nannofossil assemblage, their contribution to
carbonate production and export during the last 560 Ka (in order to reconstruct the dynamics of
the nutri-thermocline in the EEP) and the influence of the long-term El Nifio-like and La Nifa-like

settings.

The Eastern Equatorial Pacific (EEP) is an area of high productivity associated with seasonal
variations of the Trade wind system and with the interannual variability of the ENSO system (El
Nifio Southern Oscillation, Philander, 1995; Clement et al., 1999; Fedorov and Philander, 2000).
The major role of the EEP in the past global climate system has been documented by Chavez
and Barber (1987), who stated that this region is responsible for as much as 50% of the global
‘new production”. Long-term changes in palaeoproductivity and in the dynamics of the ocean
surface currents in the EEP are driven by the Trade wind system (Philander, 1995). Furthermore,
the Eastern Pacific is a key part of the El Nifio-Southern Oscillation. This has two phases, the
warm one (El Nifio) and the cool one (La Nifia), both of which cause oceanographic and
atmospheric anomalies around the Earth (e.g. Philander, 1995; Fedorov and Philander, 2000). El
Nifio events occur in the Pacific when the differences in surface pressure across the tropical
Pacific are small and consequently the Trade winds are weak (Fig. 5.1). Advection and upwelling
in the Equatorial Cold Tongue (ECT) diminish because of the eastward advection of warm
nutrient-depleted Western Equatorial Pacific surface waters, thickening the EEP mixed layer and

markedly depressing the thermocline and nutricline (Philander, 1995; Fedorov and Philander,
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2000). The ECT in the Eastern Equatorial Pacific basin is a region associated with cool waters,
forming a temperature minimum at the equator (Wyrtki, 1981), and with high-oxygen waters
(Lukas, 1986). During La Nifa events, the differences in surface pressure across the tropical
Pacific are unusually large; the Trade winds are intense, and this strengthens advection and
upwelling in the ECT, with the subsequent rise of the nutricline and thermocline and a lowering of
sea surface temperatures (SST; Philander, 1995; Fedorov and Philander, 2000). During EI Nifio
the warm pool of the Panama Basin moves southward and during La Nifia the ECT is markedly

enhanced and the nutricline and thermocline rise (Philander, 1995).

5.2. Oceanographic setting

ODP Site 1240 is situated north of Carnegie Ridge in the equatorial divergence zone, and south
of the Equatorial Front (Mix et al., 2003; Fig. 5.1). This Equatorial Front is close to 3°N and forms
the boundary between two water masses: the ECT and the warm pool of the Panama Basin. The
warm pool is the warm low-salinity tropical surface water associated with the North Equatorial
Counter-Current (NECC) (Wyrtki, 1981). The Cold Tongue is the cold and high-salinity nutrient-
rich water south of the front. This tongue comprises the South Equatorial Current (Pak and
Zaneveld, 1974; Wyrtki, 1981), the Equatorial Undercurrent (EUC) and the Peru Current (PC)
(Pak and Zaneveld, 1974). It is enhanced from August to October and weakened from February
to March.

The PC flows northward, toward the equator, introducing cool saline, nutrient-rich waters. The PC
merges with the SEC in the Galapagos region, feeding the coastal upwelling. The EUC is 100 m
thick and flows eastward beneath the SEC, south of 3°N. It is formed of cooler and saltier waters
enriched in nutrients that upwell in the equatorial divergence zone (Wyrtki, 1981) and it drives
oxygen-rich waters from 150°E to Ecuador at the equator (Helly and Levin, 2004). Equatorial
upwelling is attributed to longitudinal divergence induced by the southeast Trades and vertical
mixing of the EUC (Pak and Zaneveld, 1974; Wyrtki, 1981). Lyle et al. (2002) located the
equatorial high productivity zone, related to the upwelling of nutrient-rich and colder waters,
between 1°N and 1°S. The California Current (CC) is driven southward by the northeast Trades
and feeds the easterly North Equatorial Current (NEC) with cooler and more saline waters. The
NECC flows eastward and develops a cyclonic gyre when it reaches the coast of Central
America, giving way to a region of upwelling and a shallower thermocline called the Costa Rica
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Dome and providing westward-flowing surface waters to the NEC (Hofmann, et al., 1981) (Fig.
5.1). The NECC flows eastward from the western equatorial “warm pool” north of 5°N (Wyrtki,
1981).

Elevation (m)

ODP Site| General locati Latitude

a?lm CocosRidge ) 51y |gg27.058'w] 2921 m
(Panama Basin) =

ie | Water depth

Fig. 5.1. 3-D Main surface and subsurface oceanic circulation features in the equatorial upwelling in response to
atmospheric dynamics. Colour scale highlighting major bathymetric features (taken from topography database from
Smith and Sandwell, 1997).Surface currents are indicated by solid lines and subsurface currents are indicated by
dashed lines. PC: Peru Current, SEC: South Equatorial Current, EUC: Equatorial Undercurrent, NEC: North
Equatorial Current, CC: California Current, NECC: North Equatorial Counter Current, CDR: Costa Rica Dome, ECT:
Equatorial Cold Tongue (Adapted from Fiedler and Talley, 2006 and Kessler, 2006).

The Trades converge onto the ITCZ, located north of the equator in the EEP. This asymmetry
above the EEP was explained by Philander et al. (1996) as being the result of ocean-atmosphere
interactions and of the geometry of the American continent. The ITCZ is located over warmer
SST associated with the eastward NECC. Precipitation in the ECT is lower than in the
northeastern tropical region of the EEP (Philander et al., 1996; Fig. 5.1). When the southeast
Trades are fully developed (August to December), the ITCZ is at its northernmost position, at
about 10°N; the SEC and the NECC are stronger, and the CC contributes waters to the NEC up
to about 20°N. From February to April, the southeast Trade winds are weakened and the
northeast Trades are most intense. Thus, the ITCZ is at its southernmost position of the year,
always north of the equator, causing the lowest surface salinity values and the highest sea
surface temperatures (SST) of the year (Philander et al., 1996).
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5.3. Materials and methods

5.3.1 Sediment and coccolith preparation

The sediments from the upper 52.10 mcd (meter composite depth) of ODP Site 1240 consist of a
mixture of biogenic calcite and opal, dominated by nannofossils (~40% to ~80%) and diatoms
(~10% to ~40%) (Mix et al., 2003). 145 samples were prepared in order to analyze the calcareous
nannofossil assemblage, using the quantitative settling technique of Flores and Sierro (1997).
This allows calculation of the abundances of nannofossils per gram of sediment. 0.2 g of dry bulk
sediment was diluted in a 10 ml flask with buffered distilled water. Then, this mixture was briefly
sonicated (20 seconds) in an ultrasonic bath. 0.1 ml of the solution was pipetted out and
homogenised on a Petri-dish with a cover slip on its bottom. This Petri-dish had previously been
filled with buffered distilled water and unflavoured gelatine to ensure uniform distribution of the

sediment on the slide. Then, the cover slip was mounted with Canada Balsam on a slide.

Using a polarised light microscope (1250x), more than 500 specimens per sample were counted
from a variable number of viewing fields. Reworked Miocene, Pliocene and Pleistocene
nannofossils were also counted, but were always rare. Additional Scanning Electron Microscope
(SEM) analyses were carried out on selected samples using the SEM of the Geological Institute,
Kiel. These analyses were used to settle taxonomic aspects and to observe preservation
features, confirming a good to moderate preservation of the calcareous nannofossils throughout
the site. (Appendices A, B, C).

5.3.2 Age model and stratigraphy

The age model used in this study is a combination of nine control points of the oxygen isotope
record (0-329 Ka; Cacho et al., personal communication), a biostratigraphic event (LAD of P.
lacunosa; Flores et al., 2006), and a palaeomagnetic datum at 780 Ka (Mix et al., 2003) (Table
5.1, Fig. 5.2). The age model for the interval between 0-329 Ka was developed at the University
of Barcelona, tuning the oxygen isotopic curve of the planktonic foraminifera Globigerinoides
ruber (white) to the 8'80 record of G. ruber (white) of ODP Site 677 of Shackleton et al. (1990) for

the last 329 Ka (Cacho et al., personal communication 2006).

108



Control Points Depth (mcd) Age (Ka) Authors

5'%0: G. ruber white 0.01 2 Cacho et al; pers. comm. 2006
5'%0: G. ruber white 2.33 17 Cacho et al; pers. comm. 2006
5'%0: G. ruber white 10.07 65 Cacho et al; pers. comm. 2006
5'%0: G. ruber white 14.05 122 Cacho et al; pers. comm. 2006
5'%0: G. ruber white 14.97 132 Cacho et al; pers. comm. 2006
5'%0: G. ruber white 18.07 164 Cacho et al; pers. comm. 2006
5'%0: G. ruber white 27.14 245 Cacho et al; pers. comm. 2006
5'%0: G. ruber white 30.23 286 Cacho et al; pers. comm. 2006
5'%0: G. ruber white 33.00 329 Cacho et al; pers. comm. 2006
Biostratigraphic datum: LAD P. lacunosa 43.66 458 Flores et al., 2006
Paleomagnetic datum 70.00 780 (Mix et al., 2003)

Table 5.1. Control points used to develop the age model.

Two biostratigraphic events have been identified in ODP Site 1240: the LAD (Last Appearance
Datum) of Pseudoemiliania lacunosa at 44.14 mcd (Flores et al., 2006), and FAD (First
Appearance Datum) of Emiliania huxleyi at 29.03 mcd (present work), corresponding to 458-Ka
(Marine Isotope Stage-MIS 12) and 270-Ka (MIS 8). These events were dated by Thierstein et al.
(1977) at 458 Ka for the LAD of Pseudoemiliania lacunosa and 268 Ka for the FAD of E. huxleyi;
i.e., slightly above ours (Fig. 5.2).

5130 stack (ppm)

Site 677
(Shackleton etal,, Sedimentation rate 9 o,
1990) (em*Ka-1) E. huxieyi P.lacunosa
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Fig. 5.2. Oxygen Isotope Stack from Site 677, compared to sedimentation rates and biostratigraphic events identified
at ODP Site 1240: FAD (First Appearance Datum) of Emiliania huxleyi and LAD (Last Appearance Datum) of
Pseudoemiliania lacunosa, (Table 5.2). Grey bars indicate glacial isotope stages 2 through 14. 5a, 5c, 5e: substages
of MIS 5 (MIS, Marine Isotope Stage). med: meters composite depth. Small circles in linear sedimentation rates
indicate control points.
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Unfortunately there is no available oxygen isotope record for the interval between 329 and 560
Ka and thus nannofossil stratigraphy and palaeomagnetism are the only tools to obtain additional
datum levels of chronological significance. The nannofossil LAD of P. lacunosa at 458 Ka dated
by Thierstein et al. (1977) and the palaeomagnetic event dated in 780 Ka by Mix et al. (2003) at
Site 1240, were the reference points used for that period (Table 5.1). The age model was
obtained by linear interpolation between these reference points using the “Analyseries” software
of Paillard et al. (1996). It is possible that the age model for Site 1240 can be slightly improved in

the future when the oxygen isotope stratigraphy is extended back in time.

5.3.3. Estimation of abundances, Nannofossil Accumulation

Rate (NAR) and coccolith CaCO3z contribution

Absolute coccolith abundances (nannofossils*g-') and the NAR were calculated using the formula
given by Flores and Sierro (1997). The NAR (nannofossils*cm2*Ka!) was calculated using
estimations of the number of coccoliths per gram (coccolith*g-'), GRAPE densities (d, g*cm-3),
obtained by Mix et al. (2003), and the linear sedimentation rate (SR, cm*Ka-'), derived from the

age model. GRAPE densities were used since dry sediment densities were not available.

The contribution of coccoliths to the overall carbonate flux (Mass, pg*g-1) was assessed using the
method proposed by Young and Ziveri (2000), using the species-specific mean coccolith length
(um3), absolute abundances in the sediment (nannofossils*g), the shape factor (k) for each
species and the calcite density (2.7 pg*um-3). Table 5.2 summarizes the source of coccolith k,
values, mean coccolith length, and the coccolith carbonate content for each species. This method
allows the estimation of coccolith-derived CaCOs from individual species, although a significant
cumulative error (around 50%) is involved (Young and Ziveri, 2000). A key potential source of
errors is variation in size of individual species between samples. Also, broken coccoliths were not
taken into account (although they do not appear to be significant), and hence the coccolith
carbonate contribution could be higher than computed. So, the calculations of the coccolith

carbonate content should be interpreted with caution.

The N ratio palaeoproductivity proxy was proposed by Flores et al. (2000) based on the relative
abundance of the main surface eutrophic species (small Noelaerhabdaceae, R) and the main
lower photic zone species (Florisphaera profunda, F). Thus, high values indicate strong upwelling

and shallow stratification (values closer to 1) while low values indicate weak upwelling and deep
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Coccolith CaCO3;

Species Ks Ks source mean length Vol at mean at mean length
length (um)3 (a)
Calcidiscus leptoporus 0.080 |Young and Ziveri, 2000 7.0 27.440 74.088
Emiliania huxleyi 0.020 |Young and Ziveri, 2000 2.5 0.313 0.844
Florisphaera profunda 0.040 |Young and Ziveri, 2000 3.3 1.437 3.881
Gephyrocapsa caribbeanica 0.060 Adopted from G. oceanica”s Ks 3.0 1.620 4.374
maximum value
small Noerlabdaceae (G. ericsonii and G. aperta) 0.050 |Adopted from G. ericsonii 2.0 0.400 1.080
Gephyrocapsa muellerae 0.050 |Young and Ziveri, 2000 3.0 1.350 3.645
Gephyrocapsa oceanica 0.050 |Young and Ziveri, 2000 3.5 2.144 5.788
Large Gephyrocapsa 0.050 |Adopted from G. oceanica 4.5 4.556 12.302
Helicosphaera carteri 0.050 |Young and Ziveri, 2000 10.0 50.000 135.000
Pseudoemiliania lacunosa 0.040 Adopted from_ I?.huxleyl type A 4.5 3.645 9.842
normally calcified
Warm taxa:
Calciosolenia murrayi 0.030 |Young and Ziveri, 2000 3.5 1.286 3.473
Neosphaera coccolithomorpha 0.015 |Young and Ziveri, 2000 6.5 4.119 11.122
Oolithotus cavum 0.070 |Adopted from O. cavum 4.0 4.480 12.096
Oolithotus fragilis 0.070 |Young and Ziveri, 2000 5.0 8.750 23.625
Pontosphaera spp. 0.050 [Adopted from H. carteri 8.0 25.600 69.120
(Zygodiscales)
Rhabdosphaera clavigera 0.025 |Young and Ziveri, 2000 8.0 12.800 34.560
Syracosphaera spp. 0.030 |Adopted from S. pulchra 4.0 1.920 5.184
Umbellosphaera spp. 0.010 |Young and Ziveri, 2000 4.0 0.640 1.728
Umbillicosphaera sibogae foliosa 0.060 |Young and Ziveri, 2000 4.0 3.840 10.368
Umbillicosphaera sibogae hulburtiana 0.050 ?i?)?)zfed from U. sibogae 3.5 2.144 5.788
Umbillicosphaera sibogae sibogae 0.050 |Young and Ziveri, 2000 4.0 3.200 8.640

Table 5.2. Summary of coccolith shape constants used (Ks) and carbonate coccolith calculations for each species (mean length) at Site 1240.



stratification (values closer to 0). In this work, this function was modified to include Gephyrocapsa
ocecanica (Go), a species that was absent from the original function. G. oceanica is one of the
most abundant surface species in the core and has mainly been reported in surface waters in
tropical and subtropical areas (Okada and Honjo, 1973; Okada and Mclntyre, 1979; Beaufort and
Buchet, 2003), in upwellings areas of low latitudes: the Panama Basin (Giraudeau et al., 1993;
Hagino and Okada, 2004; Martinez et al., 2005), northwest Africa (Geitzenauer et al., 1977), the
Red Sea (Winter, 1982) and monsoon-induced upwelling waters (Houghton and Guptha, 1991),
and it has also been described in the relatively warm upwelling waters of the Beguela area
(Giraudeau, 1992). Accordingly, the modified N ratio proposed and used in this core is:

~ R+Go
R+Go+F

5.3.4. Taxonomic notes

The most abundant group of taxa at the site belong to the family Noelaerhabdaceae, including
Gephyrocapsa oceanica, G. muellerae, G. caribbeanica, Emiliania huxleyi, small Reticulofenestra
and Pseudoemiliania lacunosa. The morphotaxonomy used for the genus Gephyrocapsa was
adopted from Flores et al. (2000) and is summarised in the Appendix B and Appendix of chapter
8). Small placoliths <3um long with an open central area and small placoliths <2.5 ym long with a
closed central area were grouped as small Noelaerhabdaceae, this includes small Gephyrocapsa
(G. aperta and G. ericsonii), small Reticulofenestra, and rare Emiliania huxleyi. Other small
placoliths between 2.5-3 pm but with a closed central area were included in the small
Noelaerhabdaceae as a small morphotype of G. caribbeanica. This difference in the small
Noelaerhabdaceae was considered for coccolith carbonate calculations. Different sizes of G.
oceanica were also considered for carbonate calculations (medium Gephyrocapsa 3-4 ym and
large Gephyrocapsa 4-5 pm), but later these sizes were lumped as G. oceanica for
palaeoecological purposes. Calcidiscus leptoporus and Helicosphaera carteri are subordinate
species and were present throughout the record. Although Coccolithus pelagicus, a subordinate
species, was very rare and sporadic, it was considered for coccolith carbonate estimations. The
group of species categorised as warm and oligotrophic taxa include Umbilicosphaera sibogae,
Calciosolenia murrayi, Neosphaera coccolithomorpha, Oolithotus spp., Pontosphaera spp.,
Rhabdosphaera clavigera, Syracosphaera spp. and Umbellosphaera spp. (Bdeckel and
Baumann, 2004) and were lumped together. Umbilicosphaera, a major component of the warm
taxa, and includes in three species: U. sibogae, U. foliosa and U. hulburtiana. These species

were counted separately but were grouped together because they did not show a
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palaeoecologically different behaviour. Also, species of the genera Oolithotus, Pontosphaera,
Syracosphaera and Umbellosphaera were not distinguished by light microscopy and were

counted together in their corresponding genus.

5.4. Results

5.4.1. Calcareous nannofossil assemblages and the N ratio

Small Noelaerhabdaceae, G. oceanica and F. profunda were the most abundant species
throughout the interval studied, although F. profunda was only abundant during MIS 5 (Fig. 5.4a,
5.4b; Appendices A, B, C). Small Noelaerhabdaceae constitute between ~50% and ~11% of the
total assemblage. In some intervals, the small Noelaerhabdaceae appeared alternately with G.
oceanica. The relative abundances of G. oceanica increased up-core reaching maximum
abundances of 60%. F. profunda abundances increased slightly from MIS 8 (less than 10%) to
MIS 6 and then abruptly in MIS 5e, when this species reached ~62%. Major changes in the
composition and absolute abundance of the assemblage, the NAR and coccolith-derived CaCO3
were observed during the mid-Brunhes event between MIS 14-8 and during the warm MIS 5 (Fig.
5.3).

Another significant species is the heavily calcified G. caribbeanica, which was very abundant (up
to 65%) during the mid-Brunhes event (MIS 14-8), and sometimes also alternated in abundance
with the small Noelaerhabdaceae. The highest concentration of nannofossils is observed during
MIS 14 to the early phase of MIS 8, coinciding with the maximum abundances of G. caribbeanica
and its small morphotype. A marked reduction in the absolute abundances of coccoliths from the

middle of MIS 8 to the Holocene was coincided with more prominent fluctuations of F. profunda.

Calcidiscus leptoporus, H. carteri and the warm taxa, have combined abundances below 10%,
throughout the studied interval. However, their contribution is significant in terms of carbonate
production because they produced large, heavily calcified coccoliths. H. carteri and C. leptoporus
reached their maximum abundances during MIS 6 and MIS 3. G. muellerae and the warm taxa,
although subsidiary in the coccolithophore assemblage, displayed opposite short-term behaviour,
but fairly similar long-term patterns. Thus, both G. muellerae and the warm taxa show increases
in abundance during MIS 6 and especially MIS 4-1, but within these intervals they show anti-

covariant patterns of peaks and troughs in abundance (Fig. 5.4a). Other species were recorded in
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very low abundances. In regard to coccolith preservation, Light and Scanning Electron
Microscope observations revealed good to moderate preservation along the whole sequence
studied.
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Fig. 5.3. Review of the major bioproductivity proxies at Site 1240: N ratio (proportion of F. profunda to small
Noelaerhabdaceae and G. oceanica) vs. total absolute abundance of coccoliths, their accumulation rate (NAR) and
the calculated total mass of coccolith CaCOs per gram of sediment (NB 1g = 10'2pg). Grey bars indicate glacial
isotope stages 1 through 14. 5a, 5¢, 5e: substages of MIS 5. The paleoceanographic intervals discussed in section 5
are included. MIS: Marine Isotope Stage.
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Fig. 5.4a. Relative abundances (%) and accumulation rates of the most significant nannofossil species. Grey bars
indicate glacial isotope stages 2 through 14. 5a, 5c, 5e: substages of MIS 5. The paleoceanographic intervals
discussed in section 5 are included.
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The N ratio (Fig. 5.3) exhibits important variations in the interval studied. The highest and most
uniform N ratio values were observed from MIS 14 to the beginning of MIS 8, coinciding with the
maximum fluxes of coccoliths and their maximum carbonate production. This index gradually
starts to decrease during MIS 8, showing fluctuations corresponding to peaks of F. profunda. The
N values fall dramatically in isotope substage 5e, followed by an increase to pre-5e levels, which
is interrupted by negative excursions in the substages 5c to 5a. Relatively high values are
reached from MIS 4 to the Holocene. A general decreasing trend in the N values over the last 560
Ka is evident and does not seem to be correlated with the glacial/interglacial pattern of variation

in this system.

5.4.2. Sedimentation and nannofossil accumulation rates

The site is characterised by high average sedimentation rates (9.3 cm*Ka-") (Fig. 5.2), maximum
values being observed during MIS 4-1. By contrast, the lowest sedimentation rates occur during
MIS 9-8 and MIS 5 (~7 cm*Ka"). The low sedimentation rates during MIS 14-10 may be an

artefact of the few reference points used in the age model for this interval (Fig. 5.2).
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The total accumulation rates of calcareous nannofossils at Site 1240 are high over the last 560-
Ka (Fig. 5.3), around 5x1010 to 4x10"" nannofossils*cm-2*Ka!, and decrease upwards. Our study
reveals that the major contributors to the nannofossil accumulation rates (NAR) were G.
caribbeanica, the small Noelaerhabdaceae and G. oceanica (Figs. 5.4a and 5.4b), and their
fluxes alternated reciprocally. A lower NAR coincides with the fall in the abundances of G.
caribbeanica. The lowest nannofossil accumulation rates occurred during MIS 5, coinciding with
the dominance and maximum concentration of F. profunda in the assemblage. In spite of the high
accumulation rates of the subordinate and highly calcified species C. leptoporus, H. carteri and U.

sibogae during MIS 6, the total NAR was low during that time.

5.4.3. Coccolith carbonate mass

The contribution of coccolith-derived CaCOs varies considerably and followed a prominent pattern
along the mid-Brunhes event, coinciding with the G. caribbeanica extra component of the
assemblage (Fig. 5.3 and 5.4b). The highest values are found during MIS 14-8 (Fig. 5.3, 5.5a and
5.5b). In spite of their low abundances, the major contributors to the coccolith carbonate are the
heavily calcified species G. caribbeanica (up to ~65%), H. carteri (up to ~60%) and C. leptoporus
(up to ~50%). Other very important calcite producers are G. oceanica, with a relative production
of up to ~50%, and the small Noelaerhabdaceae (up to ~16%) owing to their high abundances in
the assemblage (Fig. 5.5a and 5.5b). The carbonate contribution during MIS 5e is dominated by
F. profunda.
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Fig. 5.5a. Coccolith carbonate contributed by the most abundant coccolithophores at Site 1240. Grey bars indicate
glacial isotope stages 2 through 14. The palaeoceanographic intervals discussed in section 5 are included. MIS:
Marine Isotope Stage.
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5.5. Discussion

Coccolithophores strongly contributed to the palaeoproductivity and to the accumulation of the
sediments along the last 560 Ka at ODP Site 1240. Many authors have used nannofossils,
especially upper photic zone dwellers such as small Noelaerhabdaceae, (Young, 1994; Okada
and Wells, 1997; Wells and Okada, 1997; Flores et al., 1999; 2000, 2003; Bollman et al., 1988;
Beaufort et al., 1999; Beaufort and Buchet, 2003) and G. oceanica (see section 3.3), as
palaeoproductivity proxies in upwelling areas (Young, 1994; Baumann and Freitag, 2004) and in
equatorial high-productivity locations (Hagelberg et al., 1995; Weber, 1998). F. profunda normally
grows at a depth close to the nutri-thermocline when the water column is stratified (Okada and
Honjo, 1973; Molfino and Mclintyre, 1990a,b; Young, 1994; Okada and Wells, 1997; Wells and
Okada, 1997; Beaufort et al., 1997, 1999, 2001, 2003; Beaufort and Buchet, 2003; Flores et al.,
2000; Liu and Herbert, 2004; Baumann and Freitag, 2004). This species has also been

considered as a sea water transparency indicator (Ahagon et al., 1993).
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Variations in the assemblage over the last 560 Ka are related to changes in the dynamics of the
water-column that regulate nutrient content and sea surface temperature: hence the dominance
of the nannofossil species near the equator. An ecological alternation could explain the
alternating dominance of small Noelaerhabdaceae (related to maximum eutrophication) and G.
oceanica (associated with highly eutrophic and moderately warm sea surface waters) in response
to slight sea surface temperature changes, as proposed by Hagino and Okada (2004) for the

Equatorial Pacific.
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It is possible that the low abundance of C. pelagicus and E. huxleyi at this site was mainly
temperature-induced. C. pelagicus has been reported as an inhabitant of low-temperature
upwelling waters (Cachao and Moita, 2000). Okada and Honjo (1975), Houghton and Guptha
(1991) linked the scarcity of E. huxleyi to the higher concentration of G. oceanica in the nutrient-

rich waters of the open tropical and subtropical regions of the Red Sea and the Western Pacific.

The variability of the NAR and coccolith CaCOs contents were used here as proxies for
bioproductivity, the calcified nannofossils being the main suppliers of calcium carbonate to the
sediments. Coccoliths are considered to be the main component of the sediment during the
interval studied (Mix, et al., 2003) and hence should be the major contributor to total carbonate for
the last 560 Ka. Unfortunately, carbonate analyses are not available and it is therefore not
possible to assess the contribution of coccoliths to the total carbonate in the sediments.
Assemblage fluctuations provide an important source of information about palaeoproductivity and

carbonate coccolith data.

Based on this analysis, a continuous record of coccolithophore palaeoproductivity was elaborated
using the N function. Significant changes in this function allowed us to distinguish four

palaeoceanographic intervals over the last 560 ka (Fig. 5.3):

5.5.1. Interval 1: MIS 14-8: ~560 Ka to ~283 Ka (~52.10 mcd to
~29.99 mcd)

This interval, characterised by coccolith-rich material has very high N values, the consequence of
high fertility in surface waters, which was probably associated with strong upwelling and high
bioproduction. The abundance of the small Noelaerhabdaceae and G. oceanica would
correspond to a well defined ECT in the EEP, caused by a shallow nutri-thermocline through the
reinforcement of the EUC and the SEC, and the displacement of the ITCZ at its northernmost
position due to the dominance of the southeast Trades, which favoured the proliferation of these
species. The highest abundances of the upper photic zone inhabitants together with the highest
NAR and the maximum concentration of coccolith carbonate (Fig. 5.4a) suggest intense upwelling
episodes. These conditions were probably related to a period of higher frequency and more

intense La Nifia-like events (Fig. 5.6).
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Fig. 5.6. Atmospheric and oceanic conditions during periods of normal, El Nifio-like and La Nifia-like conditions. PC;
Peru Current, SEC: South Equatorial Current, EUC: Equatorial Undercurrent, NEC: North Equatorial Current, CC:
California Current, NECC: North Equatorial Counter Current, CDR: Costa Rica Dome, ECT: Equatorial Cold Tongue,
(Normal conditions adapted from Fiedler and Talley, 2006; and Kessler, 2006). ITCZ: Intertropical Convergence Zone
(Mean position of the ITCZ adapted from Philander, 1995). Colour scale highlighting major bathymetric features
(taken from topography database from Smith and Sandwell, 1997).
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The co-occurrence of low magnetic susceptibility, high lightness values (L*), and high CaCO3
accumulation rates reported by Mix, et al. (2003), supports the above interpretation. Jansen et al.
(1986) reported the marked northward displacement of oceanic fronts, allowing the strengthening
of the Southern Hemisphere circulation in all oceans between 300-400 Ka. Other studies have
searched for a connection between primary productivity, the movement of the thermo-nutricline,

wind stress and ENSO events in the equatorial Indopacific oceans (Beaufort et al., 1997; 2001).

The period from MIS 14-8 has been referred to as the mid-Brunhes event and corresponds to a
global increase in the carbonate content of pelagic sediments (Droxler et al., 2003) and a
significant increase in the global abundance of the heavily calcified G. caribbeanica (Bollmann et
al., 1998, in the Atlantic, Southwestern Pacific and Southern oceans; and by Flores et al., 1999,
2003, Baumann and Freitag, 2004, and Baumann et al., 2004, at high latitudes). G. caribbeanica
was excluded from the N ratio because it is almost absent in the upper intervals. Neverthless, this
upper photic species could be considered a proxy of high palaeoproductivity. Thus, a
superimposed global or evolutionary pattern can be ruled out.

Although carbonate dissolution was intensive during the mid-Brunhes event, good to moderate
coccolithophore preservation is found for this period at site 1240. This suggests that there was no
vertical change in the water masses overlying the sediment, and hence the carbonate
compensation depth (CCD) and the lysocline must have been deeper than 2900 m during even
that event. The presence of a deep lysocline during this interval, when other areas of the
Equatorial Pacific were subject to strong dissolution, could be the consequence of high local rates

of carbonate supply to deep waters (Archer 1991a, b).

5.5.2. Interval 2: MIS 10 to 6: ~283 to ~128 Ka (~29.99 mcd to
14.77 mcd)

A slight long-term reduction in the N ratio starting 283 Ka ago suggests less intense upwelling
conditions in surface waters. Likewise, the progressive increase in the warm-water taxa during
the last 283 Ka seems to indicate that SSTs were probably due to variations in the depth of the
nutri-thermocline. These records, together with the decreasing upward trends of the NAR and
coccolith carbonate mass, were probably the result of a progressive reduction in Trade wind
intensity. This is fairly consistent with the results obtained by Scharmm (1985) and Emeis et al

(1995), who suggested that the Southern Hemisphere circulation was reduced over the last 500
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Ka, favouring the warming of surface waters in the EEP. At Site 1240, this warming is more
apparent during the last 283 Ka.

The oceanographic situation during this interval may have been dominated by La Nifia-like
conditions, punctuated by short periods in which El Nifio-like events were more frequent (Fig.
5.6). This interval could have been the prelude to an oceanographic scenario that developed fully

during MIS 5, with similar oceanographic contidions to those existing today during EI Nifio events.

5.5.3. Interval 3: MIS 5: ~128 Ka to ~ 71 Ka (~14.77 mcd to
~10.82 mcd)

This interval, defined by an abrupt increase in F. profunda and so a decrease in N values (Fig.
5.3, 4a and 4b), is characterised by a remarkable change in the coccolith assemblage,
suggesting that the water column of the EEP became more stratified, leading to a reduction in
nutrient supply in surface waters and a deepening of the nutri-thermocline. All palaeoproductivity
proxies (N ratio, NAR, and coccolith carbonate) seem to indicate a collapse in the upwelling
system (Fig. 5.3). The sediments may have been slightly affected by dissolution, resulting in a
weak relative increase in F. profunda, although the presence of small Noelaerhabdaceae, the low
abundances of G. oceanica and the identification of all coccoliths at species level suggest that

dissolution, if it occurred, would have been moderate.

Evidence from other proxies, such as high magnetic susceptibility values (Mix et al., 2003),
suggests reduced atmospheric circulation in the EEP, since low wind intensities favour the
settling of the finest eolian magnetic particles (Hovan, 1995). A low CaCOs3 content for the last
interglacial period (MIS 5) has been reported previously by Lyle et al. (1988), Lyle et al. (2002),
Thomas et al. (2000), Snoeckx and Rea (1994) and Murray et al. (1995) for the Eastern Tropical
Pacific, suggesting low carbonate sedimentation due to low carbonate productivity at that time
(Hagelberg, et al., 1995). Other proxies, such as planktonic foraminifer Mg/Ca values, indicate
the presence of very warm SSTs during MIS 5e (Lea et al. 2006), in agreement with the low N
values and the strongly stratified water column found in this work. Beaufort and Buchet (2003)
reported a relationship between the increases in F. profunda and the El Nifio-like warm pool in
the Western Pacific. Warmer conditions during EI Nifio-like events were linked to lower primary

productivity during MIS 5 in the Indian and Pacific equatorial oceans (Beaufort et al., 1997; 2001).
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The above evidence suggests a deepening of the nutri-thermocline and the arrival of the warm
pool at Site 1240, in response to a weakening of the southeast Trades during MIS 5e (Fig. 5.6),
mostly associated with El Nifio-like conditions with some fluctuations.

5.5.4. Interval 4. MIS 4 to 1: ~71-Ka to Holocene (~10.82 mcd
to ~0.03 mcd)

The N values (Fig. 5.3a) during this interval as well as the accumulation rate of coccoliths and
coccolith-derived carbonate were higher during MIS 4-1 than during the anomalous MIS 5. This
situation is typically related to intense eutrophic conditions, also associated with enhanced
biogenic opal production. The dominance of the southeast Trades, together with a northward
displacement of the ITCZ, would have driven the ECT to the equator, resulting in high nutrient
supply to the surface waters (Fig. 5.6). Atmospheric and oceanographic conditions were
comparable to those observed under the influence of La Nifia-like events (Fig. 5.6). The N ratio
seems to have reversed during the Holocene, indicating a slight decline in palaeoproductivity, but
it is still very high and therefore consistent with the results reported by Ravelo and Shackleton
(1995), Farrell et al. (1995) and Rickaby and Halloran (2005), who suggested a shallower
thermocline during the Holocene. Moreover, the increase in the frequency of fluctuations in the N

ratio suggests that El Nifio-like events were more frequent.

5.6. Conclusions

Our results suggest that the long-term variation in the nannofossil record for Site 1240 is an
important tool for investigating the variability of the EEP and its response to palaeoceanographic
and palaeoatmospheric conditions over the last seven glacial/interglacial cycles. In particular, the
nannofossil assemblage, the nannofossil accumulation rate, and coccolith-derived CaCOs provide
detailed historical information about surface water palaeoproductivity and the displacement of the

nutri-thermocline, both due to variations in intensity of the Trade wind system.

The dominance of small Noelaerhabdaceae, G. oceanica and G. caribbeanica indicates that the
presence of nutrient-rich waters is indeed characteristic of high productivity in the upper photic
zone, due to a shallow nutri-thermocline. These species imply the influence of the cool and
subpolar waters and stronger Trade winds. The dominance of F. profunda is linked to a reduction

in the intensity of the southeast Trade winds, a weakening of the upwelling, and the arrival of the
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warm pool at Site 1240. Likewise, small Noelaerhabdaceae and G. oceanica show an ecological
alternance between high nutrient availability and cool temperatures in the upper photic zone,
followed by eutrophic and moderately warm sea surface temperatures. The long-term pattern of
the warm taxa and N values may be related to a relative reduction in upwelling intensity and a
warming trend at the sea surface over the last 560 Ka. On the other hand, the rare concentrations
of E. huxleyi and C. pelagicus could be temperature-induced, whereas C. leptoporus and H.

carteri do not appear to show any ecological preference.

The interval studied was divided into four parts characterised by different
palaeoceanographic/palaeoatmospheric conditions as indicated by variations in the N index,
nannofossil accumulation rates, and coccolith-derived CaCOs. Higher N values occurred during
Interval 1 (MIS 14- 8) during the mid-Brunhes event, suggesting a shallow nutri-thermocline and
enhanced upwelling. This situation corresponds to maximum NAR and coccolith carbonate,
possibly related to La Nifia-like events. Interval 2 (MIS 8-6) shows high N values, although with
fluctuations, as a consequence of variations in the position of the nutri-thermocline. This scenario
was associated with strong Trade winds and enhanced upwelling, possibly related to a La Nifia-
like dominant situation. Lower N values during interval 3 (MIS 5) reveal a deep nutri-thermocline,
due to a reduction in the southeast Trade wind stress and a reduction in the NAR and N index.
This situation is interpreted as El Nifio-like conditions. The water surface regime during interval 4
(MIS 4-1) is marked by incursions of cold and nutrient-rich advected waters introduced by
southeast Trade wind stress, which favoured the increase in the abundances of the upper photic
species, the NAR and coccolith CaCOs contents, and the whole scenario can be interpreted as

La Nifa-like dominant period.
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Abstract

Middle and late Pleistocene variations in the assemblage of calcareous nannofossils were
analysed quantitatively in the Eastern Tropical Pacific (ETP) warm pool with a view to elucidating
temporal changes in palaeoproductivity, the vertical migration of the nutri-thermocline and sea
surface circulation at Ocean Drilling Program (ODP) sites 1241 and 1242. These sites are located
under the warm water regime of the North Equatorial Countercurrent (NECC) and the Intertropical
Convergence Zone (ITCZ). A good to moderate degree of calcareous nannofossil preservation
was observed in most of the records and was indicative of the palaeoecological signal of the
coccolith-derived carbonate proxies used. The interglacial stages at Site 1242 show less
preservation of the coccolith-derived carbonate, revealing the “Pacific dissolution pattern”, but
Site 1241 does not exhibit this pattern. A few intervals during interglacial stages show poor
preservation at Site 1242, obscuring the palaeoecological significance of the assemblage during
those intervals. However, a comparative study of the temporal distribution of calcareous
nannofossils and their coccolith-derived carbonate fluxes (CAR) at both sites revealed that
calcareous nannofossil production outweighed dissolution even during the mid-Brunhes event,

and that the effects of dissolution were enhanced when calcareous nannofossil production fell.

The N ratio was used to infer changes in palaeoproductivity through the relationship of selected
upper photic zone dwellers (small Noelaerhabdaceae and Gephyrocapsa oceanica) versus the
lower photic zone dwellers (Florisphaera profunda). High glacial N ratio values suggest high
glacial palaeoproductivity and a shallow nutri-thermocline during times of the weakening of the
warm water regime of the NECC. Lower interglacial N ratio values indicate low interglacial
surface productivity and a nutrient-thermal stratification, suggesting a reinforcement of the warm
NECC. Coccolith-derived carbonate accumulation rates (CAR) were used as a proxy for the
production of biogenic carbonate. The N ratio and the CAR profiles follow each other closely,
indicating that variations in CAR values also respond to a palaeoproductivity pattern that was high
during glacial stages. Thus, the palaeoproductivity profiles reveal the typical “Pacific CaCOs3
pattern”. The general pattern of the palaeoproductivity proxies used here also indicates that the
major variation in the nutri-thermocline occurred during MIS 5, pointing to a warmer and more
oligotrophic setting in the surface waters, comparable with an El Nifio-like state. The individual
glacial CAR of small Noelaerhabdaceae, G. oceanica, G. caribbeanica, U. sibogae, C. leptoporus
and H. carteri, higher during glacial stages, show the preferences of these species for more fertile

water masses in the warm pool over the past 925 Ka. The CAR produced in the upper photic
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zone exceeds that produced in the lower photic zone, as revealed by lower F. profunda-specific
CAR values, even when palaeoproductivity was lowered. Such a situation reinforces the idea that
palaeoproductivity has been relatively higher in the ETP during the past 925 Ka.

Key words: Eastern Tropical Pacific, Panama Basin, coccoliths, calcareous nannofossils,
palaeoproductivity, Pleistocene, Mid-Brunhes event, coccolith-derived carbonate, Site 1241, Site
1242.

6.1. Introduction

The close relationship between the availability of nutrients and cooler sea surface temperatures
has been explained in terms of the coincidence of the nutricline and the thermocline at low
latitudes (Zentara and Kamykowski, 1977; Fiedler and Talley, 2006; Pennington et al., 2006).

Calcareous nannofossils are one of the major primary producers in the ocean (Rost and
Riebesell, 2004). They are abundant and generally well preserved along the sedimentary
sequences recovered in the Eastern Pacific Ocean during Ocean Drilling Program (ODP) Leg 202
(Mix et al., 2003; Flores et al., 2006). Their temporal and geographical distributions and their
contribution to the carbonate sedimentation in the Pacific Ocean have frequently been associated
with the availability of nutrients; the displacement of nutri-thermocline depth; variations in
upwelling, surface temperature and/or salinity. Such oceanographic changes are linked to wind
shifting, since they control the thermocline depth, on which nutrient supply and biological
production depend (Okada and Honjo, 1973; Okada and Honjo, 1975; Geitzenauer et al., 1977;
Molfino and Mclintyre, 1990a, b; Beaufort et al., 2001; Beaufort and Buchet, 2003; Hagino and
Okada, 2004; Pennington et al., 2006; Lopez-Otalvaro et al., 2008a, b). Thermocline shallowing
in the Eastern Tropical Pacific Ocean (ETP) is driven by three processes: 1) a basin-scale east-
west thermocline tilt, which shallows in the east of the basin and deepens to the west of it (Barber
and Chavez, 1983); 2) basin-scale thermocline shallowing at the gyre margins (Pennington et al.,

2006), and 3) local wind-driven upwelling (Barber and Chavez, 1983; Pennington et al., 2006).

Carbonate sediments preserved in the deep sea represent an excellent climatic record in the ETP
that responds to Pleistocene glacial/interglacial changes (Arrhenius, 1952; Archer, 1991a, b;
Karlin et al., 1992; Farrell and Prell, 1991, Lyle et al., 2002; among others). It can be correlated

along the Pacific and Indian oceans (Farrell and Prell, 1991; Bassinot et al., 1994), and it is
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strongly influenced by CaCOg3 production and dissolution (Arrhenius, 1952; Archer, 1991a, b; Lyle
et al., 1988; among others), leading to important changes in PCO. (Rickaby et al., 2007).
Fluctuations in the carbonate record of the Pacific Ocean have been explained in terms of two
theories: 1) Variations in palaeoproductivity and changes in dissolution intensity.
Palaeoproductivity suggests that the calcite/organic carbon ratio was lower due to an enhanced
production of biogenic carbonate in surface waters during glacial stages with glacial/interglacial
circulation remained unchanged (Arrhenius, 1952; Pedersen, 1983; Archer, 1991a, b). 2) The
preservation theory holds that the dissolution intensity was stronger during interglacial rather than
glacial events, and that productivity hardly changed in relation to changes in the ocean circulation
in the Pacific Ocean (Berger, 1968; Farrell and Prell, 1989) or was associated with an increase in
the rain ratio (CaCOs/organic carbon) (Berger, 1973; Thompson and Saito, 1974; Farrell and
Prell, 1989).

In this paper, we quantitatively estimate the calcareous nannofossil assemblage and coccolith-
derived carbonate fluxes in order (1) to assess whether changes in the production of nannofossil
carbonate correspond to the preservation pattern or to the palaeoecological signal, and (2) to
gain insight into the evolution of the vertical movement of the nutri-thermocline, changes in
palaeoproductivity, and mass fluxes in the deep-sea sediments in the ETP in order to reconstruct
sea surface dynamic over the past 925 Ka in the warm pool of the ETP.

6.2. Oceanographic setting

Oceanic circulation in the ETP is controlled by the Coriolis force across the equator, supporting a
climatic asymmetry relative to the equator that is favored by the geometry and topography of the
American continent (Philander et al., 1996). The Trades converge onto the off-equatorial
Intertropical Convergence Zone (ITCZ) in the north-ETP (Philander et al., 1996) over warmer sea
surface waters (>28.5°C), known as the warm pool (Wang and Fiedler, 2006). This north-south
ITCZ-related asymmetry is also revealed in the surface oceanic circulation (Wyrtki, 1967), lower
nutrient supply, lower productivity of phytoplankton, lower chlorophyll levels, the location of the
oxygen minimum zone (OMZ), lower CO. fluxes (Pennington et al., 2006) and lower salinity
(Wyrtki, 1966; Pak and Zaneveld, 1974; Archer et al., 1997; Benway and Mix, 2004; Benway et
al., 2006; Kessler, 2006, Pennington et al., 2006). The Panama Basin is an area of generally high

productivity (Pedersen et al., 1991), and it is also the lowest 0-100 m salinity region in the ETP as
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a consequence of high precipitation in comparison with evaporation due to water vapor transfer
from the western tropical Atlantic (WTA) during the dominance of the northeast Trade winds and
the influence of the northern ITCZ position during the intensification of the southeast Trade winds
(Zaucker and Broecker, 1992; Benway and Mix, 2004; Leduc et al., 2007).

Oceanic circulation in the ETP is seen in two closed cells: the cell that comprises the South
Equatorial Current (SEC) and the Peru Current (PC), and the cell that involves the North
Equatorial Current (NEC) and the North Equatorial Countercurrent (NECC) (Baumgartner and

Christensen, 1985). The warm pool is dragged in an easterly direction by the NECC between the
NEC and the SEC (3°N-9°N) and has no equivalent south of the equator (Philander, 1990),
causing a shallowing of the nutri-thermocline south of the equator and a relative deepening of the
nutri-thermocline north of it (Philander et al., 1996) (Fig. 6.1).
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Fig. 6.1. 3-D main surface and subsurface oceanic circulation features in the Eastern Tropical Pacific Ocean (ETP) in
response to atmospheric dynamics. Colour scale highlighting major bathymetric features (taken from the topography
database from Smith and Sandwell, 1997). Surface currents are indicated by solid lines, and subsurface currents are
indicated by dashed lines. CC: California Current, EUC: Equatorial Undercurrent, NEC: North Equatorial Current,
NECC: North Equatorial Counter Current, PC: Peru Current, SEC: South Equatorial Current. Hydrographic features:
CDR: Costa Rica Dome, ECT: Equatorial Cold Tongue.
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Dominant northeast Trade winds situate the ITCZ in the southernmost position (~2°N, during the
boreal winter, Rodriguez-Rubio et al., 2003); they weaken the SEC, and they prevent the
development of the NECC east of 100°W. The California Current (CC) reaches 3°N, supplying
waters to the NEC (Wyrtki, 1966). When the ITCZ starts to return to its northernmost position
during May to July, the CC is still enhanced and the NECC starts to develop. The dominance of
the southeast Trade winds (8-10°N, during the boreal summer; Rodriguez-Rubio et al., 2003)
situates the ITCZ in the northernmost position, favoring a stronger development of the SEC and
the NECC, and a shallowing of the thermocline in the east. When the NECC reaches the Central
American coast, it develops a cyclonic gyre that feeds the Costa Rica Dome and provides
westward-flowing surface waters to the NEC south of 20°N. The California Current (CC) turns to
drag waters in a westward direction at about 25°N and supplies waters to the NECC north of 20°N
(Wyrtki, 1967).

The cyclonic circulation through the gulfs of Panama, Papagayo and Tehuantepec, the 10°N
thermocline ridge, and the Costa Rica Dome all characterize the major oceanographic features in
the northern cell of ETP. These features are characterised by a high biological production as a
consequence of nutrient input (Wyrtki, 1964). Cyclonic circulation in these gulfs responds to the
seasonal wind jets (the Panama, Papagayo and Tehuantepec jets, respectively), which produce
upwelling, offshore transport, thermocline shallowing, and a mixing of surface waters (Wyrtki,
1964). The 10°N thermocline ridge is a region of thermocline shallowing (Fiedler and Talley,
2006; Pennington et al., 2006), termed the “countercurrent thermocline ridge” by Fiedler and
Talley (2006), that is caused by divergence across the ITCZ (Kessler, 2006). The Costa Rica
Dome represents the end of the 10°N thermocline ridge and is driven by the Papagayo wind jet
during the boreal winter and by the NECC retroflection during the boreal summer. The NECC
retroflection in the western margin of Central America is known as the Costa Rica Coastal
Current (CRCC) (Pennington et al., 2006). The Costa Rica Dome is centered at 9°N, 90°W, and
has a diameter between 100-900 Km (Hofmann et al., 1981; Fiedler, 2002, Kessler, 2002,
Kessler, 2006, Pennington et al., 2006).

The warm pool is dragged by the warm NECC (Wyrtki, 1966; Pak and Zaneveld, 1974; Archer et
al., 1997; Kessler, 2006, Pennington et al., 2006). The southern boundary of the warm pool is the
Equatorial Front, which is a thermal and convergent front influenced by the SEC that splits the
region characterised by lower temperatures, higher salinity, higher nutrients, higher CO,, and

higher chlorophyll concentrations known as the Equatorial Cold Tongue (ECT) (Fig. 6.1).
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Another mode of climate variability in the Pacific Ocean is the El Nifio Southern Oscillation
(ENSO) system. The ENSO is a basin-scale phenomenon that occurs irregularly on interannual
time scales (in the order of 1-10 years) and outweighs seasonal variability. The ENSO is
produced by variations in surface winds, which in turn result in interannual fluctuations in sea
surface temperatures (Philander, 1995; Wang and Fiedler, 2006). The interannual variability of
the ENSO system is high along the equatorial divergence system and in the Peru, Ecuador and
California coastal upwellings, and low in the subtropical gyres and in the warm pool in the ETP.

The ENSO varies between the warm and the cool phases known as El Nifio and La Nifia.

El Nifio causes a reduction in surface pressure, a relaxation of the winds, a weakening of the
westward currents, the eastward extension of the warm sea surface water, and hence, the
suppression of upwelling and convection over the equator (Philander, 1995; Koutavas and Lynch-
Stieglitz 2003). La Nifa follows El Nifio, and conversely, produces large differences in surface
pressure, a strengthening of the winds and the currents, and an abnormal intensification of
equatorial upwelling (Philander, 1995). Disturbances in the biological and geochemical cycles are
also associated with the ENSO system, related to alterations in production in the euphotic zone
and consequently to carbon cycle sequestration at ENSO scales (Turk et al., 2001b). The
reduction in the supply of nutrients in sea surface waters correlates well with the deepening of the
nutri-thermocline, the warming of the ocean surface, and a reduction in biological productivity,
and consequently with a large decrease in the export of carbon. Conversely, the increase in the
availability of nutrients in the euphotic zone is coherent with the shallowing of the nutri-
thermocline, a strong reduction in sea surface temperatures, an increase in productivity, and
hence, a large increase in the export of carbon during La Nifia events (Bjerknes, 1969; Philander,
1990; Turk et al., 2001a, b). As an example, the biological effects of El Nifio during 1982-1983
and 1997-1998 can be seen in data related to increases in sea surface temperatures (up to 9°C),
a nutri-thermocline deepening, and hence a reduction in primary production and chlorophyll,
changes in higher trophic level organisms and a reduction of 30% in carbon export (Barber and
Chavez, 1986; Dessier and Donguy, 1987; Sanchez et al., 2000; Turk et al., 2001a, b; Wang and
Fiedler, 2006). Orbital scale data show similar but more intense perturbations of the background
state, which is especially significant as regards the depth of the nutri-thermocline and biological
production. ENSO variability has been proposed to be linked to orbital and millennial scale
fluctuations in the Tropical Pacific Ocean (Clement et al. 1999, 2000; Beaufort et al., 2001;
Turney et al., 2004; Alvarez, 2005; Lopez-Otalvaro et al., 2008a; Pena et al., 2008).
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6.3. Materials and Methods

6.3.1. Core location and materials

The sedimentary sequences from sites 1241 and 1242 were drilled during the Ocean Drilling
Program (ODP) Leg 202. The complete sedimentary sequences were ascertained by means of
composite sections on the basis of physical properties such as colour, magnetic susceptibility,
and gamma-ray attenuation porosity evaluator (GRAPE; Mix et al., 2003).

Material from Site 1241(5°50.570'N, 86°26.676'W at 2027 m water depth) was recovered from
the north flank of the Cocos Ridge in the Panama Basin (Fig. 6.1). The sequence is 447.06 mcd
(meters of composite depth) long and spans the Late Miocene-Holocene interval (Mix et al.,
2003). The sediments consist of clayey foraminiferal-nannofossil ooze, mainly dominated by
nannofossils (30-60%). The contributions of foraminifers (25-45%), diatoms (<12%) and
siliciclastics (10-20%) are also recorded in the sequence (Mix et al., 2003). The upper 17 mcd,

spanning the past 830 Ka, were analysed for calcareous nannofossil studies (Fig. 6.1).

Site 1242 (7°51.352'N, 83°36.418'W) was drilled into a graben on the crest of the Cocos Ridge,
intersected by the Mesoamerican Trench in the Panama Basin at a water depth of 1364 m (Fig.
6.1). The sedimentary sequence is 287.74 mcd long and spans the interval from the middle
Miocene to the Holocene. Calcareous nannofossils form the dominant biogenic component of the
sediment (30% to 70%) and the siliciclastic content derived from the Central America continent
gradually increases from the Pleistocene to the Holocene (Mix et al., 2003). The present work
addressed the upper 108.01 mcd at Site 1242 which comprises an interval spanning the past 925
Ka (Fig. 6.1).

6.3.2. Calcareous nannoplankton preparation and counting

techniques

Bulk sediment samples were collected every 0.2 to 0.7 meters (~1.2 to 7 Ka) and treated
following the decantation technique outlined in Flores and Sierro (1997). This technique allows
estimations of the absolute abundances of coccoliths (liths*g"). Initially, 0.2 gr of dry bulk
sediment were diluted and sonicated for a few seconds in 10 ml of buffered distilled water. Then,
0.1 ml of this diluted sediment solution was pipetted onto a Petri-dish containing a cover slip at
the bottom, together with a solution of buffered distilled water and unflavoured gelatin. This
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solution guarantees homogeneous distribution of the sediment on the slide. After 12 to 24 hours,
the cover slip was dried at 40°C for a few seconds and mounted on a slide with Canada balsam.

All specimens were identified and counted at species level using a polarized microscope at
1000X magnification. 120 samples corresponding to Site 1241 and 235 samples to Site 1242
were analysed and more than 500 coccoliths (autochthonous and reworked) were counted on
each slide to assess quantitatively the absolute and relative coccolith abundances. Reworked
Miocene, Pliocene and Pleistocene nannofossils were identified in the same visual fields, but they
were always rare. Critical identifications were confirmed by Scanning Electron Microscopy (SEM)

analysis on selected samples carried out at the Geological Institute at the University of Kiel.

6.3.3. Biostratigraphy and age model

The time-scale of Site 1242 is primarily based on the 5180 stratigraphy performed on fossil shells
of a planktonic foraminifer - Globigerinoides ruber white - and visual comparison was made with
the 8180 stratigraphy established by Shackleton et al. (1990) at Site 677. Stable isotope analyses
were carried out by Benway and Mix (2004) for the upper 30 Ka and Mix et al. (personal
communication, 2005) for the interval between 30-925 Ka (Fig. 6.2). The 880 age-depth
assigned to the calcareous nannofossil markers at Site 1242 indicate significant reliability and
reproducibility with respect to previous data, presenting an improved biostratigraphic framework
that was related to palaeomagnetic information of the Brunhes/Matuyama Boundary (Mix et al.,
2003). Owing to the absence of 6'80 data at Site 1241, the biochronological outline from Site
1242 was provided as a possibility of a chronological framework at Site 1241 based on

nannofossil biostratigraphy and the Brunhes/Matuyama Event (Table 6.1 and Fig. 6.2).

The Pleistocene sediments at sites 1241 and 1242 afforded further information about a series of
calcareous nannofossil events previously reported by Flores et al. (2006). Here, additional
samples located close to the most significant bioevents were examined at both sites in order to
improve the biostratigraphic resolution. The last-occurrence events of R. asanoi and P. lacunosa
were determined on the basis of their last consistent occurrence higher than 1%. The individual
coccoliths of R. asanoi are not consistent in the sequence studied at Site 1241 and comprise less
than 1% of the assemblage. We suggest that the specimens found at Site 1241 correspond to
reworked individuals, indicating that the sequence is younger than 880 Ka (Fig. 6.2 and Table
6.1).
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Site 1241 mcd Ka

0 0

LCOD G. caribbeanica 5.3 present work 254.63
FAD E. huxleyi 6.25 present work 286.91
LAD P. lacunosa 9.7 present work 459.62
FCOD G. caribbeanica ~ 12.55 present work 611.92
Brunhes/Matuyama 14.85 Mix et al. (2003) 780

LAD R. asanoi 20.41 Flores et al. (2006) 903.49
Site 1242 mcd Ka

LCOD G. caribbeanica  30.34 present work 254,63
FAD E. huxleyi 33.73 Flores et al. (2006) 286.91
LAD P. lacunosa 52.37 present work 459.62
FCOD G. caribbeanica ~ 70.76 present work 611.92
Brunhes/Matuyama 91 Mix et al. (2003) 780

LAD R. asanoi 104.98 present work 903.49

Table 6.1. Calcareous nannofossil biostratigraphic events from sites 1241 and 1242 over the past 925 Ka. (LCOD:
Last Common Occurrence Datum; FAD: First Appearance Datum; LAD: Last Appearance Datum; FCOD: First
Common Occurrence Datum).

The Last Appearance Datum (LAD) of R. asanoi was dated at the boundary of Marine Isotope
Stage (MIS) 22/21 (880 Ka) by Raffi (2002), i.e., slightly above ours. The Last Common
Occurrence Datum (LCOD) of G. caribbeanica late in MIS 8, the LAD of P. lacunosa at 458 Ka
(MIS 12) and the First Appearance Datum (FAD) of E. huxleyi at 268 Ka (MIS 8) were dated by
Thierstein et al. (1977); i.e., slightly above ours. The timing of the First Common Occurrence
Datum (FCOD) of G. caribbeanica is documented here at MIS 15, although it has been variously
reported between MIS 15 to 12 (Flores et al., 1999; Bollman et al., 1998; Baumann and Freitag,
2004; Alvarez, 2005; Lopez-Otalvaro et al., 2008a; among others). The acme of E. huxelyi was
not identified at sites 1241 and 1242 and has been related to a high abundance of G. oceanica in
eutrophic waters from the tropical oceans (Okada and Honjo, 1975; Houghton and Guptha, 1991;
Lopez-Otalvaro et al., 2008a) or was controlled mainly by temperature (Lopez-Otalvaro et al.,
2008a).

Earlier studies have demonstrated that fluctuations in the biogenic carbonate content are
isochronous in the ETP; they follow glacial/interglacial variability and may be used as a
stratigraphic tool (Arrhenius, 1952; Farrell and Prell, 1991; Thompson and Saito, 1974). The
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isotopic chronology recorded for the nearby Site 1242 was also used for Site 1241 by correlation
of the mass flux records of both sites. The calcareous nannofossil biostratigraphy and the
palaeomagnetic Brunhes/Matuyama event at Site 1241 confirm the validity of this correlation
analysis (Table 6.1 and Fig. 6.2).

6.3.4. Calcareous nannofossil palaeoproductivity index and

coccolith-derived carbonate abundances

We used a quantitative methodology to estimate the composition of the calcareous nannofossil
assemblage, variations in productivity, and coccolith-derived carbonate accumulation rates (CAR)
during the Pleistocene. Estimations of palaeoproductivity were obtained by means of a
modification of the N index (modified from Flores et al., 2000; Lopez-Otalvaro et al., 2008a, b).
This index provides the relationship between selected upper (Gephyrocapsa aperta, G. ericsonii,
G. oceanica and Emiliania huxleyi) and lower photic zone dwellers (Florisphaera profunda); which
increases roughly in proportion to the relative abundance of the upper photic zone dwellers,
opposite to the case of the F. profunda-dominated nannofossil assemblage. A deepening of the
nutri-thermocline produces a strong stratification of the euphotic zone and hence, decreases in
productivity in sea surface waters and an increase in the relative abundance of F. profunda. A
shallowing of the nutri-thermocline results in an increase in the productivity in the sea surface
water and a drop in the percentages of F. profunda. The relative abundance of F. profunda
serves to monitor the variation in sea surface water productivity and therefore the depth of the
nutri-thermocline (Molfino and Mclintyre, 1990a, b). High values of the N ratio indicate increased
upwelling intensity, characterising a shallowing nutri-thermocline, while low values of the N ratio

point to evidence of a deeper nutri-thermocline and a strong stratification of the surface waters.

A close relationship between palaeoproductivity at the ocean surface with vertical particle fluxes
has been reported (Steinmetz, 1994). Since calcareous nannoplankton is one of the main primary
producers and carbonate contributors in the Pleistocene sediments of the ETP, mass coccolith
fluxes would be a viable candidate for explaining the variability of their biogenic component and
their relationship to biological production. The CAR is the burial flux in terms of mass per unit
area per unit time (pg*cm-2*Ka-1). The relative contribution to carbonate deposition by calcareous
nannofossils may provide signals for interpreting CAR values. Taxa count data provide an
important basis for the estimation of coccolith-derived carbonate (pg*g-') and hence for CAR

values. To estimate the coccolith-derived carbonate, we used the technique outlined by Young
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and Ziveri (2000), which includes species-specific mean coccolith length (um3; see the Appendix
B), the constant dependent on the shape (ks), the calcite density (2.7 pg*um-3; see section 3.5,
Table 6.2 and the Appendix B) and the absolute abundances of coccoliths. The total coccolith-
derived carbonate was broken down into percentages of different coccolithophoral species, and
the CAR values were measured on the basis of the coccolith-derived carbonate values,
sedimentation rates (cm/Ka), and the GRAPE densities obtained by Mix et al. (2003).

6.3.5. Taxonomic notes

The species identified mainly belong to the family of Noelaerhabdaceae and include the genera
Gephyrocapsa, Reticulofenestra, Pseudoemiliania and Emiliania (Thierstein et al., 1977; Pujos-
Lamy, 1977; Wei, 1993; Raffi et al., 1993; Weaver and Thomson, 1993; Flores et al., 2003;
Lopez-Otalvaro et al., 2008a, b). Noelaerhabdaceae placoliths larger than 3 um are represented
by Gephyrocapsa oceanica, G. muellerae, Reticulofenestra asanoi, Pseudoemiliania lacunosa.
Placoliths smaller than 3 um (known as small Noelaerhabdaceae) are represented by Emiliania
huxleyi and G. ericsonii. Small Noelaerhabdaceae also include G. aperta species, whose size is
smaller than 2.5 um and which has a closed central area. Individuals of placoliths >2.5 um with a
closed central area were recognised as G. caribbeanica. Different sizes of G. oceanica were
identified in the sedimentary record (medium Gephyrocapsa 3-4 um, and large Gephyrocapsa 4-
5 um) as regards coccolith-derived carbonate estimations, but these sizes were later lumped as
Gephyrocapsa oceanica for palaeoecological purposes (Appendix B). Taxonomic descriptions
and equivalences related to the Gephyrocapsa complex were adopted from Flores et al. (2000)
are summarised in the Appendix B. R. asanoi species correspond to coccoliths of >6.5 um,
subcircular or broadly elliptical. More strongly calcified species such as Calcidiscus leptoporus
and Helicosphaera carteri show a continuous record along ODP Site 1242, but in low proportions.
Different sizes of these calcified species were also recognised in order to optimize estimations of
coccolith-derived carbonate (small <5 um, medium 5-8 um, large >8 um; Knappertsbusch et al.,
1997), although their significance at our site is not clear. However, C. leptoporus is mainly
represented by the medium morphotype (5-8 um) of Knappertsbusch et al. (1997), and H. carteri
is mainly represented by the medium (5-8 um) and larger morphotypes (>8 um) of
Knappertsbusch et al. (1997). Although specimens of Coccolithus pelagicus were always rare,
diverse sizes were identified (6-9 um, 10-13 um and 14-16 um; Parente et al., 2004; Narciso et
al., 2006) for coccolith-derived carbonate estimation purposes, the smallest size (6-9 um) being

the most common morphotype. The warm taxa are mainly represented by Umbilicosphaera
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Coccolith CaCO3;

Species Ks Ks source mean length Vol at mean at mean length
length (um)3 (a)
Calcidiscus leptoporus 0.080 |Young and Ziveri, 2000 7.0 27.440 74.088
Emiliania huxleyi 0.020 |Young and Ziveri, 2000 2.5 0.313 0.844
Florisphaera profunda 0.040 |Young and Ziveri, 2000 3.3 1.437 3.881
Gephyrocapsa caribbeanica 0.060 Adopted from G. oceanica”s Ks 3.0 1.620 4.374
maximum value
small Noerlabdaceae (G. ericsonii and G. aperta) 0.050 |Adopted from G. ericsonii 2.0 0.400 1.080
Gephyrocapsa muellerae 0.050 |Young and Ziveri, 2000 3.0 1.350 3.645
Gephyrocapsa oceanica 0.050 |Young and Ziveri, 2000 3.5 2.144 5.788
Large Gephyrocapsa 0.050 |Adopted from G. oceanica 4.5 4.556 12.302
Helicosphaera carteri 0.050 |Young and Ziveri, 2000 10.0 50.000 135.000
Pseudoemiliania lacunosa 0.040 Adopted from_ I?.huxleyl type A 4.5 3.645 9.842
normally calcified
Warm taxa:
Calciosolenia murrayi 0.030 |Young and Ziveri, 2000 3.5 1.286 3.473
Neosphaera coccolithomorpha 0.015 |Young and Ziveri, 2000 6.5 4.119 11.122
Oolithotus cavum 0.070 |Adopted from O. cavum 4.0 4.480 12.096
Oolithotus fragilis 0.070 |Young and Ziveri, 2000 5.0 8.750 23.625
Pontosphaera spp. 0.050 [Adopted from H. carteri 8.0 25.600 69.120
(Zygodiscales)
Rhabdosphaera clavigera 0.025 |Young and Ziveri, 2000 8.0 12.800 34.560
Syracosphaera spp. 0.030 |Adopted from S. pulchra 4.0 1.920 5.184
Umbellosphaera spp. 0.010 |Young and Ziveri, 2000 4.0 0.640 1.728
Umbillicosphaera sibogae foliosa 0.060 |Young and Ziveri, 2000 4.0 3.840 10.368
Umbillicosphaera sibogae hulburtiana 0.050 ?i?)?)zfed from U. sibogae 3.5 2.144 5.788
Umbillicosphaera sibogae sibogae 0.050 |Young and Ziveri, 2000 4.0 3.200 8.640

Table 6.2. Summary of coccolith shape constants used (ks) and carbonate coccolith calculations for each species (mean length) at sites 1241 and 1242.



sibogae suggesting that its statistical behavior should be analysed. Other species, such as
Calciosolenia murrayi, Neosphaera coccolithomorpha, Oolithotus spp., Pontosphaera spp.,
Rhabdosphaera clavigera, Syracosphaera spp. and Umbellosphaera spp., Umbilicosphaera
foliosa, Umbilicosphaera hulburtiana (Hiramatsu and De Deckker, 1997; Boeckel and Baumann,
2004), belong to the warm taxa but were only considered for coccolith-derived carbonate
estimations owing to their lower abundances (below 2%). F. profunda has a mean size of around

3.3 um. A complete list of the taxa identified at this site is provided in the Appendix A.

6.4. Calcareous nannofossil preservation

The preservation of calcareous nannofossils was estimated qualitatively under Light Microscopy,
defining a ranking that indicates the overall degree of sample preservation based on differential
resistance of coccolith species to dissolution. The ranking was scaled from good (6), to moderate
(4) and poor (2) preservation. Barren samples are marked with (0). This method is reproducible
and reliable and has been formulated in previous ODP scientific publications (Raffi and Flores,
1991; Gersonde et al., 1999; Flores et al., 2006). Three extra-dissolution levels with intermediate
features (between good to moderate, moderate to poor, and poor to barren samples) were

introduced to refine the pattern (Table 6.3).

Preservation ranking ~ Scale Characteristics
Good 6  Specimens exhibit little or no dissolution
Good to moderate 5 Specimens exhibit slight to moderate evidence of dissolution or

fragmentation. Diagnostic morphology is fully preserved

Specimens exhibit moderate evidence of dissolution but all specimens can

Moderate 4 be identified at specific level
Moderate to poor 3 Prlmary r.n.orphologlcgll characteristics partly altered. Nearly all specimens
are identified at specific level
Stronger dissolution and alteration of morphological characteristics. The
Poor 2 ) e e o

specimens are difficulty identified at specific level
Species exhibit extrem dissolution and alteration of morphological

Very poor 1 characteristics. The specimens identified correspond to G. oceanica
species.

Barren 0  Coccollith-derived CaCOj free sediments

Table 6.3. Preservation ranking of the calcareous nannofossils in this study.

The overall preservation pattern is moderate to good at both sites, and it is more marked at Site

1241 than at Site 1242. The moderate degree of preservation is supported by the identification of
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the most delicate specimens at species level throughout the record. Preservation declines slightly
towards the top of the sites. Site 1242 records a glacial/interglacial pattern in the variability of
preservation, indicating good preservation during glacial stages and moderate preservation
during interglacial periods. This preservation pattern in turn results in the “Pacific CaCOs3
dissolution profile” at Site 1242, but this pattern was not observed at Site 1241. Site 1242 also
shows a clearly deteriorated preservation in a few intervals, such as the end of MIS 15; the
middle of MIS 13; the end of MIS 7, and along MIS 5 (except MIS 5.3) (Fig. 6.3).
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Fig. 6.3. Review of major bioproductivity proxies at sites 1241 and 1242: the N ratio (proportion of small
Noelaerhabdaceae and G. oceanica to F. profunda) and the preservation pattern. Grey bars indicate glacial isotope
stages 1 through 22. Orange circles in the preservation profile indicate the major dissolution points (poor
preservation and barren samples). MIS: Marine Isotope Stage.

6.5. Results

6.5.1. Variations in the assemblage

Taxa such as the small Noelaerhabdaceae, G. oceanica, G. caribbeanica and Florisphaera
profunda are the dominant floral constituents in the sections studied, showing higher relative
abundances between 30% and 70%. F. profunda is recorded at higher relative abundances at
Site 1242 than at Site 1241. U. sibogae, C. leptoporus and H. carteri are recorded as

subordinated species in terms of relative abundances (below 8%). C. pelagicus is a taxon
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considered as a minor species in the assemblage (proportions of less than 1%), but its
appearance is more regular between 925 and 420 Ka (MIS 22-12), and more marked at Site 1242
than at Site 1241 (Fig. 6.4).

The major contribution to the carbonate content at both sites (between 1.2x101" to 8x10"" pg*Ka-
*cm-2) is controlled by the most calcified taxa, such as, G. oceanica (up to 75%), H. carteri (up to
60%) and G. caribbeanica (up to 50%). The mean contribution of C. leptoporus, the small
Noelaerhabadaceae, F. profunda, U. sibogae and C. pelagicus has been lower during the last
925 Ka (below 25%). F. profunda-specific CAR values are relatively constant, with some
fluctuations, and do not follow an increasing pattern over the past 283 Ka. The carbonate
contribution of the small Noelaerhabdaceae is lower in spite of their dominance in the
assemblage and is comparable to that of F. profunda. The carbonate contribution of C. pelagicus
is particularly noteworthy across MIS 14-22 (below 4%) despite its lowest relative abundance
(Figs. 6.5, 6.6).

The species-specific CAR values of the small Noelaerhabdaceae, G. oceanica, G. caribbeanica,
U. sibogae and C. leptoporus reveal higher peaks during glacial stages as compared with their
proportions, which do not follow the glacial/interglacial pattern. The increases in the species-
specific CAR values of the most calcified species - G. oceanica, G. caribbeanica, C. leptoporus
and H. carteri - are not influenced by selective dissolution, as was confirmed by the good to
moderate preservation of the calcareous nannofossils at both sites. The individual CAR values of
F. profunda do not reflect preferences during glacial or interglacial events. The species-specific
CAR profiles generally show higher values at Site 1241 than at Site 1242 in spite of the lower
sedimentation rates at Site 1241 than at Site 1242 (Figs. 6.3, 6.5).

6.5.2. Patterns of the N ratio and the total CAR
The results obtained show that the N ratio and the total CAR are generally high. The N ratio and

CAR profiles correlate well, indicating a glacial/interglacial trend, with maxima during glacial
periods, showing the “typical Pacific CaCOs profile”. The CAR profile records much larger
amplitude oscillations than those of the N ratio. The highest CAR values were estimated at Site
1241 than at Site 1242. Both, N ratio and CAR records also show a distinctive pattern between
925-283 Ka (i.e. early MIS 22 to MIS 8), 283 to 128 Ka (i.e. middle MIS 8 to MIS 6) and the 128
Ka to the Holocene (i.e. MIS 5 to MIS 1) (Figs. 6.2, 6.3).
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MIS 22 to MIS 6 is the period with the highest N ratio, total CAR values and species-specific CAR
values, showing a maximum during MIS 22 to MIS 8 at Site 1242 (Figs 2, 3). The reconstructed
CAR profiles show that G. caribbeanica was the most important contributor to the coccolith-
derived carbonate (4x10' and 1.2x10'" pg*Ka'*cm2 at sites 1241 and 1242 respectively)
characterising the mid-Brunhes event (MIS 15 to 8) at the sites studied. The mid-Brunhes event
also shows a clear contribution by G. oceanica species to coccolith-derived carbonate (Fig. 6.5).
Another important characteristic of this interval is the low relative abundance of F. profunda
(below 20%) with isolated maxima during interglacial periods. During MIS 8 to MIS 6 (283 Ka to
128 Ka), F. profunda shows a gradual increase in its proportions, giving way to a slow reduction
in the N index at Site 1242. This reduction coincides with the decrease in total and species-
specific CAR values, and a strong decrease in the abundance of G. caribbeanica and in its

contribution to coccolith-derived carbonate at both sites (Figs. 6.3, 6.4, 6.5, 6.6).

During MIS 5 to 1, the small Noelaerhabdaceae and G. oceanica still dominate the assemblage.
This interval is also characterised by a clear increase in the proportions of F. profunda,
particularly important during MIS 5, generating a major shift in the N ratio and CAR values. The
reduction in the N ratio and CAR during MIS 5 also coincides with a deteriorated preservation of
the coccolith-derived carbonate at Site 1242 but also with the enhanced preservation pattern
observed at Site 1241. The major contribution by F. profunda to the coccolith-derived carbonate
has occurred over the past 283 Ka, with maxima around 25 %, driven by major increases in its
abundance (Figs. 6.4, 6.5, 6.6).

6.6. Discussion

6.6.1. The N ratio and coccolith-derived carbonate:

preservation or palaeoproductivity profiles?

The high productivity-carbonate variability in the Eastern Equatorial Pacific (EEP) was first
observed by Arrhenius (1952). Its glacial/interglacial pattern was later confirmed by 8180
stratigraphy (Emiliani, 1955) and by 14C dating of the carbonates from Arrhenius’ research area
(Hays et al., 1969). Other authors (Hays et al., 1969, Archer et al., 1991a, b; Karlin et al., 1992;
Le and Shackleton, 1992, Lyle et al., 2002, among others) have demonstrated that glacial
carbonate maxima are caused by high carbonate production rather than dissolution. However, the

possibility of high-productivity carbonate variability has not always been accepted, as stated by
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Berger (1973) and Thompson and Saito (1974), who interpreted that the carbonate profile in the

Pacific Ocean reflects preservation rather than a palaeoproductivity pattern.

Variations in carbonate sedimentation have been attributed to variations in the rate of skeletal
production by plankton, dissolution, and dilution by non-carbonate content (Dittert et al., 1999).
Since changes in the N ratio and CAR estimations counteract the dilution effect caused by
different sedimentary components (biogenic or terrestrial), such proxies are influenced only by
production and/or dissolution (Fig. 6.3). First, we assessed whether variations in the N ratio and
CAR profiles might respond to preservation or to a palaeoecological signal. If the N ratio profile
were indeed a preservation record, then palaeoproductivity would only be estimated for glacial
events. However, if the N ratio were a palaeoproductivity signal, it would be expected that
calcareous nannofossil production would have been more important than dissolution. Several
lines of evidence in the calcareous nannofossil record could elucidate this situation (Figs. 6.2 and
6.3):

Intense dissolution events apply strictly to a few samples during a few interglacial stages,
masking the palaeoecological signal at Site 1242; e.g., the end of MIS 15; the middle of MIS 13;
the end of MIS 7, and throughout MIS 5 (except MIS 5.3; Fig. 6.3). However, a good to moderate
degree of preservation in the rest of the sedimentary sequence at Site 1242 reveals the
palaeocological significance, even during the mid-Brunhes event. The mid-Brunhes event was a
period when a global increase of carbonate production and severe dissolution occurred (Droxler
et al., 2003), although no severe dissolution was identified at sites 1241 and 1242 for that event.
The better preservation of the deeper Site 1241 clearly suggests that fluctuations in the N ratio
and in the CAR profiles would have responded to palaeoecological variations in the calcareous
assemblage rather than to dissolution in the ETP. The palaeoecological signal is also supported
by the enhanced preservation of calcareous nannofossils at Site 1240 over the past 560 Ka
(Lépez-Otalvaro et al., 2008a). Site 1240 is situated in the equatorial divergence zone, very close
to the modern Galapagos area lysocline (which is located at a depth of ~3000m; Parker and
Berger, 1971). The fact that the sites are located above the lysocline (~2800 m in the Panama
Basin; Farrell and Prell, 1989) suggests that sediments would not have been strongly affected by
dissolution (Luz and Shackleton, 1975).

It could be speculated that dissolution was enhanced in the calcareous nannofossil record when

the biogenic carbonate content was lower, although the N index and the CAR cannot be applied
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to the intervals of poor preservation and barren ones. The reduction in the N ratio and the CAR
values during MIS 13, 7 and 5 at Site 1241 support such an assumption. Furthermore, the higher
total CAR values observed reflect the higher carbonate production at Site 1241 than at Site 1242
and hence, account for the differences in preservation at both sites. Adelseck Jr. and Anderson
(1978) suggested a decrease in the production of carbonate during MIS 7 and 5 compared to MIS
11 and 9 at a shallow site in the EEP. Furthermore, MIS 5 has been characterised by a lower
production of upper photic zone dwellers at other tropical sites in the Pacific and Indian oceans
(Beaufort et al., 2001; Lopez-Otélvaro et al., 2008a).

All this evidence points to the idea that the palaeoecological signal was superimposed over the
dissolution pattern, reflecting the notion that variations in the CAR paralleled variations in
palaeoproductivity. As the CAR increased from low to moderate values, there was a first increase
in the production of calcareous nannofossils and their respective tissue carbon. However, even
though calcareous nannofossils produced high CAR, remineralization of the organic matter would
have delayed the accumulation of carbonate until palaeoproductivity outweighed organic carbon
remineralization, causing an increase in the CAR during a period of increases in surface water
fertility. According to this model, it may be concluded that the N ratio and the CAR profiles
supported high glacial /low interglacial productivity.

Geochemical evidence has shown that other proxies are directly related to high glacial
palaeoproductivity. For example, the alkenone organic proxy was consistently elevated during
glacial rather than during interglacial periods throughout the Pleistocene in the ETP (Emeis et al.,
1995; Liu and Herbert, 2004); the acummulation rates of barite (BaS0O4) have been higher during
glacial rather than interglacial events in the Eastern and Central Pacific during the past 450 Ka
(BaSO4 is easily preserved in sediments and it is not sensible to burial diagenesis in oxic
sediments; Paytan et al., 1996); maximum increases in the bulk of biogenic sedimentary Al/Ti
were consistent with increases in biogenic particle fluxes during glacials, reflecting high
palaeoproductivity in the Equatorial Central Pacific (ECP) during those events over the past 650
Ka (ECP, Murray et al., 1993); changes in productivity joined fluxes of organic carbon, opal and
carbonate, sharing maxima during glacial rather than interglacial periods in three cores located in
the ETP at different water depths (the nearby Core VN1-49GC, located at 6°32.3N, 92046.2'W,
3580 m water depth; Core V19-28, located at 2028'S, 84°39'W, 2670 m water depth; and Core
W8402A-14GC, situated at 0°57.2'N, 138057.3'W, 4287 m water depth; Lyle et al., 1988);

additional organic carbon measurements in other cores located in the Panama Basin and Peru
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Basin have been interpreted as episodes of increased production during the last glacial maximum
(Pedersen, 1983) and glacial stages along the past 600 Ka (Pedersen et al., 1991); phosphorous
accumulation rates in the Equatorial Pacific and Southern Ocean show higher glacial values,
reflecting increased primary productivity and export production (Filippelli et al., 2007).
Additionally, existing dust records indicate higher aerosol levels during the last glacial event,

which would have resulted in an enhanced iron supply to surface waters in the equatorial Pacific

(Martin, 1990; Prahl, 1991). However, higher Pleistocene values of NO, (and consequently

lower 3'°N as the dominant nitrogenous species for new production in the Pacific Ocean) have
been observed for glacial events. For the Last Glacial Maximum, these lower values were
explained in two records located south of the Panama Basin and one from the Galapagos region,
as decreases in nitrate utilization in response to an excess of nitrate supply, over the biological
demand (Farrell et al., 1995).

6.6.2. Glacial/interglacial nutri-thermocline variability

The high glacial productivity in the euphotic zone, and hence the shallowing of the nutri-
thermocline in the basin (Figs 6.1, 6.2, 6.3), points to dominant northeast Trade winds that
prevented the warm water regime of the NECC in the Panama Basin and displaced the equatorial
front southward and generated intensified wind jets in the gulfs of Panama and Papagayo that
produced coastal upwelling and located the ITCZ in the southward position. This setting has been
suggested by some authors for modern conditions of the northern hemisphere winter (Wyrtki,
1966; McCreary et al., 1989; Chelton et al., 2000a, b; Fiedler, 2002), and a similar association
appears to have been important in the ETP on a glacial/interglacial scale. Other authors have
demonstrated that Trade wind velocities were markedly enhanced during glacial events, resulting
in higher upwelling rates, stronger vertical mixing, and an enhanced downward flux of biogenic
sediments (Sarnthein et al., 1988). During interglacial times, the low nutri-thermocline reflected
the strengthening of the warm NECC, the northward position of the convergent front between the
SEC and the NECC, and the seasonal divergence between the NEC and the NECC at 10°N
caused by dominant southeast Trade winds that influenced the northernmost position of the ITCZ.
The divergence at 10°N produced an enhancement of the cyclonic circulation of the Costa Rica
Dome in the open ocean and generated the upward and lateral displacement of the isotherms
associated with it. However, the strengthening of the warm water regime of the NECC depressed

-relatively- the nutri-thermocline and reduced productivity in the euphotic zone. Although the sites
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are located in the NECC region, the nutri-thermocline has remained relatively shallow and thus
productivity has remained higher over the last 925 Ka.

A slight gradient in palaeoproductivity, and thus in the nutri-thermocline deepening, is found
between site 1241 and 1242 positions. Our data support a slightly shallower nutri-thermocline at
the former site, induced by the eutrophic regime of the EUC. Furthermore, a similar gradient was
found between the equatorial divergence zone and the ETP. The coccolith-derived carbonate
content at those sites is lower than that observed at the equatorial divergence Site 1240. This is
an important result since sites 1241 and 1242 are located outside the more marked eutrophic
regime of the ECT (Mix et al., 2003). Hofmann et al. (1981) stated that the thermocline in the
divergence thermocline ridge (at 10°N) is as shallow as 10 m. Fiedler (2002, Figs. 1 and 5)
reported that the thermocline at the equatorial divergence zone is around 40 m deep, but he did
not quote differences in the mean thermocline at our sites, which that author reported as being as
shallow as 50 m. The nutri-thermocline in the NECC region is shallower than in other subtropical
gyre regions owing to the permanent (although stationary) cyclonic circulation associated with the
dome in the region (Holfmann et al., 1981; Fiedler, 2002), the input of nutrients from depth and
the lateral supply across the Equatorial Front, and the 10°N thermocline ridge (Pennington et al.,
2006).

6.6.3. ENSO-like events

A persistent feature in the palaeoproductivity records is a relatively shallow nutri-thermocline
regime over the past 925 Ka; it was more apparent during MIS 22 to early MIS 6, and was related
to the increase in the wind-driven advection of cool and nutrient-rich water. Productivity was
slightly reduced during MIS 8-6, but was still higher and comparable with MIS 22 to 8, suggesting
a shallow nutri-thermocline and a La Nifia-like state with some oscillations (Figs. 6.1, 6.2 and
6.3). The eutrophic environment recorded during MIS 20 to 6 has been compared to the La Nifia-
like event by other authors in the Peru upwelling and the equatorial divergence zone (Beaufort et
al., 2001; Alvarez, 2005; Lopez-Otalvaro et al., 2008a).

The most striking change in the structure of the upper water column occurred during MIS 5. This
resulted in an oligotrophic setting and reveals general sea surface warming, a decrease in sea
surface fertility and lower production due to a deepening of the nutri-thermocline (Fig. 6.3). Since

the nutri-thermocline in the ETP is subantarctic in origin (Toggweiler et al., 1991; Loubere, 2000;
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Sarmiento et al., 2003; Liu and Herbert, 2004; Loubere et al., 2007; Robinson et al., 2007), a
weakening of the Trade wind circulation and a reduction of the subantarctic influence on the ETP
would have favored that situation. The oligotrophic environment during MIS 5 has also been
characterised in the tropical Pacific and Indian oceans, recording an enhanced abundance of F.
profunda, low surface palaeoproductivity, and hence a deepening of the nutri-thermocline related
to a permanent El Nifio-like Event being reported (Beaufort et al., 2001; Lépez-Otalvaro et al.,
2008a).

Productivity was lower during MIS 4-1 than that recorded for MIS 22-6, and was also comparable
to the productivity reported for MIS 5. This feature suggests that the weakening of the upwelling
in the warm pool was still present during MIS 4-1. In fact, the calcareous nannofossil evidence
suggests a general progressive deepening of the nutri-thermocline for the past 283 Ka. Liu et al.
(2008) observed a gradual increase in the abundances of F. profunda and a consequent
deepening of the nutri-thermocline in the South China Sea for the past 250 Ka. Other authors
have suggested a reduction in the Southern Hemisphere circulation over the past 500 Ka
(Scharmm, 1985 and Emeis et al., 1995). The extreme eutrophic (MIS 22-6) and oligotrophic
(MIS 5) regimes previously indicated by other authors in the Equatorial Pacific Ocean were also
recorded in the warm pool in the present work. MIS 4-1 was a period characterised by a less
severe eutrophic regime, together with a reduction in the intensity of the Trade winds in the
upwelling areas of Peru and the ECT, than those recorded during MIS 22 to 6, and it has been
related to a weaker La Nifia-like Event (Beaufort et al., 2001; Alvarez, 2005; Lépez-Otalvaro et
al., 2008a). The relatively weaker Southern Hemisphere circulation during MIS 4-1 caused the
ETP to be permanently warmer than the equatorial divergence area and therefore induced a
deepening of the nutri-thermocline that was more pronounced in the warm pool and that
prevented palaeoproductivity in that sector from being recovered as rapidly as the ECT after MIS
5. This evidence allows it to be concluded that the warm pool sector was specifically sensitive to
ENSO-like conditions when these events were particularly intense. Sites 1241 and 1242 are not
directly under the major upwelling areas (e.g. the equatorial divergence zone and the coastal
upwelling of Peru, Mix et al., 2003; Groeneveld, et al., 2006) and so, they provide no direct

support for the idea of weaker La Nifia-like events during MIS 4-1 in the Eastern EEP.
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6.6.4. The mid-Brunhes event

We strongly believe that G. caribbeanica represents a robust marker for the mid-Brunhes event
during MIS 15 to 8 in the ETP because its higher abundances elicited an important increase in
total coccolith-derived carbonate production and hence in enhanced preservation (Figs. 4, 5, 6).
The mid-Brunhes event has been closely linked to a global increase in the abundance of G.
caribbeanica and in total pelagic carbonate production in the Atlantic, Pacific, Indian and
Southern oceans (Droxler, 2003; Bollman et al., 1998; Flores et al., 1999; Baumann and Freitag,
2004; Alvarez, 2005; Barker et al., 2006; Lépez-Otalvaro et al., 2008a; Liu et al., 2008). Our
calcareous nannofossil records reveal that the mid-Brunhes event was a period related to high
productivity and a shallower nutri-thermocline in the ETP, indicating that G. caribbeanica was
associated with more fertile water masses. This evidence has also been confirmed by Liu et al.
(2008) with the nannofossil 3'3C record in the South China Sea and with the calcareous
nannofossil data of Alvarez, 2005; Lépez-Otalvaro et al., 2008a in the ETP. However, Bollmann
et al. (1998) described G. caribbeanica as a taxon that prefers oligotrophic and warm water
masses. Other researchers have mentioned an evolutionary overprint to explain its dominance in
the assemblage (Bollman et al., 1998; Flores et al., 1999). The present work shows that the mid-
Brunhes event was strongly correlated with the most extreme eutrophic setting in the ETP during

the past 925 Ka and was related to a La Nifia-like state with some fluctuations.

6.6.5. Calcareous nannofossil assemblage

Maximum glacial species-specific CAR peaks of small Noelaerhabdaceae, G. oceanica, G.
caribbeanica, U. sibogae, C. leptoporus and H. carteri suggest their palaeoecological preferences
for a eutrophic environment during cooler episodes (Figs. 5, 6). The small Noelaerhabdaceae
have been considered as eutrophic indicator in cool waters (Gartner, 1988; Young, 1994; Okada
and Wells, 1997; Wells and Okada, 1997; Flores et al., 1999; 2000, 2003; Bollmann et al., 1998;
Beaufort et al., 1999; Takahashi and Okada, 2000; Beaufort and Buchet, 2003; Lopez-Otalvaro et
al., 2008a). G. oceanica has been shown to have affinities for low-latitude upwelling conditions
(Winter, 1982; Mitchell-Innes and Winter, 1987; Hagino et al., 2000; Lopez-Otalvaro et al., 2008a)
and for warm, nutrient-rich waters (Roth and Coulbourn, 1982; Gartner, 1988; Houghton and
Guptha, 1991; Giraudeau et al., 1993; Kinkel et al., 2000; Cortes et al., 2001; Andruleit and
Rogalla, 2002; Boeckel and Baumann, 2004; Hagino and Okada, 2004; Martinez et al., 2005).
The connections between U. sibogae (Roth and Berger, 1975; Andruleit et al., 2000; Lopez-
Otélvaro et al., 2008b), H. carteri (Estrada, 1978; Giraudeau, 1992; Pujos, 1992; Flores, 1995)
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and C. leptoporus (Roth and Berger, 1975; Fincham and Winter, 1989; Andruleit and Rogalla,
2002; Flores et al., 2003), with an intensified eutrophic environment, have been confirmed
previously by several researchers. The covariance of C. leptoporus and H.carteri was also

reported by Ziveri et al. (2000) in the Mediterranean Sea.

Our data clearly show that F. profunda is a robust marker of the vertical migration of the nutri-
thermocline in the ETP. The flux of carbonate production in the upper photic zone outweighed
carbonate production in the lower photic zone even when palaeoproductivity diminished, as
revealed by the F. profunda-specific CAR. This evidence reinforces the idea that
palaeoproductivity was relatively high in the warm pool during the past 925 Ka. In addition, the
persistent individual CAR values of F. profunda indicate that the nutrient availability in the lower
photic zone did not change significantly, as it did in the upper photic zone, and that the variability
in the accumulation of the upper photic zone taxa would be related to fluctuations in the regime of
the sea surface water. F. profunda has been reported as a deep ocean-dwelling (around 100 and
220 m) species in tropical and subtropical oceans that prefers low light and a high nutrient
content (Okada and Honjo, 1973; Okada and Mclintyre, 1977; among others), and this suggests
changes in the nutri-thermocline and sea surface palaeoproductivity (Molfino and Mclntyre,
1990a, b; Castradori, 1993; Young, 1994; Jordan et al., 1996; Okada and Wells, 1997; Wells and
Okada, 1997; Beaufort et al., 1997, 1999, 2001; Ziveri and Thunell, 2000; Beaufort and Buchet,
2003; Flores et al., 2000; Liu and Herbert, 2004; Baumann and Freitag, 2004; Lopez-Otalvaro et
al., 2008a, b; Marino et al., 2008; Liu et al., 2008).

The maximum abundances and the most continuous record of C. pelagicus were recorded during
925 Ka to 430 Ka, during the period of more fertile water massess; however, the subordinate
character of C. pelagicus suggests that this taxon is outside its palaeoecological affinity area. The
palaeoecological preferences of C. pelagicus for cooler and nutrient-rich waters have been
addressed in several other studies carried out in the North Atlantic (Cachdo and Moita, 2000;
Parente et al., 2004; Narciso et al., 2006).

6.7. Conclusions

A comparative study of calcareous nannofossil preservation between sites 1241 and 1242

reveals good to moderate preservation at those sites, supporting the palaeoecological
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significance of the calcareous nannofossil records used here; i.e. they reflect the notion that the
palaeoecological signal is the primary pattern, and that dissolution effects are enhanced when
palaeoproductivity is reduced.

The glacial/interglacial variability in the CAR record is closely related to the N ratio, and hence the

CAR record was used here as a palaeoproductivity proxy.

Variations in palaeoproductivity at sites 1241 and 1242 are primarily associated with the
variability in the strengthening of the NECC but also with its associated hydrographic and
atmospheric features at long-term scales. High glacial productivity reflects a shallowing of the
nutri-thermocline related to a weakening of the warm water regime of the NECC, southern
displacement of the Equatorial Front, intensification of the wind-jets driving upwellings and the
lateral displacement of the isotherms, dominant northeast Trade winds, and southern migration of
the ITCZ. Low interglacial productivity reflects a deepening of the nutri-thermocline in response to
a piling up of the warmer eastward waters in the ETP dragged by an intensified NECC and the
northward position of the convergent Equatorial Front, caused by dominant southeast Trade

winds and the northward location of the ITCZ.

A Persistent feature throughout the last 925 Ka is the highest productivity and the shallowest
nutri-thermocline during MIS 22 to early MIS 6. This setting suggests a strengthening in the wind-
driven advection of cool and nutrient-rich water, indicating a period related to a La Nifia-like state.
A more oligotrophic environment is suggested for MIS 5 by the increase in the abundance of F.
profunda and a drop in palaeoproductivity as a consequence of a deeper nutri-thermocline. This
evidence is indicative of an El Nifio-like state. During MIS 4-1 palaeoproductivity was not
significantly different from that observed for MIS 5. This setting suggests that the cross-equatorial
wind and upwelling were still less intense during MIS 4-1 than during MIS 22 to 6. This implies
that the warm pool was not recovered from the disturbance during MIS 5 as was the ECT. Our
records are not indicative of a prominent La Nifia-like state during MIS 4-1, as previously reported

for the upwelling regions of the EEP.
The dominant role played by G. caribbeanica serves as an exceptional marker of the mid-

Brunhes event during MIS 15 to 8 owing to its higher production, which controlled the stronger

accumulation of coccolith-derived carbonate in the ETP. The dominance of this species is thus
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recorded as coinciding with an extreme high-productivity environment, indicating that its high
occurrence was very coherent with a La Nifia-like Event in the ETP.

Glacial CAR increases in the small Noelaerhabdaceae, G. oceanica, G. caribbeanica, U. sibogae,
C. leptoporus and H. carteri reveal their preference for an eutrophic environment in the warm pool
over the past 925 Ka. The frequent occurrence of C. pelagicus prior to the past 500 Ka suggests
a more marked palaeoproductivity pattern in the ETP. The lower values of the F. profunda-
specific CAR indicate of a relatively lower carbonate production in the lower photic zone as
compared to that seen for the shallow photic zone, reflecting a shallowed nutri-thermocline that
would have favored a relatively higher palaeoproductivity regime in the ETP over the past 925 Ka.
The relative steady F. profunda-specific CAR values additionally reflect the notion that the
nutrient supply to the lower photic zone was relatively steady compared with that occurring in the
upper photic zone, indicating that variations in the CAR values of the upper photic zone taxa are
related to fluctuations in the upper photic zone palaeoenvironmental regime.
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Abstract

Variations in the assemblage and abundance of calcareous nannoplankton have revealed
changes in oceanic and atmospheric dynamics in the Guyana Basin over the last climatic cycle,
mainly linked to variations in the southeast Trade winds. Records of the palaeoproductivity index
of coccolithophores (N ratio) allowed us to monitor nutri-thermocline fluctuations. Nannofossil
accumulation rates (NAR) vary closely with the N ratio, indicating a strong correlation between
these two palaeoproductivity proxies. Lower palaeoproductivity during glacial substages of the
last climatic cycle indicates a deep nutri-thermocline (deep stratification of the mixed layer) as a
consequence of the piling up of warm water dragged by the NEC. This setting was favored by the
southern shift of the ITCZ and Trade winds that blew onshore in the Guyana Basin. On the
contrary, intervals of higher palaeoproductivity during interglacial substages of the last climatic
cycle, suggest a shoaling of the nutri-thermocline promoted by the developement of the NECC
that dragged the warm water regime piled up in the Guyana Basin by the NEC. This scenario is
favored by the northern displacement of the Intertropical Convergence Zone (ITCZ) that causes
the southeast Trade winds blew alongshore. Additionally, higher peaks of palaeoproductivity
occur during interglacial substages of MIS 6-5 compared with those ocurred during interglacial
substages of MIS 4-2 and the early Holocene, indicating more eutrophic conditions and a more
northern position of the ITCZ during the former interglacials. Palaeoproductivity and the nutri-
thermocline dynamics follow the insolation curve at high northern latitude (65°N), suggesting a
Northern Hemisphere latitudinal connection and thus indicating a link between the Northern
Hemisphere insolation, the ITCZ and the Trade wind dynamics during the last climatic cycle.

Key words: Calcareous nannoplankton, palaeoproductivity, late Pleistocene, Guyana Basin,

Western Tropical Atlantic, Guyana Current, Amazon River.

7.1. Introduction and Background

Coccolithophorids are photosynthetic planktonic algae living in the photic layer of the ocean
(Hibberd, 1976, Brand, 1994; Young, 1994; Winter et al., 1994). They play a significant role in
carbonate precipitation (Siesser and Winter, 1994; Steinmetz, 1994). The temporal and spatial
distribution of coccolithophores may respond to major environmental factors in the upper oceanic
layer such as temperature, nutrients, the trophic regime and sunlight levels (Brand, 1994; Young,
1994). For example, F. profunda, a phytoplankton species, thrives in the lower photic layer

(Okada and Honjo, 1973; Okada and Mclintyre, 1977) at times of high nutrient concentration,
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pointing to a deep nutricline (e.g., Molfino and Mclntyre, 1990a, b; de Menocal, 1995; Beaufort et
al., 1997; Wells and Okada, 1997; Flores et al., 1999; 2000; Kinkel et al., 2000; Beaufort et al.,
2001; Gibbs et al., 2004). The relationship between dwellers from the upper photic zone and
those from the lower photic zone has been used to monitor nutri-thermocline depth in the tropical
Atlantic (Molfino and Mclntyre, 1990a, b), in the Western Tropical Atlantic (Kinkel et al., 2000;
Bassinot et al., 1997), as well as in the other parts of the ocean (Okada and Honjo, 1973; Young,
1994; Okada and Wells, 1997; Wells and Okada, 1997; Beaufort et al., 1997, 1999, 2001, 2003;
Beaufort and Buchet, 2003; Flores et al., 2000; Liu and Herbert, 2004; Baumann and Freitag,
2004; Lépez-Otalvaro et al., 2008).

The production and sedimentation of coccolith-derived calcite in the deep ocean plays an
important role in the carbon cycle through photosynthesis and calcification (Westbroek et al.,
1993; Marsh, 2003; Brand, 1994, Young, 1994; Steinmetz, 1994). These organisms are one of
the most important contributors to carbonate sedimentation in the open ocean and in continental
slopes (Milliman, 1993; Steinmetz, 1994), such as in the Guyana Basin (Shipboard Scientific
Party, 2003), an area controlled by a setting of hemipelagic deposition. The Guyana Basin is
located in the western side of the Tropical Atlantic Ocean. This region has been documented as
the main route of interhemispheric heat flux exchange from the South to the North Atlantic.

Several published contributions have documented the significance of the calcareous nannofossil
assemblages and other micropalaeontological groups as proxies of surface water mass dynamic
and palaeoproductivity in the Western Tropical Atlantic (WTA). Molfino and Mclintyre (1990a, b)
proposed a model whereby the nutri-thermocline topography is related to the Trade wind dynamic
in the equatorial Atlantic. They used the relative abundances of F. profunda species, with higher
proportions of this species associated with a deep nutri-thermocline and lower proportions a
shallow nutri-thermocline. The downcore records of coccolithophores from the Western Tropical
Atlantic from Kinkel et al (2000) indicated a high interglacial palaeoproductivity and a shallow
thermocline compared to glacial stages and substages during the last climatic cycle. Bassinot et
al. (1997) used comparative records of carbonate accumulation rates and the relative abundance
of F. profunda from Kinkel et al. (2000) to interpret that a nutri-thermocline displacement drove
palaeoproductivity and carbonate concentration, with the thermocline displacement responding to
the close relationship between Trade wind and the Intertropical Convergence Zone (ITCZ)
dynamics from 930 Ka to 685 Ka in the Ceara Rise. Also in the Ceara Rise, Rihlemann et al.

(2001) reconstructed the thermocline depth from planktonic foraminifer isotope gradients, and

169



compared this to the terrigenous sediment content and the relative abundance of F. profunda
(Kinkel et al., 2000); they suggested low accumulation rates during periods of shallower
thermocline indicate a higher primary production during interglacial substages of MIS 5. Vink et
al. (2001) presented new evidence of interlatitudinal teleconnections between Tropical and North
Atlantic Ocean during the past 58 Ka using high resolution calcareous dinoflagellate cyst and
organic carbon records. The authors found that high accumulation rates of calcareous
dinoflagellate cysts occur slightly before the northern Atlantic Heinrich Events indicating that shifts
in the zonality of the low-latitude winds would be partly responsible for the climatic variability
related with those events. Vink et al. (2002) show high interglacial accumulation rates of
Thoracosphaera heimii and calcareous dinocysts in the Western and Eastern Tropical Atlantic
when the proportions of F. profunda were reduced, the nutri-thermocline was shallowed and the

nutrient supply was higher over the past 150 Ka.

Our work focuses on a high-resolution micropalaeontological analysis of calcareous
nannoplankton over the last climatic cycle (the last 155 Ka). The primary goal is to reconstruct the
patterns of calcareous nannoplankton production and their relationship with fluctuations in the

nutri-thermocline and ocean dynamics in the Guyana Basin (Fig. 7.1).

7.2. Oceanographic setting

The Guyana Basin is located in the area of annual shift of the Intertropical Convergence Zone
(ITCZ) that moves between 10°N and 5°S (Miiller-Karger, 1989). The northward or southward
position of the ITCZ causes a significant impact on water discharge from the Amazon and
Orinoco rivers, as well as variations in the direction and speed of the Guyana Current (GC) and
the southeast Trade winds (Mller-Karger, 1989; Wilson et al., 2002; Ffield, 2005; Stramma et al.,
2005) (Fig. 7.1).

During the boreal summer, the southeast Trade winds are stronger and, the South Equatorial
Current (SEC) and the North Brazilian Undercurrent (NBUC, which brings salty water from the
South Atlantic) are well developed (da Silveira et al., 1994; Stramma et al., 1995 and Masson and
Delecluse, 2000). During that season, the westward displacement of the SEC pileup surface
waters along the eastern coast of South America deepening the nutri-thermocline in the Western
Tropical Atlantic (WTA) (Hastenrath and Merle, 1987). When the SEC reaches South America, it
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splits into two branches: one turns southward, supplying the Brazilian current (BC), and the other
one takes off towards the north and feeds the North Brazilian Current (NBC), which is called the

Guyana Current (GC) when it reaches the Guyana Basin (Fig. 7.1).
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Fig. 7.1. Satellite images acquired by the SEAWIFS Program at the location of the Core MD03-2616. Hydrographic
and atmospheric features in WTA: Surface currents are indicated by continuous lines and subsurface currents are
indicated by dotted lines. SEC: South Equatorial Current, BC: Brazilian Current, NBC: North Brazilian Current, CC:
Caribbean Current, NECC: North Equatorial Counter Current, SECC: South Equatorial Counter Current, EUC:
Equatorial Undercurrent, NBCU: North Brazilian Countercurrent, ITCZ: Intertropical Convergence Zone. (The
hydrographic features were adopted from Richardson et al., 1994 and Haug et al., 2003. The image background was
taken from http://oceancolor.gsfc.nasa.gov/SeaWiFS).

The Intertropical Convergence Zone (ITCZ) is displaced to the northernmost position (6°N-10°N),

generating a wet season north of ~5°N (Miller-Karger and Aparicio-Castro, 1994). The NBC (or
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GC) is mostly retroflexed, contributing to the North Equatorial Countercurrent (NECC) between
5°N-10°N (Muller-Karger et al., 1988), allowing anticyclonic rings to enter the continental margin
and pass northwestward to merge with the Orinoco River plume (Muller-Karger, 1989; Ffield,
2005). These eddies transport and advect the Amazon River plume and, together with the NBUC,
develop a zone of minimum surface salinity, warm temperatures and a shallower and stronger
halocline, where the river flow is dispersed (Masson and Delecluse, 2000). The other component
of the GC is directed to the North Atlantic, transporting relatively warm and fresher waters via the
Caribbean Sea (feeding Caribbean current, CC) and the Gulf of Mexico (where it supports the
Gulf Stream, GS) (Showers and Bevis, 1988; Schmitz, 1995; Stramma and Schott, 1996; Lynch-
Stieglitz et al., 1999).

During the boreal winter the northeast Trade winds dominate and push the ITCZ to the
southermost position (0°-5°S), causing dry conditions in the north of South America. River plumes
decrease in intensity, and together with the GC, are mostly driven into the coastal area, carrying
relatively colder and saltier waters to the North Atlantic. During this season, the NBUC mainly
feeds the Equatorial Undercurrent (EUC) at the equator and cannot cross the equator to the
North Atlantic (Masson and Delecluse, 2000 and references therein). This atmosphere-ocean
dynamic in the WTA plays a major role in the cross-equatorial heat flux to the North Atlantic
(Ffield, 2005), producing relatively cooler surface waters south of the equator, and warmer
surface waters north of the equator (>24°C) in the WTA.

7.3. Materials and Methods

7.3.1. Core location and materials

Core MD03-2616 was recovered in the Guyana Basin in the Western Tropical Atlantic (WTA)
(7°48.75'N, 53°00.80'W) at a water depth of 1233 m, during the PICASSO Cruise by the Marion
Dufresne R/V (Fig. 7.1). This area is characterized by the influence of the Guyana current at the
continental margin of French Guyana. The core shows an undisturbed high-quality sedimentary
section of 39 m spanning the Pleistocene. It consists mainly of olive green silt and clay, rich in
foraminifera and calcareous nannoplankton with slight bioturbation levels and high organic matter
remains (Shipboard Scientific Party, 2003). Our focus here is on the uppermost 18 m (a detailed

description was reported by the Shipboard Scientific Party, 2003).

172



7.3.2. Age model and biostratigraphy

The age-depth assignments are primarily based on 16 oxygen isotope control points determined
on tests of the benthonic foraminifer Uvigerina peregrina. Stable isotope analyses were
performed using an automated carbonate preparation line coupled to a Finningan MAT 251 mass
spectrometer at the Laboratoire des Sciences du Climat et de I'Environnement in Gif-sur-Yvette
(France). Isotopic events were identified up to Marine Isotope Stage 6, MIS 6 (~155 Ka), by
comparison of the benthic 6'80 from the Core MD03-2616 (Unpublished data) and the benthic
0180 stack of Lisiecki and Raymo (2005) (Fig. 7.2).

We analyzed the >150 um fraction to detect the qualitative abundance of planktonic foraminifer
species typical of the WTA. Qualitative study of planktonic foraminifer biostratigraphy allowed the
identification of the Ericson Climatic Biozones W1, X, Y, Z of Ericson and Wollin (1956) and the
Yo onig, Of Kennett and Huddlestun (1972). In our record, Biozone W1 was identified by the
consistent and lower occurrence of the Globorotalia menardii group from the bottom (155 Ka) of
the section studied up to 133 Ka. This event was dated by Kenneth and Huddlestun (1972) from
150 Ka to Termination Il (128 Ka); i.e., slightly above ours. Biozone X was dated from 133 Ka to
the middle phase of substage 5.1 (84.3 Ka). Prell and Damuth (1978) reported the top of the
Biozone X at 85 Ka; i.e. slightly below ours. The G. menardii complex is absent from Biozone Y
(Ericson and Wollin, 1956; Kennett and Huddlestun, 1972), as we report here. The
disappearance datum of Pulleniatina obliquiloculata (Y, ;) Was recognized at ~39 Ka, but this
datum is diachronous across the tropical Atlantic (Prell and Damuth, 1978; Kennett and
Huddlestun, 1972). Biozone Z was identified close to the end of MIS 2 (over the latest Wisconsin)
in agreement with Kennett and Huddlestun (1972), although other authors have placed its bottom
at the MIS 1/2 boundary (Ericson and Wollin, 1956; Maslin and Mikkelsen, 1997) (Fig. 7.2).

According to currently available data, the reversal in the abundance of the coccolithophore
species E. huxleyi and Gephyrocapsa muellerae is not clear. Thierstein et al. (1977) placed this
datum at around 73-85 Ka. The absence of Pseudoemiliania lacunosa, the relatively low
abundance of G. caribbeanica species (less than 3%), and the occurrence of both E. huxleyi and
G. muellerae along the interval studied suggest that our sediment sequence is younger than 268
Ka (Fig. 7.2).
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Fig. 7.2. Benthic 8'80 stack record (Lisiecki and Raymo, 2005), benthic 880 record from Core MD03-2616
(Unpublished data), sedimentation rates at Core MD03-2616 and the relative abundance of the specific index
species from calcareous nannofossils at Core MD03-2616. The biozones X, Y, Z and W represent the
biostratigraphic events from planktonic foraminifers identified at Core MD03-2616. The Y5, biozone corresponds to
the disappearance of Pulleniatina obliquiloculata. The green crosses in the 880 record from Core MD03-2616
correspond to the control points used for constructing the chronostratigraphic framework at Core MD03-2616. Grey
bars indicate interglacial marine isotope stages 1 throughout 5. MIS 5.1, 5.2, 5.3, 5.4, 5.5 correspond to the
substages of MIS 5. Wisconsin and lllinoian episodes correspond to the Ice Ages between 12 Ka and 80 Ka in the
former, and 128 Ka and 310 Ka in the later. T.I=Termination I, T.II= Termination II. MIS: Marine Isotope Stage.

7.3.3. Calcareous nannoplakton preparation and counting

techniques

Slides were prepared following the decantation technique outlined by Flores and Sierro (1997) to
obtain quantitative measurements (coccoliths per gram, accumulation rates of coccoliths and
coccolith-derived carbonate). These slides were analysed at a 4-cm spacing (representing
approximately ~0.120 Ka to ~0.700 Ka) with a polarized microscope at 1000X magnification. 380
samples were examined, and more than 500 coccoliths were counted on each slide in order to

identify the coccolith assemblage quantitatively.

We estimated variations in the N ratio (modified from Flores et al., 2000; Lopez-Otalvaro et al.,
2008) which is a function based on the relative proportion of taxa usually living in the upper photic
zone (small Noelaerhabdaceae, E. huxleyi and G. oceanica; e.g., Okada and Honjo, 1973; Okada
and Mclntyre, 1979; Giraudeau, 1992; Young, 1994; Okada and Wells, 1997; Wells and Okada,
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1997; Flores et al., 1999; 2000, 2003; Bollman et al., 1998; Beaufort et al., 1999; Beaufort and
Buchet, 2003; Hagino and Okada, 2004) versus the lower photic zone dwellers (F. profunda; e.g.,
Okada and Honjo, 1973; Okada and Mclntyre, 1977; Molfino and Mclntyre, 1990a, b). High N
ratio values (close to 1) indicate a high production of upper photic species against the production
of lower photic species, as result of a shallow nutri-thermocline. Low N ratio values (close to 0)
reveal a proliferation of F. profunda, in agreement with a deep stratification and a deep nutri-
thermocline (Okada and Honjo, 1973; Okada, 1980; Molfino and Mclntyre, 1990a, b; Wells and
Okada, 1997; Flores et al., 2000). The accumulation rate of coccoliths (NAR, liths*cm-2*Ka-1) has
been widely used by several authors as a reference for high palaeoproductivity of
coccolithophores and particle flux out of the mixed layer (Steinmetz, 1994 and references therein;
Su, 1996; Baumann et al., 2004). This parameter was estimated following the standard method of
Flores and Sierro (1997), and it involves knowledge of the absolute abundances of coccoliths, the

sedimentation rate and the dry sediment bulk density.

7.3.4. Taxonomic information

The systematic classification of coccoliths is based on their morphology. The morphological
differences used for the genus Gephyrocapsa were adopted from Flores et al. (2000) and are
summarised in Appendix of chapter 8. Small placoliths (such as Gephyrocapsa aperta and G.
ericsonii, small Reticulofenestra and Emiliania huxleyi) with an open or closed central area and
smaller than 3 um were classified together in the group of small Noelaerhabdaceae.
Gephyrocapsa spp. contain Gephyrocapsa species larger than 3 um such as G. oceanica, G.
muellerae, and G. caribbeanica. Different sizes of G. oceanica were also considered for
carbonate calculations (medium Gephyrocapsa 3-4 um and large Gephyrocapsa 4-5 um), but
later on these sizes were lumped together as G. oceanica for palaeoecological purposes.
Additionally, Oolithotus spp., Pontosphaera spp., Rhabdosphaera clavigera, Syracosphaera spp.,
Umbellosphaera spp. and Umbilicosphaera spp. were included as the group of warm taxa
(Hiramatsu and De Deckker, 1997; Boeckel and Baumann, 2004). The genus Umbilicosphaera
includes U. hulburtiana, U. foliosa and U. sibogae. The marked dominance of Umbilicosphaera
sibogae in the group of the warm taxa suggests that its palaeoecological behaviour in Guyana
Basin should be analyzed. Calcidiscus leptoporus and Helicosphaera spp. species are
characterized by their lower abundances and poor consistence along the record studied.
Helicosphaera spp. mainly include Helicosphaera carteri and in a very lower proportion H.

pavimentum (< 0.5%), but we only used the record of H. carteri for palaeoecological purposes.
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7.4. Preservation

The dissolution of the calcareous nannofossil assemblage was estimated through the CEX" index
(Fig. 7.3). That index provides a qualitative record of the coccolith lysocline position (Dittert et al.,
1999; Bdeckel and Baumann 2004; Bdeckel et al., 2006). Higher CEX’ (values close to 1) point to
a better preservation of the coccoliths, while lower CEX’ (values close to 0) point to coccolith
carbonate dissolution (Fig. 7.3).
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Fig. 7.3. Review of the bioproductivity proxies used for Core MD03-2616: N ratio vs. total nannofossil accumulation
rates (NAR, liths*gr-1*cm-2). Grey bars indicate interglacial marine isotope stages 1 throughout 5. MIS 5.1, 5.2, 5.3,
5.4, 5.5 correspond to the substages of MIS 5. Wisconsin and lllinoian episodes correspond to the Ice Ages between
12 Ka and 80 Ka in the former, and 128 Ka and 310Ka in the later. T.I=Termination I, T.lI= Termination II.

This ratio was originally based on the relationship of delicate coccoliths of Emiliania huxleyi
versus the stronger calcified coccoliths of Calcidiscus leptoporus (CEX index, Dittert et al., 1999).
Later, CEX index was modified by B6eckel and Baumann (2004) including other fragile species
such as, Gephyrocapsa ericsoni and was called CEX'. We employed CEX’ index adding the more
fragile species such as: G. ericsoni, E. huxleyi and small Reticulofenestra (<3 um), since
calcareous nannofossil analysis under the light microscope does not allow identification of the
specimens smaller than 3 um at the species level. It is difficult to separate G. ericsoni that has

lost its bridge from small Reticulofenestra. Although the highly calcified Gephyrocapsa aperta
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species was not included in the CEX’ index, we still maintained the original concept of relating
delicate coccoliths versus C. leptoporus.

The overall preservation of coccoliths was good along the last climatic cycle, except during the
end of MIS 5.5 and MIS 5.4, which show stronger dissolution and barren intervals; and during
middle of MIS 5.2, which shows an intermediate level between moderate to poor preservation.
Decreases in the CEX" index and marked increases in the relative abundances of the most
resistant species in the assemblage (G. oceanica and F. profunda) confirmed severe dissolution
during later MIS 5.5 and during MIS 5.4 (Fig. 7.3)

7.5. Results

7.5.1. Variations in the assemblage

The small Noelaerhabdaceae, F. profunda and G. oceanica proved to be the dominant species in
the calcareous nannoplankton assemblage (Fig. 7.4; Appendices A, B, C and Appendix of
chapter 8). Gephyrocapsa muellerae and Umbilicosphaera sibogae species were identified as
important secondary components. Helicosphaera spp. and C. leptoporus were considered
subordinate species because they were present in lower proportion (lesser than 2%) along the

record studied

The most prominent feature of the nannoplankton record was the inverse relationship between
small Noelaerhabdaceae and F. profunda. Maximum proportions and NAR values of the small
Noelaerhabdaceae were found during interglacial substages (80% and 1x10'" liths*g-"*cm2
respectively). Higher proportions of F. profunda occur during glacial substages of MIS 5 (80%)
but its specific NAR values were observed between MIS 5.3 to 5.1 (3x1010 liths*g-"*cm-2).
Conversely, during MIS 4 and extending to the early Holocene, those taxa exhibit less amplitude
(lower gradients) but more frequent variability in their relative abundances and their specific lower
NAR values. F. profunda dominates the assemblage during MIS 4 to the middle of MIS 2, with
mean values close to 45%. F. profunda-specific NAR values show a slight increasing trend
towards MIS 2 which declines during the early Holocene. Small Noelaerhabdaceae reach higher

proportions from the middle of MIS 2 to the early Holocene (up to 60%).

177



G. oceanica, U. sibogae, C. leptoporus and H. carteri also show common stronger NAR
gradients during MIS 5. Their specific NAR values follow those of small Noelaerhabdaceae during
that stage. The relative abundances of G. oceanica exceed 30% when the assemblage
underwent stronger dissolution (the end of MIS 5.5 and during MIS 5.4; Fig. 7.4). Other important
proportion peaks of G. oceanica were recorded during MIS 3.1. U. sibogae also shows higher

relative abundances during MIS 4 and 3, and C. leptoporus during MIS 3.

The overall trend of all species-specific NAR values show more steady values during MIS 4 to
MIS 2 and evidence a declining trend during early Holocene (except those of small

Noelaerhabdaceae).

7.5.2. Variations in the N ratio and total NAR profiles

The variation in total NAR parallels that of the N ratio, showing higher amplitude changes
between the interglacial and glacial substages of MIS 5, with values between 0.9 to 0.2 for the N
ratio and, 1.2x10"" and 1x1010 liths*cm-2*Ka! for the total NAR. Frequent and mild fluctuations in
the N ratio and total NAR occur throughout MIS 4-2 and the early Holocene. Those profiles are
comparable to those observed at the end of MIS 5.2 (Fig. 7.4). These parameters are strongly
influenced by the dominant species in the assemblage and in consequence display low gradients
during glacial MIS 4-2 (Figs. 7.3 and 7.4).

The variation in palaeoproductivity reveals two different hydrographic scenarios during the last
climatic cycle: the first starts at the end of MIS 6 to MIS 5, and the second spans MIS 4 to the

early Holocene.

7.6. Discussion

7.6.1. Productivity of calcareous nannoplankton

Our data indicate lower primary production and a deep stratified photic layer during the glacial
substages of the last climatic cycle (Figs. 7.1, 7.3 and 7.4). This scenario is linked to a southward
displacement of the ITCZ and northeast Trade winds blowing perpendicularly to the Guyana
coast, favouring the piling up of warm surface waters dragged by the NEC along this coast. In

consequence, the nutri-thermocline is depressed, preventing the coastal upwelling and thus, the
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inflow of nutrient rich and cooler waters to the euphotic zone. These atmospheric and
hydrological conditions are similar to those prevailing today during boreal winter when the ITCZ is
placed between 0° to 5°S (Muller-Karger, 1989; well south of the Guyana basin) and the
northeast Trade winds blow onshore. Several authors have indicated severe Northeast Trade
winds and a southward latitudinal migration of the atmospheric and hydrographic circulation in the
WTA during glacial substages of MIS 3 and during MIS 2 (Balsam et al., 1995; Harris and Mix,
1999; Broccoli, 2000; Peterson et al., 2000; Vink et al., 2001, 2002). Even a southward
displacement of 8’ for the ITCZ during MIS 2 was reported (Kolla et al., 1979).

In contrast, higher primary production and eutrophic conditions were recorded during the
interglacial substages of the last climatic cycle, which are primarily the result of coastal upwelling,
induced by a northward migration of the ITCZ. The ITCZ shift would follow parallel to the
northeastern Southamerica coast, channelling the southeast Trade winds along the coast (Figs.
7.1, 7.3 and 7.4). That along-shore wind vector favored the eastward water transport through a
well-developed NECC (Fig. 7.1). During those episodes, the piling up of warmer waters in the
Guyana Basin was reduced because the studied area was located outside the influence of the
northeast Trade winds. This scenario is similar to that prevailing today in the Guyana basin during
boreal summer. The northward displacement of the ITCZ (6°N-10°N) and the dominance of the
southeast Trade winds induce coastal upwelling in the Guyana basin during summer, favoring the
development of the NBC retroflection (Ryther et al., 1967; Hulburt and Corwin, 1969; Muller-
Karger et al., 1989, 1995) and the formation of the NECC between 5°N-8°N, transporting warm
water offshore (Busalacchi and Picaut, 1983). Gibbs (1980), Pujos and Froidefond (1995, and
references therein) have reported seasonal scenarios where the southeast Trade winds prevail
over northeast Trades and blow alongshore the Guyana coast during boreal summer, promoting
coastal upwelling in the basin. Color reflectance and chemistry data from the Cariaco Basin
(Peterson et al., 2000) and micropalaeontological data from the Tobago Basin (Vink et al., 2001)
are consistent with a northward shift of the ITCZ during interglacial substages of MIS 3. Titanium
and iron content in sediments from the Cariaco Basin also evidence a northward position of the

ITCZ during the early Holocene (Haug et al., 2001).

Following the same line of evidence, the micropalaeontological signal also indicates that the
maximum palaeoproductivity and hence, a shallower nutri-thermocline occurred during the

interglacial substages of MIS 6-5 compared with those of MIS 4-2 and with the early Holocene,
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pointing to a relative stronger coastal upwelling in the Guyana Basin during interglacial substages
of MIS 6-5 that was induced by a more northern position of the ITCZ during the same episodes.

7.6.2. The nutri-thermocline dynamic and the Northern

Hemisphere connection

The section above cited that maximum palaeoproductivity is in agreement with the timing of
prevailing southeast Trade winds which cause the northward movement of the ITCZ. Productivity
phases are coincident with the northern insolation curve (mean insolation, June 1 to September
30, 65°N) in timing and amplitude, since a shallow nutri-thermocline follows the maximum in
insolation at 65°N. This correlation suggests a close connection between the shifts of the nutri-
thermocline, Trade wind dynamics, and the latitudinal migration of the ITCZ. Northward shift of
the ITCZ and the rain belt embedded in it are influenced by the meridional wind component which
in turn is the response of the sea surface temperature and salinity gradients between high and
low latitudes in the Northern Hemisphere (Hastenrath and Druyan, 1993; Hastenrath and
Greischar, 1993). Those gradients are induced by insolation change controlling the ice sheet
volume in the Arctic (Khodri et al., 2003), which in turn control Trade wind intensity (Chiang et al.,
2003). In a similar manner, changes in the temperature/pressure gradients would also explain

larger fluctuations in palaeoproductivity during warmer MIS 5 compared to colder MIS 4-2.

Molfino and Mclntyre (1990a, b) and Wolff et al. (1999) found that variations in the position of the
nutri-thermocline are controlled by the Trade winds in the eastern tropical Atlantic (but in contrast
with the present findings in the WTA, they reported a shallow nutri-thermocline during glacial
periods). Kinkel et al. (2000) recorded a shallow nutricline and high coccolithophore productivity
along the interglacial times and a deeper nutri-thermocline along the glacial stages and
substages in the WTA during the last 150 Ka. Geochemical and sedimentological evidence from
the Ceara Rise also support a shallow nutri-thermocline during interglacial substages during the
last climatic cycle (Rihlemann et al., 2001) which is in good agreement with our data.

Variations in the position of the thermocline have been reported by Hils and Zahn (2000) and
Vink et al. (2001) in a nearby core taken from the Tobago Basin. They found the shallowest
thermocline for MIS 3 (~50 m depth) in comparison with the glacial MIS 2 (~80 m depth) and the
Holocene (150 m depth). Pailler et al. (1999) reported that the main thermocline is currently

located at 150 m deep in a section of the WTA, where our study was performed.
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7.6.3. River runoff

The main freshwater source that affects the WTA is the Amazon River, which is mostly
responsible for the low sea surface salinity in the WTA (Masson and Delecluse, 2000), since the
waters of the Orinoco flow downstream towards the Caribbean Sea (Ffield, 2005). Several
authors (Muller-Karger et al., 1989 and references therein; Peterson et al., 2000) have indicated
that high abundances of phytoplankton are associated with higher seasonal river runoff and lower
salinities in the northern Caribbean Sea (14°N and 18°N) than in the typical waters of the WTA.

The association in temperature and pressure gradients between low and high latitudes, and the
ITCZ position cited above, accounts for the relationship between cold/warm periods in high
latitudes in the North Atlantic and drier/wetter conditions over northern South America (Haug et
al., 2001). The northward position of the ITCZ during the interglacial substages over the last
climatic cycle favors the influx of river nutrients to the ocean and the configuration of an oceanic
system that supports a superficial nutri-thermocline and consequently increased biological
productivity in the Cariaco Basin (Peterson et al., 2000), Trinidad Basin (Vink et al., 2001), and
Caribbean Sea (Martinez et al., 2007). Similarly, Showers and Bevis (1988) documented an
increase in the Amazon River runoff during Termination | until 5-6 Ka B.P. ago. Other authors
have reported the southward geographic situation of the ITCZ over the last glacial and
consequently drier conditions over northern South America (Kolla et al., 1979; Balsam et al.,
1995; Peterson et al., 2000), and decreases in the influence of the river flow system and a deeper
nutri-thermocline that reduced bioproductivity (Peterson et al., 2000; Vink et al., 2000; 2001;
2002).

According with these suggestions and the chlorophyll concentration data (primary productivity
distribution) presented by SeaWIFS Project imagery (Fig. 7.1), the influence of an enhanced
nutrient supply by rivers in the production of calcareous nannoplankton cannot be completely
ruled out. However, there is no clear indicator within the association of calcareous nannoplankton
able to account for a greater discharge from the Amazon during the interglacials, e.g., reworked
individuals or even freshwater-related species (phytoliths or freshwater diatoms), and there is no
evidence in the association of low sea surface salinity. U. sibogae has been directly related to
surface water salinity in the North Pacific (Roth and Coulbourn, 1982), and has been found in
warm oligotrophic waters (Okada and Mclintyre, 1979; Roth, 1994; Young, 1994; Boeckel and
Baumann, 2004; Ziveri et al., 2004), but also in medium-to-high fertility waters (Roth and Berger,
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1975; Roth and Coulbourn, 1982) with temperatures ranging from 18°C to 25°C (Mclintyre and Bé,
1967; Okada and Mclntyre, 1979). G. oceanica has also been observed in relatively warm, highly
saline and fertile waters (Winter, 1982, 1985; Mitchell-innes and Winter, 1987). H. carteri has
been recorded during low salinity and turbid water settings (Colmenero-Hidalgo et al., 2004) and
also in eutrophic (Ziveri et al., 1995; Ziveri et al., 2000; Andruleit and Rogalla, 2002; Findlay and
Giraudeau, 2002; Ziveri et al., 2004; Baumann et al., 2005) and oligotrophic (Haidar and
Thierstein, 1997; Giunta et al., 2003) environments. The palaeocological preference of C.
leptoporus has been related to elevated nutrient levels (Roth and Berger, 1975; Fincham and
Winter, 1989; Andruleit and Rogalla, 2002; Flores et al., 2003) and also with more oligotrophic
and warmer conditions (Flores et al., 1999; Baumann et al., 2004; Ziveri et al., 2004; Marino et
al., 2008). However, U. sibogae, G. oceanica, H. carteri and C. leptoporus do not show a
systematic correspondence with temperature or salinity. This implies that U. sibogae, G.
oceanica, H. carteri and C. leptoporus respond to a productivity pattern rather than to a pattern of

temperature or salinity, especially significant in MIS 4-2 (Fig. 7.3).

7.6.4. Dissolution of calcareous nannoplankton

Coccolith dissolution episodes (Figs. 7.3 and 7.4) suggest either a shallowing of the lysocline or
dissolution above the lysocline. Curry and Cullen (1997) have documented high carbonate
dissolution during glacial periods in response to deep water mass changes at greater depths in
the WTA (>3000 m water depth). Owing to the shallow depth position of Core MD03-2616,
dissolution below the lysocline is ruled out, because aragonite and calcite lysoclines have been
reported at 2200 and 4000 m respectively (in Vink et al., 2001). Dissolution above the lysocline
may be a response to the acidification of interstitial waters due to the oxidation of organic matter
within the sediments. However, this hypothesis is not supported by the available observations,
and hence its confirmation requires detailed benthonic isotope &'3C data, sedimentological

studies, and further oceanographic reconstructions in the Guyana Basin.

7.7. Conclusions

The evolution of the calcareous nannoplankton assemblage is mainly a response to a productivity
pattern in the Guyana Basin. The data on the NAR record resemble those of the N ratio when
dissolution is lacking, suggesting that NAR is also indicative of variations in the palaeoproductivity

pattern.
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A high palaeoproductivity and a shallow nutri-thermocline during interglacial substages over the
past 155 Ka result from the dominant southeast Trade winds that displaced the ITCZ to a more
northern position and blew parallel to the coast, causing upwelling of cool waters from depth.
Decreases in palaeoproductivity during glacial substages would have resulted from dominant
northeast Trade winds that moved the ITCZ southward and blew perpendicular to the coast
causing piling up of the NEC waters and hence, the deepening of the nutri-thermocline in the

Guyana Basin.

The micropalaeontological data reveals that the highest palaeoproductivity and hence, the
shallowest nutri-thermocline occurred during the interglacial substages of MIS 6-5 compared with
those interglacial episodes of MIS 4-2 and with the early Holocene. This record indicates more
eutrophic conditions during the interglacial events of MIS 6-5 which were favored by a more

northern position of the ITCZ during the same episodes.

The production of calcareous nannoplankton and the shifting of the nutri-thermocline covary with
summer insolation at high northern latitudes. Low palaeoproductivity was recorded during periods
of low northern summer insolation (glacial substages of the last climatic cycle) indicating that
during times of higher ice volume, the northeast Trade winds were dominant, moving the ITCZ
southward and causing the deepening of the nutri-thermocline in the Guyana Basin. High
palaeoproductivity was recorded during times of high Northern Hemisphere insolation (interglacial
substages over the last climatic cycle) suggesting that southeast Trade winds prevailed over the
northeast Trades, moved the ITCZ northward, permitted the development of the coastal upwelling

and hence, the shallowing of the nutri-thermocline.

Higher palaeoproductivity during the northern position of the ITCZ coincide with the timing of
episodes of larger runoff. Calcareous nannoplankton data did not record variability related to the
larger river discharges. However, the influence of continental-derived nutrients and a freshening

of surface water masses in the ocean through Amazon River runoff cannot be discounted.
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8.1. Introduccion

En este capitulo se presenta una sintesis y una perspectiva regional de las investigaciones
presentadas en los capitulos 5, 6 y 7 que conforman los objetivos de esta Tesis Doctoral. La
comparacion interlatitudinal de la evolucion de la asociacion de los cocolitéforos en los sectores
tropicales de los océanos Pacifico oriental (cuenca de Panama) y Atlantico occidental (cuenca
de la Guayana). El andlisis de los cocolitos en los testigos estudiados (1240, 1241, 1242 y
MDO03-2616) forma parte de una serie de estudios que permitiran lograr los objetivos cientificos
de las campanas oceanogréficas del “Ocean Drilling Program” (ODP) 202 y PICASSO llevadas a
cabo en los océanos Pacifico oriental y Atlantico occidental respectivamente.

Los testigos fueron seleccionados con el fin de proporcionar informacion sobre la historia de la
circulacién oceanica superficial en los sectores tropicales estudiados. La interrelacion de las
cuencas de Panama y de la Guayana localizadas en los sectores tropicales mencionados arriba
respectivamente, facilitara una perspectiva regional de los patrones temporales y espaciales del
registro de paleoproductividad y los mecanismos asociados a ella. Dichos mecanismos hacen
referencia a los cambios estructurales de la zona eufética, como la topografia de la nutri-
termoclina, y su relacién con la dinamica hidrolégica y atmosférica. La localizacién de los testigos
en los sectores tropicales antes mencionados es muy apropiada para apreciar los cambios sur-
norte e inter-cuenca de paleoproductividad y de la topografia de la nutri-termoclina a ambos

lados de Suramérica, asociados a la circulacion oceanica superficial.

En esta Tesis, el estudio de la variabilidad de la dinamica de las masas de agua superficiales
entre los dos sectores, esta condicionado por la diferencia en resolucion de estudio entre los
testigos (entre 4 y 6 Ka para los testigos de la cuenca de Panama, y 120 a 700 afios para el de la
cuenca de la Guayana). A lo anterior se le agrega el hecho de que el registro de cocolitos en la
cuenca de Panama llega hasta los 925 Ka, mientras que en la Guayana solo alcanza el ultimo
ciclo climatico (155 Ka). No obstante, la variabilidad milenaria de los perfiles de dichos testigos
hace posible llevar a cabo una interpretacion general del gradiente de productividad y de la
variacion general de la nutri-termoclina entre las cuencas de Panama y de la Guayana durante

los Ultimos 155 Ka.

Aunque la asociacion de cocolitoforos es muy similar en los cuatro testigos, los factores que

controlan la distribucién temporal y espacial de los taxones, difieren entre las cuencas y
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dependen de la intensidad y sentido de los vientos alisios, los cambios en la posicion latitudinal
de la Zona de Convergencia Intertropical (“Intertropical Convergence Zone”, ITCZ) y de los
elementos atmosféricos e hidrogréficos asociados a ellos. En este capitulo se explica la
evolucién del escenario paleoceanografico y el sistema de circulacion atmosférica durante el
Pleistoceno medio y tardio en los sectores tropicales del océano Pacifico oriental y Atlantico
occidental, la manera como se reflejan esos cambios paleoceanogréaficos en la asociacion de

cocolitoforos y la sensibilidad de esta asociacion a los eventos anélogos a “El Nifio” a escala
milenaria. Para este fin fue necesario introducir en este capitulo nuevos perfiles obtenidos en
esta Tesis Doctoral y que no fueron incluidos en las publicaciones referidas en los capitulos 5, 6
y 7. Estos perfiles corresponden a la tasa de acumulacion del carbonato derivado de los cocolitos
(CAR) para los testigos 1240 y MD03-2616, y a la tasa de acumulacion de cocolitos (NAR) para
los testigos 1241y 1242. La incorporacion de estos nuevos registros se realizé con el animo de
facilitar las correlaciones entre los testigos. En el caso del testigo 1240, el producto de los
valores NAR vy del carbonato total aportado por los cocolitos previamente estimados en el
capitulo 5, permitié la estimacion de los valores CAR (capitulo 4). Para el testigo MD03-2616, los
valores NAR (capitulo 7) fueron convertidos a valores CAR a través de su multiplicacion por los
valores del carbonato total de los cocolitos (capitulo 4). La reconstruccion del registro NAR para
los testigos 1241 y 1242 se obtuvo a través de la division de los valores CAR entre el carbonato

total de los cocolitos (capitulos 4 vy 6).

8.2. Cronologia y bioestratigrafia

8.2.1. Océano Pacifico oriental y tropical

Las secuencias estratigraficas estudiadas en los testigos del Pacifico 1240, 1241 y 1242
comprenden un rango de edad que va desde el Pleistoceno medio hasta el Holoceno. La
estratigrafia de is6topos estables 580, los biohorizontes de los cocolitos y el paleomagnetismo
conforman un excelente conjunto de datos que respalda los puntos de control edad-profundidad
para construir los modelos de edad en los diferentes testigos (capitulos 5 y 6).

Los isOtopos estables fueron medidos en las conchas del foraminifero planctdnico
Globigerinoides ruber (blanco) en el testigo 1240 durante los Ultimos 329 Ka (Cacho et al.,
comunicacion personal, 2006) y en el testigo 1242 durante los Ultimos 925 Ka (Benway y Mix,

2004; Mix et al., comunicacién personal, 2005). La estratigrafia 6'80 de ambos testigos se
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correlaciond graficamente con la estratigrafia 680 de G. ruber (blanco) del testigo 677

(Shackleton et al., 1990) localizado en el Océano Pacifico oriental tropical (capitulos 5, 6).

La excelente datacion de toda la secuencia estudiada en el testigo 1242 fue utilizada como una
referencia estratigrafica potencial para establecer el marco cronoestratigrafico del testigo 1241
junto con el evento Brunhes/Matuyama, ya que la estratigrafia 680 de este ultimo testigo aln se
encuentra en preparacion. Por ende, la biocronologia del testigo 1242 fue transferida a los
eventos bioestratigraficos identificados en el testigo 1241. Adicionalmente, valiéndonos del
patron glacial/interglacial en el registro del carbonato en el Pacifico, asi como del flujo del
carbonato aportado por los cocolitos en el testigo 1242, se pudieron establecer puntos de control
intermedios a los bioeventos en el testigo 1241, permitiendo asi optimizar la cronoestratigrafia de

este Ultimo testigo (capitulos 5y 6).

La bioestratigrafia de los testigos del Pacifico fue documentada por Flores et al. (2006), a la que
posteriormente, se le agregaron muestras adicionales localizadas estratégicamente para

incrementar la resolucién de los intervalos estudiados en cada testigo (capitulos 5 y 6) (Fig. 8.1).

Los siguientes biohorizontes de cocolitéforos del Pleistoceno fueron identificados en los testigos
del Pacifico. El Ultimo Registro (“Last Occurrence Datum” LOD) de Reticulofenestra asanoi (880
Ka; Raffi, 2002), el Primer Registro Comun (“First Common Occurrence Datum”, FCOD) de
Gephyrocapsa caribbeanica (el cual, de acuerdo con varios autores, se ha identificado entre los
MIS 15 a 12, Flores et al., 1999; Boliman et al., 1998; Baumann y Freitag, 2004; Alvarez, 2005;
entre otros), la LOD de Pseudoemiliania lacunosa (458 Ka; Thierstein et al., 1977), el Primer
Registro (“First Occurrence Datum”, FOD) de Emiliania huxleyi (268 Ka; Thierstein et al., 1977) el
Ultimo Registro Comun (“Last Common Occurrence Datum”, LCOD) de G. caribbeanica (en el

limite de los estadios isotdpicos 8/7, Thierstein et al., 1977) (Capitulos 5y 6).

La LOD de P. lacunosa y el evento paleomagnético Brunhes/Matuyama (Mix et al., 2003) fueron
los puntos de control utilizados desde la base de la secuencia estudiada hasta los 329 Ka en el
testigo 1240, indicando que la maxima edad de estos sedimentos era inferior a 780 Ka. De igual
manera, la LOD de R. asanoi en 880 Ka (Raffi, 2002) y el evento Brunhes/Matuyama (Mix et al.,
2003) establecieron que la secuencia del testigo 1241 tiene una edad inferior a los 880 Ka
(Capitulos 5y 6).
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8.2.2. Océano Atlantico occidental tropical

El modelo de edad del testigo MD03-2616 esta basado en una correlacién grafica de la
estratigrafia isotopica del foraminifero bentonico Uvigerina peregrina del testigo con la curva de
880 de foraminiferos benténicos de Lisiecki y Raymo (2005) durante los ultimos 155 Ka
(Capitulo 7).

El estudio bioestratigrafico de los microfosiles calcareos del testigo MD03-2616, pone de
manifiesto que la secuencia estudiada es mas joven que 268 Ka. Este dato esta avalado por el
registro continuo aunque poco abundante de E. huxleyi y de la Biozona W de Ericsson y Wollin
(1956). Los biohorizontes de los foraminiferos plancténicos identificados en el testigo de la
cuenca de la Guayana mostraron una buena correlacion con la Biozonacion Climatica descrita
por Ericson y Wollin (1956) y Kenneth y Huddlestun (1972), la cual incluye la aparicion,
desaparicion y cambios en la abundancia de los foraminiferos plancténicos del grupo de
Globorotalia menardii y del taxén Pulleniatina obliquiloculata. Estas biozonas han sido utilizadas
tradicionalmente como herramientas cronoestratigraficas en el océano Atléntico occidental y el
mar Caribe, las cuales en nuestro testigo confirmaron la cronoestratigrafia de la secuencia
(Figura 2).

Los principales eventos bioestratigraficos de los cocolitos durante los dltimos 155 Ka, tales como
el acme de E. huxleyi y la inversion de las abundancias relativas entre E. huxleyi y G. muellerae
(Thierstein et al., 1977) no fueron identificados en la cuenca de la Guayana ni en la cuenca de
Panama. La baja abundancia relativa de E. huxleyi limito la identificacion de estos eventos, lo
cual fue atribuido a las altas abundancias de G. oceanica o a los efectos de la temperatura

superficial (Capitulos 5,6y 7).

8.3. Preservacion

La buena preservacion del carbonato de los cocolitos en los testigos mas profundos (1240 y
1241) apunta a que estos testigos estuvieron siempre por encima de la lisoclina (lo cual es
especialmente significativo en el testigo 1240 localizado muy cerca de la lisoclina en el area de
Galapagos) y a que no sufrieron procesos postsedimentarios que determinaran su alteracion
(Capitulos 5y 6).
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La variacion de la disolucion del carbonato del testigo 1242 pone de manifiesto una buena
preservacion durante los eventos glaciales y moderada preservacion durante los interglaciales,
siguiendo el patron glacial/interglacial de la preservacion del carbonato caracteristica del océano
Pacifico (Arrhenius, 1952; Archer, 1991a, b; Karlin et al., 1992; Farrell and Prell, 1991, Lyle et al.,
2002; entre otros). Algunos intervalos del registro del testigo 1242 mostraron evidencias de una
preservacién muy deteriorada (el final del estadio 15, la mitad del estadio 13, el final del estadio 7
y el estadio 5 excepto el subestadio 5.3) enmascarando ligeramente el significado
micropaleontolégico del registro (Capitulo 6). Sin embargo, la preservacion moderadamente
buena del carbonato durante la mayor parte del testigo 1242 y los incrementos en la abundancia
relativa de las especies mas calcificadas G. oceanica, G. caribbeanica, C. leptoporus y H. carteri
que no se vieron afectadas por la disolucion selectiva de los cocolitos, indican que la sefal

micropaleontolégica no se vio perturbada por la de disolucién (Capitulo 6).

La preservacion buena a moderada observada a lo largo de los testigos 1240 y 1241, y las
diferencias en el contenido del carbonato de los cocolitos, que es mas alto en los testigos 1240 y
1241y mas bajo en el testigo 1242, sustenta la idea de que el carbonato de los cocolitos fue mas
propenso a la disolucion cuando su produccion fue mas reducida (Capitulos 5 y 6).

El testigo MD03-2616 puso en evidencia una preservacion general buena a moderada a lo largo
de la secuencia estudiada, con excepcion del final del subestadio 5.5 y todo el subestadio 5.4, en
los que la preservacion se deteriord significativamente enmascarando el caracter
micropaleontolégico del registro durante esos eventos. El deterioro en la preservacion durante
los eventos 5.5 y 5.4 fue avalado por el desproporcionado incremento en las abundancias
relativas de G. oceanica y F. profunda, especies relativamente resistentes a la disolucion
(Capitulo 7).

Basandonos en estas lineas de evidencia se puede afirmar que los registros de cocolitos indican
una alta preservacion en la zona de divergencia ecuatorial la cual se deteriora progresivamente
hacia el norte de la cuenca de Panama. Adicionalmente, se destaca el hecho de que en términos
generales la preservacion del carbonato es mas elevada en la cuenca de Panama respecto a la
cuenca de la Guayana. La profundidad de los testigos 1242 y MD03-2616 indica que la
disolucion del carbonato en estos testigos estd controlada por la degradacion de la materia
organica en el fondo del océano.
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8.4. La variabilidad de Ila nutri-termoclina: el patréon

glacial/interglacial en la cuenca de Panama

El registro temporal de la asociacién de cocolitéforos muestra que la sefial estuvo
predominantemente dominada por cambios en la abundancia relativa de los habitantes de la
zona fética superior “small” Noelaerhabdaceae y G. oceanica. Las altas proporciones de F.
profunda indican que esta especie fue también importante en términos cuantitativos a partir de
los ultimos 283 Ka (estadio 8). En los cuatro testigos, el predominio general de los “small”
Noelaerhabdaceae y G. oceanica sobre los habitantes de la zona fética inferior representados
por F. profunda, refleja un indice N relativamente alto y por ende, una paleoproductividad
relativamente alta y una nutri-termoclina relativamente somera, con algunas oscilaciones
(Capitulos 5y 6; Fig. 8.2).

Las variaciones en el flujo total del carbonato aportado por los cocolitos (CAR), son paralelas al
indice N en los testigos 1241 y 1242. Esto implica, que estos indicadores han respondido al
mismo mecanismo oceanografico/atmosférico, por lo que el registro del CAR fue utilizado
también como un indicador de paleoproductividad. EI CAR mostré6 maximos durante los estadios
glaciales, lo cual es consistente con el patron observado en el perfil tipico del carbonato en el
oceano Pacifico. El registro del carbonato del Pacifico indica que la maxima produccion de
carbonato ocurrié durante los episodios glaciales (Arrenhius, 1952; Pedersen, 1983; Farrell y
Prell, 1989; Archer, 1991a, b; entre otros). Por consiguiente, la paleoproductividad refleja un
patron glacial/interglacial en los testigos 1241y 1242, con maximos durante los eventos glaciales
(Capitulo 6).

Los cambios en la paleoproductividad a escala glacial/interglacial en la “warm pool” de la cuenca
de Panama han estado asociados a los cambios en la estructura de la capa de mezcla, que a su
vez se deben a la intensificacion o debilitamiento de la corriente Norecuatorial (“North Equatorial
Countercurrent”, NECC). Durante los eventos glaciales, se redujo la afluencia de aguas célidas
empujadas por la NECC hacia la cuenca de Panama, favoreciendo la somerizacion de la nutri-
termoclina; sin embargo, durante los eventos interglaciales, se intensifico la adveccion de aguas
calidas arrastradas por la NECC haciendo que la capa de mezcla se hiciera mas profunda y la

nutri-termoclina descendiera (Capitulo 6).
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La variabilidad glacial/interglacial no fue evidente en los indicadores de paleoproductividad en el
testigo 1240, sugiriendo que la ITCZ y el frente ecuatorial siempre permanecieron al norte del
testigo 1240, lo cual permiti6 que la zona de divergencia ecuatorial mantuviera continuamente
una célula de surgencia intensa para sostener la nutri-termoclina somera aunque con ligeras
fluctuaciones. La permanente somerizacion de la nutri-termoclina también sugiere que la EUC se
mantuviera somera y ésta, junto con la SEC, fueran lo suficientemente intensas (capitulo 5). Por
ello, se podria concluir que la sensibilidad en la produccién de los cocolitéforos en la zona de
divergencia ecuatorial esta relacionada principalmente con otras causas, no con la variabilidad
glacial/interglacial, por ejemplo, con los eventos anélogos a “El Nifio"/"La Nifia” a escala

milenaria (capitulo 4).

En el Pacifico oriental tropical, los valores del indice N del testigo 1240 son los méas altos y
significativamente mas constantes que en los demas testigos del Pacifico oriental. Por ejemplo,
la paleoproductividad méxima ocurri6 en la zona de divergencia y fue disminuyendo
paulatinamente hacia el norte del Pacifico oriental tropical. Esto indica que la paleoproductividad
revela un patrén sur-norte en el Pacifico oriental tropical durante el Pleistoceno medio y todo el
Pleistoceno tardio (capitulos 5 y 6). Este cambio de la paleoproductividad también se observa
entre el Pacifico oriental y Atlantico occidental tropicales, y es el resultado de las diferencias en
la profundidad de la nutri-termoclina en las localidades de los testigos, poniendo de manifiesto
una nutri-termoclina mas elevada en el testigo 1240 y por lo tanto, una tasa de surgencia de
aguas y de disponibilidad de nutrientes superior en este testigo que las de los otros testigos.
Todo ello vinculado a la influencia directa de una de las areas de surgencia de aguas mas
intensa en la zona de divergencia ecuatorial. De esta manera, la disponibilidad de aguas ricas en
nutrientes se redujo hacia el norte de la cuenca de Panam@; y en la cuenca de la Guayana
respecto a la cuenca de Panama. Estas diferencias en la posicion de la nutri-termoclina y la
disponibilidad de nutrientes en la zona fética superior son concordantes con la posicion media
anual de la nutri-termoclina en la actualidad. La profundidad actual de la nutri-termoclina en la
zona de divergencia es de ~40 m, en la “warm pool” es de ~50 m (Fiedler, 2002) y en la cuenca
de la Guayana es de ~150 m (Pailler et al., 1999), la cual también revela un gradiente general
sur-norte en la Cuenca de Panama y un gradiente general entre los océanos Pacifico oriental y

Atlantico occidental tropicales.
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8.5. ¢Eventos analogos a “El Nifio” a escala milenaria?

El patron general del indice N en los testigos 1240, 1241y 1242 revela tres intervalos comunes

de paleoproductividad (Capitulos 5 y 6; Fig. 8.2):

El primero, caracterizado por los mas altos valores de paleoproductividad, comienza en la base
de las secuencias estudiadas (MIS 14 -560 Ka; MIS 20 -830 Ka y MIS 22 -925 Ka; para los
testigos 1240, 1241 y 1242 respectivamente) y se extiende hasta el MIS 6 (128 Ka). Sin
embargo, este intervalo muestra una ligera reduccion de paleoproductividad desde comienzos
del MIS 8 (283 Ka) hasta MIS 6 (128 Ka), aunque ésta sigue siendo relativamente alta y puede
ser comparable a la del MIS 22 al 8 (830 Ka a 283 Ka). La reduccion de la paleoproductividad
desde los 283 Ka en la cuenca de Panama coincidio con la reduccion en la abundancia de G.
caribbeanica, especie fuertemente calcificada, habitante de la zona fética superior. Esta especie
fue dominante en términos de abundancia y del carbonato aportado durante el periodo del
Evento del “mid”-Brunhes (MIS 15 al 8; 615 Ka a 283 Ka respectivamente). De esta manera la
alta paleoproductividad observada durante el periodo comprendido entre la base de las
secuencias estudiadas y el MIS 6 es congruente con un periodo dominado por una
intensificacidn generalizada de la surgencia de aguas frias y ricas en nutrientes desde las
profundidades intermedias, lo cual mantuvo la nutri-termoclina siempre muy superficial en la
cuenca de Panama, situacion muy similar a las condiciones de “La Nifia” con algunas

fluctuaciones.

El segundo intervalo coincide con el mas fuerte incremento en la abundancia relativa de F.
profunda y por consiguiente una reduccion marcada de los valores de paleoproductividad
durante el MIS 5 (128 Ka a 71 Ka). La variacién de la paleoproductividad durante el MIS 5 se
debi6 probablemente a una fuerte estratificacion del océano superficial, con la consiguiente
reduccion del contenido promedio de nutrientes en la zona fética superior en la cuenca de
Panama. Por consiguiente, este MIS se relaciona con un evento analogo al evento “El Nifio”
actual, debido al colapso de la célula de surgencia de aguas, y la subsecuencte profundizacion
de la nutri-termoclina, que afecté no solo la zona de divergencia ecuatorial, sino a todo el sector
que esta fuera de ella en el Pacifico oriental tropical norte (capitulos 5 y 6). Lea et al. (2006)
afirmdé que las mas altas temperaturas superficiales del océano en el area de Galdpagos

ocurrieron en el subestadio 5e y luego fueron decreciendo gradualmente hasta el subestadio 5a,
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lo cual es consistente con la variabilidad de la nutri-termoclina observada en el testigo 1240. Este
patron caracteristico en la variacion de la paleoproductividad indica que las propiedades de las
masas de agua del océano superficial son comparables en los tres testigos del Pacifico durante

los intervalos 1y 2 respectivamente.

El Ultimo intervalo comprende los MIS 4 al 1 (dltimos 71 Ka), muestra una tendencia hacia el
aumento de la paleoproductividad en el testigo 1240; mientras que en los testigos 1241 y 1242
estos valores siguen siendo bajos y comparables con aquellos observados durante el MIS 5, con
algunas fluctuaciones. El registro de productividad durante el periodo del MIS 4 al 1 indica que la
nutri-termoclina en la zona de divergencia ecuatorial volvié a somerizarse, aunque en menor
medida si se compara con el intervalo previo al MIS 5y por lo tanto, el incremento en la
paleoproductividad en la zona de divergencia ecuatorial, puede correlacionarse con un evento

analogo a “La Nifia” con algunas oscilaciones. A pesar de ello, la productividad en la “warm pool”
no se recuperd durante los MIS 4 al 1, sugiriendo que aunque los vientos alisios se intensificaron
tal como lo indica el aumento en la paleoproductividad en la zona de divergencia ecuatorial,
éstos no fueron lo suficientemente intensos como para somerizar igualmente la nutri-termoclina

en la “warm pool”, tal como sucedi6 durante el primer intervalo (MIS 22 al 6).

8.6. Influencia de la insolacion en la posicion de la nutri-

termoclina en el Atlantico occidental tropical

La alta resolucion del estudio de la asociacion cocolitoforal en el Atléntico occidental tropical
permitié el andlisis de los taxones y de la paleoceanografia superficial en esta cuenca a escala
centenial. La asociacion nanofosil esta representada principalmente por la alternancia en la
abundancia de “small” Noelaerhabdaceae frente a la especie F. profunda, mientras que la
abundancia de G. oceanica fluctia a un nivel intermedio entre las primeras especies. Estos
taxones son los mas importantes en términos cuantitativos de la asociacion. La alternancia y los
cambios en estas especies permitieron la estimacién del indice de paleoproductividad (indice N)
y la tasa de acumulacién de cocolitos (“Nannofossil Accumulation Rate”-NAR; Fig. 8.3). La
comparacion de estos indicadores sugiere un paralelismo en su variabilidad, lo cual indica que la
tasa de acumulacion de cocolitos es una buena imagen de lo que fue la produccion en las masas
de agua superficiales de la cuenca durante los ultimos 155 Ka. La fluctuacién en la produccién

en esta zona estuvo controlada por la migracion vertical de la nutri-termoclina, que fue a su vez
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reflejo de la intensidad de la surgencia costera. La variabilidad en la paleoproductividad también

sugiere que el periodo estudiado puede dividirse en dos intervalos (Capitulo 7).
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El primer intervalo se extiende desde el MIS 6 hasta el MIS 5 y refleja una variabilidad con
fuertes cambios de paleoproductividad, producidos por oscilaciones en la dinamica de la
circulacion del océano superficial, regulados por la intensidad y direccion de los vientos alisios.
Se ha registrado un méximo de paleoproductividad durante los subestadios interglaciales del MIS
5 como respuesta a una somerizacion de la nutri-termoclina, debida a la intensificacion de la
surgencia costera en la cuenca de la Guayana y a la direccién de los vientos alisios que
soplaban paralelamente a la costa. Esto permiti6 que la masa de agua calida de la NEC se
desplazara hacia el Atlantico oriental debido a una intensificacion de la NECC. Durante los
subestadios glaciales, esta relacion hidrolégico-atmosférica cambio, debido a una intensificacion
de los vientos alisios del noreste sobre los del sureste, debilitando la célula de surgencia costera
y la NECC, favoreciendo con ello el apilamiento de aguas célidas traidas por la NEC desde el

Atlantico oriental.
El segundo intervalo se extiende desde el MIS 4 hasta el Holoceno. La asociacion de

cocolitéforos estd constituida principalmente por una alta abundancia relativa de F. profunda,

comparable o ligeramente inferior a la de los “small” Noelaerhabdaceae y G. oceanica. Este
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intervalo se caracteriza por valores de paleoproductividad mas bajos y mas constantes que los
del intervalo previo, indicando que las variaciones en la posicion de la nutri-termoclina fueron
mas moderadas. Todo ello indica que la célula de surgencia costera se debilité en la cuenca de
la Guayana debido a su desplazamiento hacia el sur siguiendo la migracién latitudinal de la ITCZ
como consecuencia de la intensificacion de los vientos alisios del noreste. Estos vientos soplaron
perpendicularmente a la costa causando la acumulacion de una masa de agua célida arrastrada
por la NEC y el debilitamiento de la NECC. Sin embargo, algunos picos de paleoproductividad
coinciden con los substadios interglaciales 3.3, 3.1y el comienzo del MIS 1 (Holoceno), poniendo
de manifiesto una activacion gradual de la surgencia costera en la cuenca de la Guayana

durante esos episodios.

La variabilidad de la paleoproductividad refleja una relacién notablemente consistente con la
curva de insolacion de verano en el Hemisferio Norte (65°N) sugiriendo maximos de
paleoproductividad durante los maximos de insolacion a 65°N. La variabilidad de la insolacién a
65°N ejerci6 una influencia directa en los cambios de volumen del hielo en el Hemisferio Norte, lo
cual tuvo a su vez un impacto importante en la intensidad de los vientos alisios del noreste y por
consiguiente en la migracion latitudinal de la ITCZ y en la circulacion oceanica (Hastenrath y
Greischar, 1993; Hastenrath y Druyan, 1993; Khodri et al., 2003). De esta manera la variabilidad
de la paleoproductividad y por tanto en la migracion vertical de la nutri-termoclina, revelan una
conexion entre las altas latitudes del norte del océano Atlantico y las bajas latitudes del mismo

océano.

La cuenca de la Guayana ha estado asociada al patrén de drenaje de los rios Amazonas y
Orinoco, disminuyendo la salinidad en ese sector del océano Atlantico occidental durante los
periodos en los que la ITCZ se localiza en su posicion norte (Showers y Bevis et al., 1988;
Pailler et al., 1999; Masson y Delecluse, 2001). La posicién norte de la ITCZ también favorece el
aumento del influjo de sedimentos terrigenos (Pailler et al., 1999; Pujos y Froidefond, 1995), la
llegada masiva de nutrientes provenientes del continente (Peterson et al., 2000; Vink et al., 2001;
Martinez et al., 2007) y con ello el aumento en la concentracion de clorofila en el océano

(SeaWIFS Project Imagery; http://oceancolor.gsfc.nasa.gov/iSeaWiFS). No obstante, la

asociacion de cocolitéforos no revela evidencias de cambios en la influencia de agua dulce en el

océano superficial, aunque éstas no se descartan (Capitulo 7).
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Aunque el indice N del testigo del Atlantico occidental tropical registre un patrén completamente
diferente al del Pacifico oriental tropical, la evolucion de la productividad puso de manifiesto un
fuerte gradiente en el indice N entre ambos sectores durante el Ultimo ciclo climético (capitulos
5, 6y 7). Asimismo, el indice N se vio disminuido en el testigo MD03-2616 en relacién a los
indices en los testigos del Pacifico, demostrando que la paleoproductividad en el Atlantico
occidental tropical es inferior a la del Pacifico oriental tropical durante la mayor parte del ultimo
ciclo climatico, con excepcion de los subestadios 5.3 y 5.1, en donde la nutri-termoclina fue
especialmente somera en el Atlantico occidental tropical, mientras que se profundizaba en el

Pacifico oriental tropical (Fig. 8.2y 8.3).

8.7. Consideraciones finales

Los océanos Pacifico y Atlantico tropicales comparten caracteristicas climatoldgicas comunes
tales como la dindmica de los vientos alisios, la somerizacion de la nutri-termoclina en el sector
oriental de estos océanos, la zona de divergencia ecuatorial y la situacion norte de la ITCZ. No
obstante, al comparar la variabilidad climatica entre estos dos sectores tropicales, se revelan
mas diferencias que similitudes (Xie et al., 1999), teniendo en cuenta que ambos sectores se
localizan en las regiones oriental y occidental (del Pacifico y Atléntico respectivamente), las
cuales presentan dinamicas opuestas, tal como lo indica la dinamica oceanografica actual. El
Pacifico esta dominado por el fendémeno de ENSO mientras la ITCZ en el Atlantico esta
controlada por cambios interhemisféricos en los gradientes de las temperaturas superficiales del
océano (“sea surface temperatures”, SST). Un evento “El Nifio” en el Pacifico puede desplazar la
ITCZ hacia el ecuador, mientras que en el Atlantico la amplitud del gradiente de las SST se
debilita muy poco como para afectar la posicion de la ITCZ (Servain et al., 1999). El
desplazamiento sur-norte de la ITCZ en el Atlantico es mas pronunciado durante la primavera
boreal, cuando ocurre el aumento estacional de las temperaturas en el ecuador. De acuerdo con
ésto, la variabilidad de la ITCZ y la dinamica atmosférica a gran escala, provocan una
reorganizacion de la variabilidad climatica tanto en los sectores tropicales como en los

extratropicales (Xie et al., 1999).
Las investigaciones realizadas en esta Tesis Doctoral han puesto de manifiesto un evento

analogo a “La Nifia" persistente durante los MIS 22 al 6 (925 Ka a 128 Ka) y 4 al 1 (ultimos 71
Ka), y un evento analogo a “El Nifio” durante el MIS 5 (128 Ka a 71 Ka) en el Pacifico oriental. El
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Atlantico occidental tropical en el MIS 5 por ejemplo, experimentaba los més fuertes cambios de
paleoproductividad y de somerizacion/profundizacion de la nutri-termoclina. Sin embargo, las
diferencias de resolucion y de longitud temporal de los testigos estudiados en esta Tesis no
revela evidencias de una conexion interocéanica entre los sectores tropicales estudiados durante
un evento “El Nifio”, aunque no se descarta la influencia de los eventos ENSO del Pacifico sobre

el Atléntico tropical.

Esta hipotesis puede ser abordada incrementando la resolucion de muestreo en todos los
testigos (centenial a ser posible), y aumentando el intervalo temporal estudiado al menos para
los Ultimos 925 Ka en los testigos 1240, 1241 y MDO03-2616 con el fin de establecer
comparaciones de caracter micropaleontolégico (nanoplancton calcareo) y geoquimico (isétopos
estables, elementos traza y alquenonas) entre todos los testigos a la misma escala y para los
mismos ciclos climaticos. La correlacion entre los diferentes indicadores permitiria un analisis
comparativo entre los cambios en la productividad y las fluctuaciones de la nutri-termoclina
reveladas por la asociacion floristica y aquellos revelados por otros indicadores geoquimicos,
como las alquenonas y los elementos traza e is6topos estables en foraminiferos plancténicos. El
analisis geoquimico de los foraminiferos benténicos permitiria establecer una relacion entre la
dinédmica superficial y profunda (en ambos sectores tropicales influidos por la AAIW) y su vinculo
con la circulacion termohalina, tal como explicd Pena (2008) para el Pacifico oriental ecuatorial
para los ultimos 250 Ka.

Apéndice: Consideraciones paleoecolégicas de la

asociacion cocolitoforal

La asociacion esta representada principalmente por ciertas especies de la Familia
Noelaerhabdaceae, las cuales corresponden a los géneros Gephyrocapsa, Reticulofenestra,
Emiliania and Pseudoemiliania (Thierstein et al., 1977; Pujos-Lamy, 1977; Wei, 1993; Raffi et al.,
1993). La clasificaciéon de los individuos de esta Familia esta basada en una subdivisién
morfométrica, asi por ejemplo, los taxones de tallas superiores a las 3 um incluyen
Gephyrocapsa oceanica, Gephyrocapsa muellerae, Reticulofenestra asanoi y Pseudoemiliania
lacunosa. Los individuos de tallas inferiores a las 3 um, llamados comunmente “small’
Noelaerhabdaceae, estan representados por Emiliania huxleyi y Gephyrocapsa ericsonii, y

también incluyen Gephyrocapsa aperta, la cual esta caracterizada por un area central cerrada y
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una talla inferior a las 2.5 um. De esta manera, aquellos gephyrocapsidos que tienen un area
central cerrada y una talla superior a las 2.5 um fueron identificados como Gephyrocapsa
caribbeanica (Apéndices A y B). Florisphaera profunda también forma parte de las especies
dominantes dentro de la asociacion, mientras otros taxones como Calcidiscus leptoporus,

Helicosphaera carteri, “warm taxa” y Coccolithus pelagicus ocupan un lugar secundario.

“Small” Noelaerhabdaceae representan parte de los taxones que dominan la asociacion porque
registra abundancias muy altas. Su abundancia esta controlada de manera significativa por los
gephyrocapsidos, mas que E. huxleyi. Diversos autores han citado altisimas concentraciones en
la abundancia de E. huxleyi en el océano global a partir de los Ultimos 73 Ka (Thierstein et al.,
1977), sin embargo en los sectores estudiados, su abundancia estaria limitada por la
temperatura superficial de las masas de agua y/o por la altisima concentracion de G. oceanica.
La abundancia de los “small” Noelaerhabdaceae define extraordinariamente los periodos de
intensificacion de las células de surgencia en los testigos del Pacifico oriental y Atlantico
occidental. Los “small” Noelaerhabdaceae han sido considerados como unos excelentes
indicadores de células de surgencia en el océano (Gartner, 1988; Okada y Wells, 1997;
Takahashi y Okada, 2000), masas de agua ricas en nutrientes (Gartner et al., 1987; Gartner,
1988; Takahashi y Okada, 2000; Flores et al., 2005) y descensos en la temperatura de las masas
de agua eutréficas (Gartner, 1988) y por ello se les ha incluido dentro del grupo de estrategas de
la R (Gartner et al., 1987; Gartner, 1988; Okada y Wells, 1997), aunque en esta investigacion, el

incremento en sus abundancias no supuso un cambio en la diversidad.

Gephyrocapsa oceanica fue separada en dos grupos morfométricos por motivos de estimacion
del carbonato derivado de los cocolitos (3-4 um y 4-5 um), siendo los dos morfotipos igualmente
frecuentes dentro de la asociacion. Al igual que los “small” Noelaerhabdaceae, G. oceanica
también fue considerada como un taxén indicador de la célula de surgencia en los sectores
tropicales estudiados. G. oceanica ha caracterizado areas de surgencia en bajas latitudes
(Mitchell-Innes y Winter, 1987; Ziveri et al., 1995; Broerse et al., 2000; Andruleit et al., 2000);
otras masas de agua ricas en nutrientes (Winter, 1982; Mitchell-Innes y Winter, 1987; Gartner,
1988; Houghton y Guptha, 1991; Henriksson, 2000; Kinkel et al., 2000; Cortes et al., 2001;
Andruleit y Rogalla, 2002; Boeckel y Baumann, 2004). También ha mostrado preferencias por
masas de agua poco salinas (Tanaka, 1991; Klejine, 1993; Knappertsbusch, 1993; Jordan y
Winter, 2000; Di Stefano e Incarbona, 2004), aguas célidas (Okada y Honjo, 1973; Honjo y
Okada, 1974; Geitzenauer et al., 1976; Thierstein et al., 1977; Okada y Mclntyre, 1979; Gartner,
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1988; Kleijne et al., 1989; Giraudeau, 1992; Jordan y Chamberlain, 1997; Flores et al., 1999;
Jordan y Winter, 2000; Hagino et al., 2000; Findlay y Giraudeau, 2000; Sprovieri et al., 2003; Di
Stefano e Incarbona, 2004) o empobrecidas en nutrientes (Hagino et al., 2000).

Gephyrocapsa caribbeanica caracteriza de manera especial el Evento “mid”-Brunhes por su
altisima concentracion en numero de individuos y en el carbonato aportado por ella. G.
caribbeanica esta asociada a una alta nutri-termoclina y una alta concentracién del carbonato
total aportado por los cocolitos en el océano Pacifico oriental tropical, revelando asi un fuerte
patron paleoecoldgico. Varios autores han sugerido que su maxima concentracién durante el
Evento “mid’-Brunhes se debe a un patron paleoecoldgico indicador de aguas eutréficas
(Alvarez, 2005; Liu et al., 2008) o de aguas oligotréficas (Boliman et al., 1998), mientras que

otros han hecho referencia a un patrén evolutivo (Bollman et al., 1998; Flores et al., 1999).

Florisphaera profunda reveld un patrdn relacionado con masas de agua superficiales
empobrecidas en nutrientes en las cuencas de Panama y de la Guayana tal como lo demuestra
el patrén inverso de sus abundancias relativas frente a las de los “small” Noelaerhabdaceae y G.
oceanica. Esta especie ha sido citada como un habitante usual de la zona fética inferior (Okada y
Honjo, 1973; Okada y Mclntyre, 1977). La fluctuacién de su abundancia relativa indica cambios
en la producciéon de la zona fética superior y en la migracion vertical de la nutri-termoclina
(Molfino y Mclintyre, 1990a, b; Castradori, 1993; Jordan et al., 1996; Beaufort et al., 1997; Ziveri y
Thunell, 2000). La relacion de su abundancia relativa respecto a la de los “small”
Noelaerhabdaceae y G. oceanica han permitido caracterizar las fluctuaciones de la
paleoproductividad y de la nutri-termoclina durante el Pleistoceno medio y tardio, tal como ha
sido previamente citado por varios autores (Beaufort et al., 1997; Takahashi y Okada, 2000;
Flores et al., 2000; Alvarez, 2005; entre otros). Otros investigadores han correlacionado su alta
abundancia con la transparencia de las aguas superficiales en el océano Pacifico noroccidental
(Ahagon et al., 1993).

Gephyrocapsa muellerae revela un méximo aumento en sus proporciones (siempre por debajo
del 20%) en el testigop MD03-2616 durante los estadios frios 4 al 2, caracterizados por un
ambiente mesotrofico. En el resto de los testigos su tendencia no es clara en la asociacion y
ademas registra bajas abundancias, lo cual puede estar condicionado por la temperatura

superficial de las masas de agua al igual que E. huxleyi, ya que G. muellerae ha sido descrita en
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ambientes de aguas relativamente frias (Weaver y Pujol, 1988; Bollmann, 1997; Flores et al.,
1999, 2003).

Pseudoemiliania lacunosa esta asociada a un evento fuertemente eutréfico entre los 925 Ka 'y
458 Ka en la cuenca de Panama. Varios autores han destacado su afinidad por ambientes con

alta variabilidad en las condiciones del flujo de nutrientes y de salinidad (Marino et al., 2008).

Reticulofenestra asanoi corresponde a cocolitos mayores de 6.5 um, subcirculares o elitpicos.
Su Ultima aparicién (‘Last Appeareance Datum”, LAD) datada los 880 Ka (Raffi, 2002) sélo fue
registrada en el testigo 1242, debido a que las secuencias sedimentarias estudiadas en los
testigos 1240, 1241 y MD03-2616 unicamente alcanzaron los Ultimos 560 Ka, 830 Ka y 155 Ka,
respectivamente. Algunos trabajos han caracterizado la afinidad de R. asanoi por aguas de

salinidad normal (Maiorano y Marino, 2004).

Calcidiscus leptoporus mostré afinidades por un ambiente mas eutréfico en la “warm pool” del
oceano Pacifico oriental y en el Atlantico occidental tropicales, donde el flujo de nutrientes no es
continuo en el océano superficial y depende de la intensidad y direccion de los vientos alisios.
Mientras que en la zona de divergencia ecuatorial, caracterizada por un flujo continuo de
nutrientes en la zona eufética, esta especie no mostrd un patron paleoecoldgico caracteristico. C.
leptoporus ha sido caracterizado por su afinidad a ambientes eutréficos (Roth y Berger, 1975;
Fincham y Winter, 1989; Andruleit y Rogalla, 2002; Flores et al., 2003), a ambientes oligotréficos
tropicales a subtropicales y a las masas de agua correspondientes a la zona fética superior y
media (Mcintyre y Bé, 1967; Mcintyre et al., 1970; Okada y Honjo, 1973; Blasco et al., 1980;
Klejine, 1993; Winter et al., 1994; Flores et al., 1999; Baumann et al., 2004; Ziveri et al., 2004;
Marino et al., 2008). Esta especie ha sido clasificada en varios grupos (Lohmann, 1920;
Knappertsbusch et al., 1997; Baumann y Sprengel, 2000; Quinn et al., 2004; entre otros)
basados en esquemas relacionados con el diametro del cocolito, en el niumero de elementos y/o
el diametro de la cocosfera. En esta tesis, C. leptoporus fue separado morfométricamente en los
tres grupos de Knappertsbusch et al. (1997), para establecer una mejor aproximacion en las
estimaciones del carbonato aportado por los cocolitos, siendo el morfotipo intermedio (5-8 ym) el
mas comun en las observaciones realizadas. Sin embargo, el caracter paleoecoldgico de cada
uno de estos morfotipos no es claro en los registros y ademas no se pudo diferenciar otro rasgo
morfolégico independiente del tamafio, asi que se considerd més pertinente agrupar los tres

morfotipos en una sola especie como Calcidiscus leptoporus s.I.
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Helicosphaera carteri mostré preferencias por masas de agua fértiles en areas donde el flujo
de nutrientes esta influido por la intensidad y direcciéon de los vientos alisios. El flujo de esta
especie se increment6 cuando la nutri-termoclina se hizo mas somera en la “warm pool” de la
cuenca de Panama y en la cuenca de la Guayana. Sin embargo en la zona de divergencia
ecuatorial donde el flujo de nutrientes es constante, su registro no es claro. H. carteri ha sido
registrada durante periodos de alta paleoproductividad (Flores et al., 1995), en zonas de
surgencia (Estrada, 1978; Giraudeau, 1992), en ambientes mesotréficos (Ziveri et al., 1995;
Ziveri et al., 2000; Andruleit y Rogalla, 2002; Findlay y Giraudeau, 2002; Ziveri et al., 2004;
Baumann et al., 2005), en ambientes oligotréficos (Haidar y Thierstein, 1997; Giunta et al., 2003),
en masas de agua calidas (Mcintyre y B&, 1967; Gard y Backman, 1990; Brand, 1994; Haidar y
Thierstein, 1997; Baumann et al., 2005), en sapropeles (Mller, 1985; Castradori, 1993; Negri et
al., 1999; Negri y Giunta, 2001; Negri et al., 2003). Esta especie igualmente fue separada de
acuerdo a su morfometria en tres grupos (Knappertsbusch et al., 1997) por motivos de las
estimaciones del carbonato aportado por los cocolitos, siendo el morfotipo intermedio (5-8 um) y
el grande (>8 um) los mas comunes en los registros de los cocolitos. Sin embargo, para el
analisis de la sefial paleoecoldgica, se ha creido mas oportuno seguir el criterio clasico de

considerar los tres morfotipos como una sola especie, Helicosphaera carteri s.|.

Coccolithus pelagicus ha sido relacionado con el ambiente eutrofico que registrd la minima
abundancia de F. profunda y la maxima somerizacion de la nutri-thermoclina durante el
Pleistoceno medio en los testigos 1240 y 1242 (desde 925 Ka hasta 500 Ka). No obstante, su
bajisima abundancia a lo largo de estos dos testigos y su ausencia en los testigos 1241 y MD03-
2616 ha permitido concluir que este taxon esta fuera de la zona paleoecolégica correspondiente,
la cual esta estrechamente vinculada a la temperatura superficial del océano. Diversos autores
han explicado las afinidades de esta especie con las masas de agua de las células de surgencia
y otras masas de agua enriquecidas en nutrientes (Blasco et al., 1980; Giraudeau y Baley, 1995;
Cachao y Moita, 2000; Boeckel y Baumann, 2004). Esta especie fue identificada en tres
tamanos: 6-9 um, 10-13 um and 14-16 um (Baumann, 1995; Baumann et al., 2000; Caché&o y
Moita, 2000; Parente et al., 2004; Narciso et al., 2006) por motivos de las estimaciones del
carbonato aportado por los cocolitos, siendo el morfotipo pequefio (6-9 um) el mas comun en la
asociacion a pesar de su baja abundancia relativa. Para el analisis paleoecol6gico, se considero

mas pertinente agrupar los tres morfotipos en una sola especie como Coccolithus pelagicus s.I.
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“Warm taxa” es un grupo de especies representado principalmente por Umbilicosphaera
sibogae. También se incluyen aunque en muy bajas abundancias a U. foliosa, U. hulburtiana,
Oolithotus spp., Pontosphaera spp., Umbellosphaera spp., Neosphaera coccolithomorpha,
Syracosphaera spp., Rhabdosphaera clavigera y Calciosolenia murrayi. Este grupo esta
caracterizado por sus preferencias por masas de agua calidas y oligotréficas en el testigo 1240.
Varios autores han indicado igualmente las afinidades de este grupo por un ambiente oligotréfico
y de temperaturas superficiales relativamente altas (Hiramatsu and De Deckker, 1997; Béeckel y
Baumann, 2004; Marino et al., 2008). En los testigos de la 1241, 1242 y MD03-3626, el
comportamiento paleoecolégico de U. sibogae merecié ser analizado separadamente del resto
del grupo, indicando su afinidad por un ambiente eutrofico; mientras que en el testigo 1240
estuvo relacionada con un patrén mas oligotréfico y aguas relativamente célidas. Roth y Berger
(1975), Roth y Coulbourn (1982), Andruleit et al. (2000), Flores et al. (2003) indicaron una
relacion positiva entre los picos en la abundancia de U. sibogae y aguas fértiles. Esta especie
también ha caracterizado masas de aguas oligotréficas y relativamente célidas (Okada y
Mclntyre, 1979; Roth, 1994; Young, 1994; Bdeckel y Baumann, 2004; Ziveri et al., 2004), y
masas de aguasrelativamente salinas y eutréficas (Winter, 1982; Mitchell-Innes y Winter, 1987).
Los demas taxones de este grupo no revelaron algun comportamiento caracteristico a escala
milenial posiblemente debido a su bajisima abundancia. Sin embargo, Syracosphaera spp.
también ha sido citada como especie indicadora de aguas ricas en nutrientes (Estrada, 1978;
Giraudeau, 1992) y en aguas relativamente poco salinas (Weaver and Pujol, 1988; Flores et al.,
1997; Colmenero-Hidalgo et al., 2004).
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9 Conclusiones



1. Los resultados obtenidos en esta tesis doctoral sugieren que el registro de la asociacion de
cocolitéforos muestra una variabilidad temporal e interlatitudinal considerable, caracterizando la
respuesta de los sectores tropicales de los océanos Pacifico oriental y Atlantico occidental a los
cambios en las condiciones paleoceanogréficas y paleoatmosféricas durante los Gltimos ciclos

climéaticos.

2. El andlisis de la preservacion pone de manifiesto que en términos generales ésta varia entre
buena a moderada en todos los testigos. Algunos intervalos relativamente cortos en los testigos
1242 y MD03-2616 evidencian una preservacion pobre, llegando a la desaparicion completa de
cocolitos en algunos casos, enmascarando la sefial micropaleontoldgica de los registros. Sin
embargo, la preservacion buena a moderada predomina en el resto de las secuencias,
sugiriendo que los ejemplares estudiados son fiel reflejo de la asociacion de los cocolitéforos
dominante en cada momento, lo que es especialmente significativo en los testigos ODP 1242 y
MD03-2616.

3. La combinacion de la estratigrafia isotopica, los datos paleomagnéticos, la definicion de una
serie de biohorizontes de cocolitdforos en el Pacifico oriental tropical, la Biozonacion Climatica
de foraminiferos plancténicos en el Atlantico occidental tropical y la estratigrafia del carbonato de
los cocolitos permitieron la elaboracion de un marco cronoestratigrafico extraordinario para los

testigos estudiados, el cual es correlacionable en sus respectivas regiones tropicales.

4. La variabilidad del carbonato aportado por los cocolitos sigui el patron del indice N de
paleoproductividad, indicando que el perfil de carbonato de los cocolitos puede ser utilizado
como un indicador adicional de paleoproductividad.

5. Los perfiles de paleoproductividad revelaron que la zona de divergencia ecuatorial esta
caracterizada como una zona de altisima paleoproductividad en correspondencia con una
maxima somerizacion de la nutri-termoclina. La variabilidad de la paleoproductividad de los
cocolitéforos en el Pacifico oriental ecuatorial no siguié un patrén glacial/interglacial, indicando
que la dindmica de los vientos alisios permitié la llegada continua de aguas enriquecidas en
nutrientes a través de la célula de surgencia, observandose algin cambio drastico influido por
otros eventos no directamente vinculados a los ciclos glacial/interglacial, por ejemplo, los eventos
“El Nifio”".
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6. De otro lado, el registro micropaleontolégico en la “warm pool” del Pacifico oriental tropical,
sugiri que aunque la paleoproductividad es alta, es menor que la registrada en la zona de
divergencia ecuatorial. La paleoproductividad en el sector de la “warm pool” sigui6 el patrén
glaciallinterglacial, indicando méximos durante los glaciales. El incremento en la
paleoproductividad durante los glaciales en el Pacifico oriental tropical estuvo favorecido por la
somerizacion de la nutri-termoclina debida a la intensificacion de los vientos alisios del noreste.
Esta dinamica de los vientos alisios del noreste activd las células de surgencia costera
producidas por los “wind jets” de Panamd, Papagayo y Tehuantepec que impidieron ademas, la
llegada masiva de aguas célidas desplazadas por la contracorriente Norecuatorial (NECC) hacia
el Pacifico oriental. Por el contrario, la intensificacion de los vientos alisios del sureste durante
los interglaciales, favorecieron la llegada del régimen calido de la NECC, profundizando la nutri-
termoclina en el Pacifico oriental tropical. La intensificacion de los vientos alisios del sur, también
favorecio el desarrollo del Domo de Costa Rica, impidiendo que la nutri-termoclina en el Pacifico
oriental tropical se profundizara atn mas por la llegada del régimen calido de la NECC. De esta
manera se puede decir que aunque la paleoproductividad y la nutri-termoclina fluctuaron a escala
glaciallinterglacial, el océano Pacifico oriental tropical estuvo caracterizado por un régimen
relativamente eutréfico. Este patron de paleoproductividad es correlacionable con el patron
glacial/interglacial de produccion de carbonato en los océanos Pacifico e indico previamente
sugerido por otros autores. Adicionalmente se pudo observar que la paleoproductividad fue
disminuyendo hacia el norte del Pacifico oriental en la cuenca de Panam4, lo cual concuerda con

la topografia actual de la nutri-termoclina.

7. El evento “mid-Brunhes” fue caracterizado rigurosamente por la ocurrencia del taxén G.
caribbeanica, un componente extra, mayoritario y dominante en términos de abundancia y masa
de carbonato aportado durante el intervalo comprendido entre los MIS 15 a 8 (615 Ka a 283 Ka)

en la cuenca de Panama.

8. Un analisis comparativo de la variacion de la paleoproductividad en la cuenca de Panama
permitio identificar tres intervalos anélogos a los eventos de la El Nifio — la Oscilacion del Sur”: El
Intervalo 1 (MIS 22 -925 Ka al 6 -128 Ka) registrd la maxima paleoproductividad producida por
una fuerte somerizacion de la nutri-termoclina, la intensificacion de los vientos alisios y la
posicion de la ITCZ siempre en el Hemisferio Norte. Este intervalo fue asociado con un evento
analogo a “La Nifia” con algunas fluctuaciones. El Intervalo 2 (MIS 5; 128 Ka a 71 Ka) esta

representado por una drastica reduccion en la productividad producida por la profundizacion de
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la nutri-termoclina, indicando el colapso de la surgencia de aguas en la zona de divergencia
ecuatorial y en la “warm pool” debido al debilitamiento de los vientos alisios y el desplazamiento
de la ITCZ hacia el ecuador; lo cual pudo ser comparado con un evento analogo a “El Nifio” con
algunas oscilaciones. El Intervalo 3 (MIS 4 a 1; dltimos 71 Ka) esta representado por el
incremento en la productividad superficial y la somerizacion de la nutri-termoclina en la zona de
divergencia ecuatorial, mostrando una clara analogia con las condiciones observadas durante un
evento “La Nifia” con ciertas oscilaciones, pero mas moderado que el registrado en el Intervalo 1.
Los testigos 1241 y 1242 no pudieron recuperar la estructura del océano superficial previa al MIS
5, indicando que la intensificacion de los vientos alisios no fue tan extrema como para favorecer

la productividad en la “warm pool” del Pacifico oriental tropical.

9. Los cambios en el registro de paleoproductividad en la cuenca de la Guayana fueron mayores
durante el MIS 5 que durante los estadios relativamente mas frios 4 al 2 y al comienzo del
Holoceno (71 Ka a 5 Ka). El patron de paleoproductividad ademas, mostré maximos durante los
subestadios interglaciales de los MIS 5 y 3. Esta variabilidad indica que durante los
interglaciales, los vientos alisios del sureste se intensificaron, desplazaron la ITCZ hacia el norte
y soplaron paralelos a la costa, favoreciendo la activacion de la surgencia costera y la
somerizacion de la nutri-termoclina debido a la retirada de aguas calidas a través de la NECC. El
dominio de los alisios del noreste durante los eventos frios indica la reduccion de la
paleoproductividad y la profundizacién de la nutri-termoclina debido al debilitamiento de la célula
de surgencia costera y de la NECC; mientras provocaban el desplazamiento de la ITCZ hacia el
sur. Esta dindmica paleoceanografica siguidé el patron de insolacidon de verano a los 65°N
(indicando méximos de paleoproductividad durante maximos de insolacion), y sugiere una
conexion interlatitudinal entre la insolacion de verano en el Hemisferio Norte, la ITCZ y la

dinamica de los vientos alisios del sureste durante el Ultimo ciclo climatico.
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Apéndice A: Lista de los taxones estudiados en esta Tesis
Doctoral

Calcidiscus leptoporus (Murray and Blackman, 1898) Loeblich and Tappan, 1978
Calciosolenia murrayi Gran, 1912

Coccolithus pelagicus (Wallich, 1877) Schiller, 1930

Emiliania huxleyi (Lohmann, 1902) Hay and Mohler in Hay et al., 1967
Florisphaera profunda Okada and Honjo, 1973

Gephyrocapsa aperta Kamptner, 1963

Gephyrocapsa ericsonii McIntyre and Bé, 1967

Gephyrocapsa caribbeanica Boudreaux and Hay, 1967

Gephyrocapsa muellerae Bréhéret, 1978

Gephyrocapsa oceanica Kamptner, 1943

Hayaster perplexus (Bramlette and Riedel 1954) Bukry 1973

Helicosphaera carteri (Wallich, 1877) Kamptner, 1954

Neosphaera coccolithomorpha Lecal-Schlauder, 1950

Oolithotus (Cohen, 1964) Reinhardt, in Cohen and Reinhardt, 1968

Oolithotus antillarum Reinhardt, in Cohen and Reinhardt, 1968

Pontosphaera Lohmann, 1902

Pseudoemiliania lacunosa (Kamptner 1963) Gartner 1969

Rhabdosphaera clavigera (Murray and Blackman, 1898)

Reticulofenestra Hay, Mohler and Wade 1966

Syracosphaera Lohmann, 1902

Syracosphaera lamina Lecal-Schlauder 1951

Syracosphaera pulchra Lohmann, 1902

Umbellosphaera Paasche, in Markali and Paasche, 1955

Umbilicosphaera hulburtiana Gaarder, 1970

Umbilicosphaera sibogae var. foliosa (Kamptner, 1963) Okada and Mcintyre, 1977
Umbilicosphaera sibogae var. sibogae (Weber-van Bosse, 1901) Gaarder, 1970
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Apéndice B: Notas taxonOmicas y diferencias morfolégicas utilizadas en esta Tesis Doctoral
para el género Gephyrocapsa (Adoptada de Flores et al., 2000)

Small Gephyrocapsa (incluye G.  G. muellerae (incluye G.
ericsonii y G.aperta) margereli)

G. oceanica (incluye G. oceanica
y "large" Gephyrocapsa)

Esta Tesis Doctoral G. caribbeanica

<3um (G. ericsonii); <2.5 um (G.
aperta)

3-4 uym (G. oceanica) y 4-5 um

Longitud del cocolitos ("large" Gephyrocapsa)

>3 um >3 um
Angulo del puente 5°-40° Area central cerrada >50°
Autor

Thierstein et al., 1977 G. caribbeanica

Raffi et al., 1993

Bollmann, 1997

Flores et al., 2000

Baumann y Freitag, 2004

Small Gephyrocapsa
G. minute

Small Gephyrocapsa

G. ericsonii / G. aperta

Small Gephyrocapsa
G. cold

G. muellerae

G. muellerae / G. margereli

Small Gephyrocapsa

G. oligotrophic, G. transitional

G. caribbeanica

G. caribbeanica

Medium Gephyrocapsa
G. large, G. equatorial

G. oceanica

G.oceanica




Apéndice C: Laminas fotograficas

Lamina |
Las micrografias fueron tomadas con el microscopio electronico de barrido (“Scanning Electron
Microscope”, SEM) en el Instituto de Geociencias de la Universidad de Kiel. (Escala de las barras: 1 um)

1. Gephyrocapsa ericsonii (ODP 1240; med 19.97). 2. Gephyrocapsa oceanica (ODP 1240; med 13.97). 3.
Gephyrocapsa muellerae (ODP 1240; mcd 41.13). 4. Emiliania huxleyi (ODP 1240; mcd 1.53). 5. Emiliania
huxleyi (ODP 1240; mcd 1.53). 6. Gephyrocapsa cf. caribbeanica (ODP 1240; mcd 12.48). 7.
Pseudoemiliania lacunosa (ODP 1241; mcd 10.3). 8. Florisphaera profunda (ODP 1241; mcd 1.4). 9.
Calcidiscus leptoporus (ODP 1240; mcd 5.34). 10. Gephyrocapsa caribbeanica - cocosfera (ODP 1240;
mcd 41.68). 11. Gephyrocapsa oceanica - cocosfera (ODP 1240; mcd 41.68). 12. Gephyrocapsa oceanica
- cocosfera (ODP 1240; mcd 41.68)
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Lamina ll
Las micrografias fueron tomadas con el microscopio electrénico de barrido (“Scanning Electron
Microscope”, SEM) en el Instituto de Geociencias de la Universidad de Kiel. (Escala de las barras: 1 um)

1. Calciosolenia murrayi (ODP 1240; med 19.97). 2. Rhabdosphaera clavigera (ODP 1240; mcd 41.68). 3.
Oolithotus antillarum (ODP 1240; mcd 1.53). 4. Umbilicosphaera. foliosa (ODP 1240; mcd 41.68). 5.
Umbilicosphaera hulburtiana (ODP 1240; mcd 8.12). 6. Umbilicosphaera sibogae (ODP 1240; mcd 12.48).
7. Hayaster perplexus (ODP 1240; mcd 41.68). 8. Syracosphaera lamina (ODP 1240; mcd 1.53). 9.
Syracosphaera pulchra (ODP 1240; mcd 41.68). 10. Pontosphaera syracusana (ODP 1241; 9.4). 11.
Umbellosphaera irregularis (ODP 1241; mcd 9.4). 12. Helicosphaera carteri (ODP 1242; mcd 2.11)
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10 11 12

Lamina lll

Las micrografias fueron tomadas con el microscopio dptico en el Laboratorio de Micropaleontologia de la
Universidad de Salamanca.

(Escala de las barras: 1 um)

1. Gephyrocapsa oceanica (ODP 1240; mcd 16.97). 2. Gephyrocapsa caribbeanica (ODP 1240; mcd
12.40). 3. Gephyrocapsa muellerae (ODP 1241; mcd 3.65). 4. Pseudoemiliania lacunosa (ODP 1240; mcd
41.68). 5. Helicosphaera carteri (ODP 1242; mcd 9.54). 6. Calcidiscus leptoporus (ODP 1240; med 16.97).
7. Coccolithus pelagicus (ODP 1241; mcd 12.40). 8. Rhabdosphaera clavigera (ODP 1240; mcd 4.68). 9.
Pontosphaera multipora (ODP 1241; mcd 9.10). 10. Calciosolenia murrayi (ODP 1240; mcd 16.97). 11.
Umbilicosphaera sibogae (ODP 1240; mcd 16.97). 12. Syracosphaera spp. (ODP 1241; med 2.90).
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Apéndice D: Lista de acronimos

AABW: “Antarctic Bottom Water”, Agua Antartica de Fondo

AAIW: “Antarctic Intermediate Water”, Agua Intermedia Antartica, formada en el océano del Sur

ACP: “Advanced Hydraulic Piston Corer”, una de las técnicas empleadas para la extraccion de
testigos en las campafias del ODP

AMOC: “Atlantic Meridional Overturning Circulation”, Circulacién Termohalina (ver THC)

ANI: “Antarctic Intermediate”, término genérico para designar al agua intermedia tipo Antartico

BC: “Brazil Current”, corriente del Brazil

CAR: “Carbonate Accumulation Rate”, tasa de acumulacion del carbonato aportado por los
cocolitos, también llamado flujo del carbonato de los cocolitos

CC: “Caribe Current”, corriente del Caribe (también corresponde al acrénimo de la corriente de
California en los capitulos 5 y 6, tal como ha sido utilizado en los estudios de ciencias
oceanogréficas)

Cca: “California Current”, corriente de California (CCa, en el Capitulo 4; CC en los capitulos 5y
6; ver CC)

CCD: “Calcite Compensation Depth”, profundidad de compensacion de la calcita

CPDW: “Circumpolar Deep Water”, Agua Profunda Circumpolar, formada en el océano del Sur.

DIC: “Dissolved Inorganic Carbon”, carbono inorgénico disuelto

ECT: “Equatorial Cold Tongue”, lengua fria ecuatorial (corresponde al area de la zona de
surgencia ecuatorial en el océano Pacifico oriental)

EF: “Equatorial Front”, frente ecuatorial (frente convergente entre las corrientes SEC y NECC

ENSO: “El Nifio Southern Oscillation”, “El Nifio- la Oscilacion del Sur”

EUC: “Equatorial Undercurrent”, corriente subsuperficial Ecuatorial

GAIW: “Gulf Alaska Intermediate Water”, masa de agua intermedia formada en el golfo de Alaska

GC: “Guyana Current”, Corriente de la Guayana”

GS: “Gulf Stream”, corriente del Golfo

IMAGES: “Internacional Marine Past Global Change Study”

ITCZ: “Intertropical Convergence Zone”, Zona de Convergencia Intertropical

JOIDES: “Joint Oceanographic Institutions for Deep Earth Sampling”

Ka: Mil afios. “a” del latin “annos”, corresponde al sistema internacional de unidades que se
recomienda utilizar en las publicaciones de las Ciencias de la Tierra. Esta unidad fue
sugerida por el Grupo IUPAC-IUGS para referir el tiempo o la edad (Rose, 2007)

Leg 202: Campafia 202
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LNADW: “Lower North Atlantic Deep Water”, Agua Noratlantica Profunda inferior

LRO4: “Stack” de Lisiecki y Raymo (2005)

LSW: “Labrador Sea Water”, masa de agua del Labrador

Ma: Millén de afios, ver Ka.

MBE: “mid-Brunhes event”, evento del Brunhes medio

mbsf: “meters below sea floor”, metros bajo el nivel del mar

mcd: “meters composite depth”, metros de profundidad compuesta

MIS: “Marine Isotopic Stage”, Estadio Isotopico Marino

MIW: “Mediterranean Intermediate Water”, masa de agua intermedia del Mediterraneo

MPT: “mid-Pleistocene Transition”, transicion del Pleistoceno medio

MST: “Multisensor Track”

NADW: “North Atlantic Deep Water”, Agua Noratlantica Profunda

NAR: “Nannofossil Accumulation Rate”, tasa de acumulacion de nanofésiles, también llamado
flujo de cocolitos

NBC: “North Brazil Current”, corriente Norte del Brazil

NPIW: “North Pacific Intermediate Water”, masa de agua Intermedia del Pacifico norte

NEC: “North Equatorial Current”, corriente Norecuatorial

NECC: “North Equatorial Countercurrent”, contracorriente Norecuatoria

NGRIP : “North Greenland Ice Core Project”

ODP: “Ocean Drilling Program”

OIW: “Okhostk Intermediate Water”, masa de agua intermedia formada en el mar de Okhotsk

OMZ: “Oxygen Minimun Zone”, zona de minimo oxigeno

PBW: “Pacific Bottom Water”, masas de aguas de fondo del Pacifico

PC: “Peru Current”, corriente del Peru

PICASSO: “Paleoclimatologie, Isotopes, Chimie, Atlantique, Séries Sedimentaires Océaniques”

SATFZ: “Subarctic-tropical Frontal Zone”, zona del frente subartico-tropical localizado en el
Pacifico Norte

SEC: "South Equatorial Current”, corriente Surecuatorial

SEM: “Scanning Electron Microscope”, Microscopio Electrénico de Barrido

SPECMAP: “Mapping Spectral Variability in Global Climate Project”

THC: “Thermohaline Circulation”, Circulacion Termohalina (ver AMOC)

UNADW: “Upper North Atlantic Deep Water”, Agua Noratlantica Profunda superior

XCB: “Double Extended Core Barrel”’, una de las técnicas empleadas para la extraccion de
testigos en las campafias del ODP
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