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PROLOGO

Cuando era pequefio, si me preguntaban qué queria ser de mayor respondia
“inventor”. Tenia esa ilusion de inventar cosas nuevas y aportar innovaciones a la
sociedad. Era por los dibujos animados que veia en la television, claro. Pero, mirad, ahi
empez0 todo. Después se abrio una puerta en mi mundo de invenciones y la realidad me
recibi6 con brazos abiertos. Bueno, mejor dicho, me dio tal tortazo que me quedé hecho
pedazos. Nada es come en la television, no. Y entonces, como si me hubiese Ilamado
una especie de voz bioldgica, empece a observar la naturaleza. A la naturaleza herida y
contaminada, habra que decir. Y me surgid el interés por la naturaleza, empecé a
observar animales, miraba al mar... y entonces, de un dia a otro, tomé la firme decision

de empezar a cuidar la naturaleza.

No, no entré en Greenpeace. Empeceé a reciclar plastico y papel, a usar el transporte
publico... lo que hacemos todo (ay, jaja, ojala...). Pero la naturaleza seguia
empeorando, empezd a llover cada dos dias en verano (jsemejante cosa en el Pais
Vasco!) y en invierno dos semanas seguidas la temperatura superaba los 20°C; pero no
me di realmente cuenta de que aqui esta sucediendo algo raro hasta que fui a Roma a
pasar un fin de semana y nevo por primera vez en 25 afios. Y me dije a mi mismo,

“tienes que aclarar lo antes posible la razon de este cambio climatico”.

Siete afios después estoy escribiendo las ultimas palabras de una tesis doctoral.
Parece mentira como se han enlazado dos bases de mi vida, porque he conseguido ser
inventor (porque, con permiso de los ingenieros, son los cientificos los que realizan
invenciones), y porque he llegado a colocar un grano de arena en la intencion de salvar
la naturaleza. No sé yo si valdra mucho ese grano de arena para hacer algo importante

en la pedazo de playa que estoy viendo ahora mismo ante mis narices pero...

Que al menos sirva para que nadie mas se vaya a Roma y se quede sin ver los

monumentos Yy las ruinas porque estaban cubiertos de nieve.
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CAPITULO I:
INTRODUCCION

» Breve descripcion de la Tesis Doctoral
= Contexto Climatico Eoceno
= Objetivos

» Marco Geologico del area de estudio






1.1. BREVE DESCRIPCION DE LA
TESIS DOCTORAL

La presente memoria de tesis doctoral es el resultado de cuatro afios de trabajo como

investigador predoctoral contratado por la Universidad del Pais Vasco/Euskal Herriko
Unibertsitatea (UPV/EHU). Esta tesis esta enfocada a la caracterizacion de tres eventos
hipertermales eocenos mediante nanofosiles calcareos. Un evento hipertermal es un
periodo en la historia de la Tierra relativamente breve en términos geoldgicos (10%-10°
afios) donde se estima que hubo una subida brusca de la temperatura global del planeta
(Thomas & Zachos, 2000; Zachos et al., 2001). Generalmente se asocian a una
liberacion masiva de C organico (Dickens et al., 1997). En el registro geoldgico se ha
identificado varios eventos de este tipo, que en lo relativo al incremento en la
concentracion de gases invernadero en la atmdsfera y la subida de la temperatura global
se asemejan al efecto invernadero y calentamiento global que preocupan a dia de hoy
(Caldeira & Wickett, 2003; Keeling & Whorf, 2004; Raven et al., 2005; Zeebe et al.,
2016).

La preocupacion por como afectara el devenir del clima a los ecosistemas terrestres
ha llevado a varios investigadores a analizar las posibles causas y consecuencias de los
eventos hipertermales. Sin lugar a dudas, las evidencias mas fidedignas son aquellas que
ya han tenido lugar y cuyas consecuencias estan preservadas en el registro geoldgico.
Por tanto, el andlisis de eventos hipertermales pasados parecidos al calentamiento global
actual, puede ofrecer pistas para pronosticar el futuro de este planeta. Este razonamiento

ha supuesto la base de la motivacion para la investigacion realizada en esta tesis.

Una parte de los eventos hipertermales de la historia geoldgica ocurrieron durante el
Eoceno (Thomas & Zachos, 2000; Zachos et al., 2001, 2004), que abarca la extension
temporal desde hace 56.0 Ma (millones de afios) hasta hace 33.9 Ma (International
Comission on Stratigraphy, version 2017/02). La primera mitad del Eoceno estuvo
caracterizada por temperaturas medias relativamente altas en comparacion con las
actuales, y una serie de calentamientos bruscos, relacionados con épocas de mayor
insolacion (Westerhold et al., 2007; Galeotti et al., 2010). Este intervalo de tiempo,

junto con el Paleoceno inmediatamente anterior, estd muy bien representado en el



registro geoldgico de la cuenca Vasco-Cantabrica, lugar donde se ha llevado a cabo este
trabajo. Como resultado, la cuenca Vasco-Cantébrica contiene tres GSSP o Estratotipos
globales (GSSP, Global Stratotype Section and Point), secciones geoldgicas de
referencia internacional en las que mejor se representan los limites entre dos pisos
cronoestratigraficos consecutivos. Asi, en el afloramiento de Zumaia estan
representados los limites Daniense/Selandiense y Selandiense/Thanetiense del
Paleoceno, y en el afloramiento de Gorrondatxe el limite Ypresiense/Luteciense del
Eoceno. Este hecho demuestra la calidad de los afloramientos paledgenos de la cuenca

Vasco-Cantabrica.

En este trabajo se han analizado tres eventos hipertermales de corta duracion
identificados en secciones estratigraficas con depdsitos marinos profundos de la cuenca
Vasco-Cantabrica. Se calcula que la cantidad de C organico emitido en estos tres
eventos fue inferior a las emisiones antropogénicas actuales (Lourens et al., 2005;
Sexton et al., 2011), que se prevé que llegaran a los 5000 Pg para el afio 2400 si se
mantiene el nivel actual de emisiones (Zachos et al., 2008). El evento hipertermal que
presenta pardmetros mas similares a los actuales es el Maximo Térmico del Paleoceno-
Eoceno (PETM, por sus siglas en inglés: Paleocene-Eocene Thermal Maximum)
acontecido hace 56 Ma. No obstante, para esta tesis doctoral se ha preferido trabajar con
otros eventos hipertermales menores por dos razones principales: (1) EI PETM ya ha
sido objeto de muchos estudios, tanto a nivel mundial como en diversas secciones de la
cuenca Vasco-Cantabrica, y sus causas y efectos son relativamente bien conocidas. (2)
Se considera que la duracion del PETM, estimada en unos 200 ka (kiloafios), fue mucho
mayor que la del calentamiento global actual, por lo tanto se ha considerado mas
adecuado analizar eventos hipertermales mas cortos. Los tres eventos aqui analizados se
localizan en tres afloramientos distintos, todos ellos en acantilados de playas, lo cual
facilita la extraccion de muestras. El afloramiento mas antiguo se ubica en la playa de
Barinatxe, situada en la localidad de Sopela (Bizkaia). Pertenece al Ypresiense (Eoceno
inferior) y el objetivo a estudiar era el evento hipertermal ETM2 (Eocene Thermal
Maximum 2), datado en 54.1 Ma (Westerhold et al., 2017). El segundo afloramiento se
localiza en la playa de Gorrondatxe, situada en la localidad de Getxo (Bizkaia).
Corresponde al Luteciense inferior (Eoceno medio) y el evento analizado es el C21r-H6
(Sexton et al., 2011), de 47.48-47.22 Ma. El tercer afloramiento estudiado se encuentra

en la playa de Oyambre, en la localidad de San Vicente de la Barquera (Cantabria). El



objetivo aqui era el evento C19r (Edgar et al., 2007), que data de 41.5 Ma y ocurrié a

finales del Luteciense.

Existen varias maneras de caracterizar un evento paleoclimatico. Actualmente, en el
Departamento de Estratigrafia y Paleontologia de la UPV/EHU se desarrolla una linea
de investigacion centrada en la caracterizacion del registro geoldgico del Eoceno en la
cuenca Vasco-Cantdbrica mediante diversas tecnicas y metodologias, incluyendo
andlisis geoquimicos, magnetoestratigraficos, cicloestratigraficos y bioestratigraficos de
secciones donde se localizan potenciales eventos hipertermales. Uno de los analisis que
no se ha realizado aun es la paleoecologia con nanofosiles calcareos, y por lo tanto, se
decidié que los nanofosiles calcareos fueran el instrumento principal de esta tesis

doctoral.

Los nanofosiles calcareos, son fésiles producidos en la mayoria de los casos por
cocolitéforos, un grupo de fitoplancton exclusivamente marino, si bien se integran
algunas formas de la misma naturaleza quimica, cuyo origen es ain una incognita. Los
cocolitéforos son seres unicelulares autotrofos dotados de un caparazén calcareo
(Bukry, 1969). Desde su aparicion en el Jurasico hace 220 Ma (Bown et al., 2004) han
sido productores primarios, por lo que el resto de la cadena trofica ha dependido de su
funcion productora. También son la principal fuente de carbonato en los sedimentos del
fondo marino (Milliman, 1999). Su pequefio tamafio y su estilo de vida plancténico los
convierten en sensibles a cambios ambientales que ocurren en el medio. Ademas, los
cambios en la distribucién de nanofosiles calcareos se identifican con facilidad en el
registro geoldgico, debido a su gran abundancia y su caracter ubicuo en los océanos. Por
todo ello, llevan décadas siendo utilizados tanto en dataciones bioestratigraficas como

en interpretaciones paleoclimaticas y paleoecoldgicas.

La dependencia de algunos grupos de nanofésiles calcareos de ciertas condiciones
oceanogréficas facilita la reconstruccion de la evolucion de paleoambientes en base a las
variaciones en proporciones de dichos grupos. En esto ha consistido precisamente gran
parte de la labor realizada durante este doctorado, lo cual ha permitido caracterizar los
cambios ambientales y oceanograficos ocurridos en los tres eventos hipertermales
analizados. Los resultados han refinado y completado interpretaciones previamente

realizadas para dichos eventos, y en varias ocasiones se han realizado propuestas



innovadoras que han resuelto escenarios que no se lograron interpretar mediante el

estudio de otros parametros.

Los cambios en las asociaciones no han sido lo Unico analizado en los nanofdsiles
calcareos. Tal y como se ha dicho previamente, los cocolitoforos son los mayores
productores de carbonato calcico en mar abierto. Por lo tanto, los cambios ambientales
no solo afectan a la composicion de las asociaciones de nanofosiles calcareos, sino
también a la morfologia de cada uno de los individuos (Schlanger & Douglas, 1974;
Broecker & Clark, 1999; Ziveri et al., 1999). El equilibrio de la calcita (CaCOs3)
depende del contenido del agua oceanica en compuestos como el dioxido de carbono
(COy). Las variaciones del CO. pueden facilitar o dificultar la produccion de los
caparazones de los cocolitéforos (Ridgwell & Schmidt, 2010; Beaufort et al., 2011). No
obstante, cierto contenido en sustancias que producen la disolucién de la calcita puede
resultar en la disolucion parcial de los nanofdsiles calcareos y pérdida relativa de masa.
La medida del contenido en CaCOs de los nanofosiles calcareos ha sido el segundo
trabajo realizado en el doctorado, para conocer mejor la evolucion ambiental durante los

eventos hipertermales estudiados.

Ademas, se han llevado a cabo estudios geoquimicos y paleontolégicos, en los casos
gue no estaban previamente realizados, como ha sido el caso del afloramiento de
Oyambre. Aunque no tanto como al estudio de los nanofosiles, se le ha dedicado cierto
tiempo a la recoleccion y preparacion de muestras para isotopos estables, mineralogia y

foraminiferos.



1.2. CONTEXTO CLIMATICO
EOCENO

1.2.1. RASGOS PALEOGEOGRAFICOS,
PALEOCLIMATICOS Y
PALEOCEANOGRAFICOS DEL EOCENO

Paleogeografia del Eoceno

La distribucion de los continentes en el Eoceno presentaba ciertas diferencias con la
situacion actual (Fig. 1.1): el Atlantico era mas estrecho (Funnell & Smith, 1968; Philip
et al., 1996), Australia y la Antartida aln estaban tectonicamente unidos, sin un océano
que los separaba aunque si un mar de poca profundidad (Toggweiler & Bjornsson,
2000; Huber et al., 2004), y el estrecho de Drake entre Sudamérica y la Antartida era
también un mar de poca profundidad. Todo ello contribuia a que la corriente oceénica
circum-antartica no se hubiese activado todavia (Exon et al., 2004; Huber et al., 2004).
La otra gran diferencia respecto a la situacion actual era la existencia de un relicto del
océano Tethys, el cual separ6 Africa e India de Eurasia durante el Mesozoico. Tras la
ruptura de Pangea a partir del Pérmico, el Tethys alcanz6 su mayor extension en el
Cretacico inferior, pero a partir del Cenomaniense (inicio del Cretacico Superior)
comenzo a cerrarse (Girardeau et al., 1985; Klitgord and Schouten, 1986; Knipper et al.,
1986; Srivastava and Tapscott, 1986; Ricou, 1996). En el Eoceno inferior, India y
Arabia ain no se habian fusionado con Asia, por lo que un mar de relativamente poca
profundidad, el Neo-Tethys, se extendia aun en direccion este-oeste entre los
continentes (Philip et al., 1996). Fue a finales del Eoceno medio cuando India y Arabia
colisionaron con Asia, deteniendo definitivamente las corrientes marinas del Tethys
(Ricou et al., 1986; Philip et al., 1996; Ricou, 1996).



Figura 1.1. Distribucion de los continentes y los océanos en el Eoceno

(https://deeptimemaps.com/).

Clima general del Eoceno

El clima en el Eoceno dependia en gran parte de la distribucién geografica de los
continentes. El extenso territorio que ocupaban en la época las plataformas carbonatadas
en las inmediaciones del océano Tethys facilitaba la proliferacion de colonias de seres
vivos, que debido a su metabolismo influyeron en la concentracion de gases en la
atmosfera, sea por la produccion de DMS u otro tipo de aerosoles, 0 sea por la emisién
del carbono gracias a la respiracion (Wilson, 1990; Philip et al., 1996; Herold et al.,
2014). Asimismo, se produjeron una serie de episodios volcanicos que contribuyeron a
la emision de gases invernadero (Jolley & Widdowson, 2005; Storey et al., 2007). A
dichos procesos se les sumo la redistribucion de las corrientes oceénicas debido a la
expansion del Atlantico y la apertura de los estrechos de Drake y Tasmania (Emery &
Uchupi, 1984; Ricou, 1987; Guiraud & Bellion, 1996; Huber et al., 2004). Con todo
ello, la atmosfera del Eoceno se caracterizO por una alta concentracion de gases de
efecto invernadero, entre los cuales destacaba una enorme concentracion de COg,
estimada en 1200-2500 ppm, mientras que los valores preindustriales de la primera
mitad del siglo XIX no llegaban a los 300 ppm (Sloan & Huber, 2001; Pearson &
Palmer, 2000; Zachos et al., 2008). El aumento en la concentracion de gases
invernadero a lo largo del Eoceno inferior fue gradual e hizo que la temperatura del
planeta ascendiera continuamente desde hace 59-57 Ma hasta hace 49-45 Ma, un

intervalo del Eoceno conocido como Optimo Climético del Eoceno inferior (Early



Eocene Climatic Optimum, EECO) cuyo climax ocurrié aproximadamente hace 52.5-
50.5 Ma (Zachos et al., 2008; Lunt et al., 2011; Payros et al., 2015b). A continuacion,
ocurrié un descenso de temperatura progresivo hasta que en el limite Eoceno/Oligoceno,
hace 33.9 Ma, se formé el casquete de hielo perenne de la Antartida (Miller et al., 1987;
Mackensen & Ehrmann, 1992; Zachos et al., 2001). Por lo tanto, el Eoceno inferior se

describe como un periodo calido (Hag et al., 1988; Winguth et al., 2010).

Se estima que la temperatura media anual en el Eoceno era 10°C mas alta que en la
actualidad (Zachos et al., 1993; Sloan & Rea, 1996; Huber & Caballero, 2011; Lunt et
al.,, 2012). Como consecuencia, no existian casquetes de hielo polar permanentes
(Zachos et al., 1993; Sloan & Rea, 1996; Krishnan et al., 2014) y el agua que se
concentra hoy en dia en los glaciares del Artico y la Antartida, en el Eoceno se repartia

entre los demas reservorios hidricos, entre los cuales destacaban los océanos.

Las altas temperaturas conllevaron una aceleracion del ciclo hidroldgico. La
evaporacion era més intensa y, por lo tanto, las precipitaciones eran mas abundantes que
hoy en dia (O’Connell et al., 1996; Carmichael et al., 2016). Sin embargo, las
precipitaciones se distribuian en distintos regimenes, dependiendo en gran medida de
los vientos (Barron et al., 1989; Carmichael et al., 2016; Fig. 1.2). Una temperatura
generalizada méas alta provocaba un menor contraste longitudinal y latitudinal, con lo
cual los gradientes térmicos eran mas suaves que en la actualidad (Sloan & Rea, 1996;
Carlson & Caballero, 2017). Dicha situacion provocaba una menor intensidad de los
vientos a lo largo del afio. No obstante, existian zonas de fuertes vientos monzonicos,
entre las cuales destacaba, al igual que a dia de hoy, el sur de Asia (O’Connell et al.,
1996; Sloan & Huber, 2001; Egger et al., 2005; Winguth et al., 2010). En cualquier
caso, los vientos en general mas debiles circulaban en direcciones parecidas a las
actuales, es decir, dominados por el efecto Coriolis (Masse et al., 1996; Sloan & Huber,
2001; Carlson & Caballero, 2017). Asi, las células convectivas que rotaban en
direcciones opuestas provocaban que en el ecuador hubiese una concentracion de
vientos (ver Fig. 1.2), generando grandes precipitaciones a lo largo del afio, tal y como
ocurre hoy en dia. En cambio, en los tropicos, los vientos separaban el vapor de agua,
con lo que las zonas tropicales contaban con menor precipitacion y dominaba la
evaporacion (Held & Soden, 2006; Carmichael et al., 2016). En cuanto a zonas
subtropicales y latitudes medias, el clima era himedo con muchas precipitaciones,

aungue con menor intensidad que en el ecuador (Sloan & Rea, 1996; Bice & Marotzke,



2000; Brinkhuis et al., 2006; Sluijs et al., 2009; Krishnan et al., 2014). La gran
diferencia con el modelo actual es la humedad de las altas latitudes, puesto que a dia de
hoy son unas de las zonas donde menos precipitaciones ocurren y en cambio en el
Eoceno si se producian precipitaciones, probablemente por la temperatura mas elevada
en los polos.
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Fig. 1.2. Arriba a la izquierda, direccion e intensidad de los vientos en el Eoceno (ver
referencia del vector de 10 m/s), contrastada con los valores actuales a su derecha
(Winguth et al., 2010). Abajo media anual de las precipitaciones (mm/afio) estimada
para el Eoceno (Carmichael et al., 2016).

A diferencia de las bajas latitudes donde las precipitaciones ocurrian todo el afio, en
latitudes medianas y altas las precipitaciones dependian de las estaciones, y el clima era
algo parecido a la Sabana Africana de hoy en dia. Asi, durante el mayor tiempo los

climas serian semiaridos, y habria dos o tres meses de precipitaciones intensas que



favorecian la produccion de suelos tipicos de climas con fluctuaciones de humedad
(Thiry, 2000; Gertsch et al., 2010; Arostegi et al., 2011).

El ambiente en el Eoceno en general era muy adecuado para la proliferacion de la
vida. La ausencia de hielo y un clima calido con un régimen hidroldgico favorable
favorecieron la evolucion de numerosos grupos, entre los cuales destacan grandes
animales continentales como marinos, y los seres que habitaban las extensas
plataformas carbonatadas, como los moluscos o los macroforaminiferos (Scheibner &
Speijer, 2008).

Rasgos paleoceanograficos del Eoceno

Durante el Eoceno el nivel del mar se situaba entre 100 y 150 m por encima del nivel
actual (Haqg et al., 1988; Hallam, 1989), en gran parte debido a una temperatura mas
elevada y a la ausencia de casquetes de hielo en los polos. El nivel elevado del mar
favorecio a que las zonas llanas de baja altura del continente su sumergieran bajo el
agua, creando extensos territorios de plataforma continental somera, donde podian

desarrollarse nuevos nichos ecoldgicos (Philip, 1996).

El conocimiento sobre las masas de agua oceanicas del Eoceno es muy limitado,
dado que toda la informacion disponible deriva del estudio de rocas y sedimentos, que
ofrecen una vision parcial de la totalidad del sistema oceanico. Es por ello que las
reconstrucciones realizadas hasta la fecha se hayan limitado a consideraciones
generales. Todas ellas utilizan el Principio del Actualismo, es decir, que en el pasado el
funcionamiento de los océanos era parecido al acutal. En consecuencia, en primer lugar

se describiran las caracteristicas de las masas de agua actuales:

» Masas de agua superficiales: Se colocan en la parte superior de la columna de

agua, en contacto con la atmosfera y son abastecidas por las aguas de las
precipitaciones y por las corrientes procedentes del continente. Una temperatura
mas elevada que las aguas subyacentes y una menor salinidad debido a la mezcla
con el agua dulce provoca que estas aguas sean menos densas y se mantengan en
la parte superior de la columna de agua. Tienden a mezclarse poco con las aguas
subyacentes debido a esa diferencia de temperatura y de composicion. El limite
con las aguas mas profundas es una estrecha franja de unos pocos metros, donde

la temperatura del agua desciende drasticamente; se denomina termoclina. Se



encuentra entre 50 y 200 m de profundidad dependiendo de las caracteristicas
del océano y el clima local (Rahmstorf, 2013). Las aguas superficiales se
conocen también con el término “capa de mezcla” (mixed layer) dado que su
temperatura, salinidad, composicién y otros pardmetros como el pH cambian a
menudo debido a los aportes continentales y atmosféricos, la evaporacion y la
precipitacién de compuestos inorganicos y organicos, llevado a cabo en gran
parte por organismos marinos (Bryan et al., 2006; Rahmstorf, 2013).

» Masas de agua profundas: Son aquellas aguas que se situan entre la termoclina 'y

el fondo oceanico, desplazandose continuamente gracias a las corrientes
oceanicas profundas. Sus fuentes de alimento son las masas de agua
superficiales que en algunas zonas del planeta aumentan de densidad y se
sumergen a profundidad, en un proceso conocido como downwelling. Hoy en dia
los downwelling més intensos ocurren en el Artico y en el Antartico, donde las
aguas superficiales se enfrian, aumentan en densidad y se sumergen. Las masas
de agua profundas se desplazan por todos los océanos hasta unos conductos de
ascenso conocidos como upwelling, situados en las zonas donde la actividad de
los vientos provoca un gran desplazamiento de las aguas superficiales, como
ocurre en el oeste de Sudamérica (Rahmstorf, 2013).

» Masas de agua intermedias: Hoy en dia se generan en el océano Antartico

debido al deshielo (Rahmstorf, 2013). Sus caracteristicas fisico-quimicas son
distintas a las aguas superficiales y a las profundas. Se sumergen debido a ser
mas frias que las aguas superficiales y se inyectan como l6bulos en la parte
superior de las aguas profundas, en contacto vertical con la parte inferior de las

aguas superficiales, dado que son menos densas que las aguas profundas.

En cuanto al Eoceno, la dinamica de las masas de agua superficiales de los margenes
continentales dependia en gran medida de las masas de agua procedentes del continente
que los alimentaban, y del clima local, que controlaba los indices de evaporacion y
precipitacion, la actividad bioldgica y el tipo de materiales transportados al océano
(Sluijs et al., 2007a, b; Cope & Winguth, 2011). Sin embargo, en océano abierto la
precipitacién-evaporacion y la llegada de aguas de otros reservorios o de otras masas de
agua controlaria los parametros de estas aguas (Sloan & Huber, 2001; Bryan et al.,
2006).



El desplazamiento de las aguas superficiales dependia de la actividad de los vientos
(Masse et al., 1996; Carlson & Caballero, 2017). En bajas latitudes, en el hemisferio
Norte las aguas superficiales crearian una corriente circular en sentido de las agujas del
reloj y en el hemisferio Sur en sentido opuesto (Fig. 1.3). Esto conllevaria que en el
ecuador las corrientes desplazaran grandes masas de agua de este a oeste. Esto crearia el
efecto Ekman, con un déficit de agua en las costas occidentales de los continentes,
facilitando el ascenso de masas de aguas del fondo, los upwellings (Sloan & Huber,
2001; Winguth et al., 2010). Se estima también que en todo el réegimen del océano
Tethys hubiese una circulacion en direccion este-oeste, transportando aguas desde el

sureste de Asia hasta el Atlatico, llegando incluso hasta América.
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Fig. 1.3. Esquema generalizado de las corrientes oceanicas superficiales en el Eoceno

(http://www.odsn.de/odsn/services/paleomap/paleomap.html).

Las caracteristicas de las masas de agua profundas del Eoceno dependian de las
aguas superficiales que se sumergian en los downwelling, de las interacciones de
disolucién-precipitacion con los materiales del fondo marino y del material en
suspension que cae desde las aguas superficiales (D’Haenens et al., 2012). A diferencia
de la situacion actual con dos importantes downwellings en ambos polos, solo habia un
Unico lugar donde las aguas se sumergian hasta las profundidades: la vertiente Atlantica
del océano del Sur (Mountain & Miller, 1992; Pak & Miller, 1992; Littler et al., 2014).
Las aguas superficiales eran transportadas desde bajas latitudes hasta la costa de la
Antartida, donde la temperatura era mas fria, lo que hacia que la masa de agua
aumentase en densidad y se sumergiese en la profundidad (Brass et al., 1982; Bice &
Marotzke, 2002; Thomas et al., 2003; Cramer et al., 2009; Fig. 1.4). Desde el océano


http://www.odsn.de/odsn/services/paleomap/paleomap.html

del Sur, las masas de agua profundas se distribuian por el Atlantico y el proto-indico,
abasteciendo las zonas abisales de ambos océanos (Kennett & Stott, 1990; Pak &
Miller, 1992; Bice & Marotzke, 2002; Littler et al., 2014; Fig. 1.4). Desde el proto-
indico, las aguas profundas se distribuian hasta el océano Pacifico, pero en este caso hay
autores que estiman que pudo existir un downwelling en el norte del Pacifico (Thomas,
2004; Cope & Winguth, 2011). Las aguas ascendian después sobre todo por el noroeste
de Sudamérica, el mayor upwelling de la época, y también en los alrededores de India y
el oeste de Africa (Pak & Miller, 1992; Bice & Marotzke, 2002).

A diferencia de las de hoy en dia, el origen de las masas de agua intermedias del
Eoceno es incierto, aunque hay indicios de que podrian haber sido generadas en el mar
de Bering al norte del Pacifico y en el sureste de Australia (Winguth et al., 2010). Su
circulacién Eoceno es incierta. Se estima que no eran transportadas por los vientos, ni
por las corrientes de fondo controladas por los upwelling y los downwelling; Gnicamente
estaban en contacto vertical con las masas de agua superficiales y profundas, y sus

fuentes de alimentacion eran el intercambio con estas masas y la region donde se

generaban.
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Fig. 1.4. Esquema general de las corrientes profundas eocenas (Littler et al., 2014).

Las temperaturas de los océanos del Eoceno presentaban una diferencia mayor que
las atmosféricas en comparacion a la actualidad. La temperatura de los océanos depende
de la latitud y la insolacién recibida, ademés de la actividad circulatoria de los océanos



(Sloan & Huber, 2001; Tripati & Elderfield, 2005). Las aguas ecuatoriales y tropicales
eran en torno a 2-3°C mas calidas que en la actualidad, llegando a los 35°C (Tripati &
Elderfield, 2005; Wing et al., 2005; Zachos et al., 2005). En cambio, en aguas polares se
registraban temperaturas de 6-18°C (lvany et al., 2008; Huber & Caballero, 2011),
considerablemente mas altas que en la actualidad (0-4°C). Logicamente, las aguas
profundas, que derivaban del hundimiento de las aguas antarticas, también mostraban
gran diferencia con las actuales. La temperatura media de las aguas profundas era de 10-
15°C en el Eoceno inferior (Kennett & Stott, 1990, 1991; Thomas et al., 2000; Huber &
Caballero, 2011), mientras que hoy en dia oscila entre -2° y 4C. Al contrario, la
salinidad no mostraba grandes diferencias con respecto a la de hoy, y tendia a ser
mixohalina en las plataformas tropicales (8-40 g/l) debido a los aportes de agua dulce, y
los valores oscilaban entre 30-40 g/l en el resto del océano superficial (Lévy, 1996;
Winguth et al., 2010).

Sin embargo, un aspecto muy a tener en cuenta en un mundo de alta concentracion
de gases invernadero, es la presion del COg, el pH y el equilibrio de los carbonatos en el
agua. Por un lado, el aumento en CO provoca la bajada del pH del agua generando

protones mediante las siguientes reacciones (Weiss, 1974; Archer, 1999):
CO2 + H20 <+ HCO3 + H" y HCO3 < COz% + H*

Por otro lado, el incremento en COz hace que el carbonato célcico se disuelva, puesto

que la reaccion que genera el compuesto es la siguiente:
Ca®* + 2HCO3 < CaCOs + CO, + H,0

Un incremento en la concentracion del CO; en el agua hace desequilibrar la reaccion
anterior, y para que se alcance un nuevo equilibrio el CaCOs se disuelve (Frankignoulle
& Canon, 1994; Orr et al., 2005; Ridgwell & Zeebe, 2005; Ridgwell, 2007; Zeebe,
2012, 2013). Este proceso, junto con la bajada del pH, ya esta afectando a los corales
actuales, cuyo esqueleto estd compuesto por aragonito, el polimorfo mas inestable del
CaCOg, y comienzan a calcificar menos debido al actual incremento del CO; en la
atmosfera y en los océanos (Fine & Tchernov, 2007; Cooper et al., 2008; Doney et al.,
2009). La mayoria de los esqueletos de los organismos marinos son de calcita, el
polimorfo mas estable, y no se ven tan afectados por disolucion en las aguas

superficiales. No obstante, la estabilidad de la calcita es mucho menor a bajas



temperaturas y altas presiones, tal y como ocurre en el fondo oceanico. Las aguas
superficiales en las que se disuelve el CO2 y que se sumergen en los downwelling,
mantienen su concentracion de CO; en las profundidades, pero alli la presion es mucho
mayor y la temperatura mas baja, lo cual hace que la calcita si se disuelva por debajo de
cierta profundidad. Al principio se produce una leve disolucion, pero por debajo de la
lisoclina la disolucion aumenta considerablemente (Berger, 1967; Milliman, 1999). Por
debajo de la profundidad de compensacion de la calcita (CCD, calcite compensation
depth) el 100% de la calcita se disuelve (Archer, 1996). En las reconstrucciones
paleoceanograficas del Eoceno la profundidad menor de la lisoclina y el CCD estaba en
el Atlantico, a 1500 m y 3500 m respectivamente (Zachos et al., 2005; Kelly et al.,
2010). La profundidad de la lisoclina y el CCD en el Pacifico Central era de 2300 y
3300 m respectivamente (Hancock & Dickens, 2005; Leon-Rodriguez & Dickens,
2010). En el océano del Sur el CCD alcanzaba una profundidad mayor que 3500 m
(Kelly et al., 2010) y la lisoclina al norte de Tethys se situaba en torno a 2000 m
(Giusberti et al., 2009).

Ciclos climaticos del Eoceno producidos por fluctuaciones orbitales

Zachos et al. (2001) realizaron el analisis isotopico de alta resolucién de varios
testigos cenozoicos del fondo oceanico. Los testigos fueron recogidos en distintas
localidades de distintos océanos, en distintos programas de perforacion y analisis del
fondo oceanico, por ejemplo el DSDP (Deep Sea Drilling Project, proyecto de
perforacion del mar profundo), el IODP (Integrated Ocean Drilling Program, programa
integrado de perforacion del océano) y ODP (Ocean Drilling Program). Los resultados
fueron puestos en comdn y se lograron las curvas isotopicas integradas de 880 y §'3C
de mayor resolucion conseguida hasta entonces (Fig. 1.5). Con ello concluyeron que en
la Tierra a lo largo del Cenozoico se produjeron ciclos de enfriamiento y calentamiento
(Ditchfield & Marshall, 1989; Maslin & Swann, 2006; Hoefs, 2015).
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Figura 1.5. Curvas isotdpicas de 680 y 5*3C, y estimacion de la paleotemperatura de
aguas profundas en la zona tropical del sur del Atlantico (ODP Site 1262; Zachos et

al., 2001). Se afiade la edad aproximada de la formacidon de los casquetes polares.

Las oscilaciones en los valores de is6topos estables son debidas en gran medida a los
cambios climéticos periddicos relacionados con los ciclos astronémicos, conocidos
como ciclos de Milankovitch (Milankovitch, 1930). En primer lugar, la excentricidad
es el cambio en la forma de la drbita de la Tierra, pasando de ser mas eliptico a mas
circular, y de nuevo volviendo a ser mas eliptico (Hays et al., 1976; Arthur et al., 1984;
Fig. 1.6). Existen ciclos largos (400 ka) y cortos (100 ka) de excentricidad. La posicion
en la que la Tierra estd mas lejos del Sol durante su Orbita es el afelio y el punto mas

cercano perihelio (Schwarzacher, 1993; Weedon, 2003).
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Fig. 1.6. Esquema de la diferencia entre la drbita eliptica (arriba) y la circular (abajo)
de la Tierra, combinado con la orientacién del eje de la Tierra hacia el centro o fuera
de la elipse cuando el planeta se encuentra en perihelio y afelio. Debajo, amplitud de la
diferencia entre estaciones segun la precesion y la excentricidad (modificado de Payros

& Martinez-Braceras, 2014, y Martinez-Braceras et al., 2017).

La oblicuidad es el cambio en la inclinacién del eje en torno al cual gira la Tierra,
que cambia periddicamente en ciclos de 41 ka (Arthur et al., 1984). Por ultimo, los
ciclos de precesion de 21 ka producen variaciones en la orientacion del eje de la Tierra

en torno a otro eje, provocando un contraste mayor o menor entre estaciones (Fig. 1.6).

El clima en el Eoceno variaba regularmente en funcion del contraste entre estaciones.
En épocas de menor contraste, la intensidad del ciclo hidroldgico disminuia, los rios
transportaban menor material continental y las aguas oceéanicas eran méas tranquilas y
cristalinas (Barron et al., 1989; Weissert, 1989; Bellanca et al., 1996; Hopkins et al.,
2015). Al contrario, en épocas de mayor contraste entre estaciones, la insolacion era
mayor en verano, el ciclo hidroldgico se intensificaba, el aporte continental de

nutrientes era mayor (Egger et al., 2005; Pagani et al., 2006; Abels et al., 2016).



1.2.2. EVENTOS HIPERTERMALES

Los eventos hipertermales son el objeto de estudio de esta tesis doctoral. Un evento

hipertermal, por definicion, es un corto periodo en la escala de tiempo geoldgica (10-
200 ka) en el que la temperatura global de la superficie de la Tierra ascendio
bruscamente y, tras un periodo de recuperacion progresiva, regreso a los parametros
anteriores al evento hipertermal (Thomas & Zachos, 2000; Cramer et al., 2003; Nicolo
et al., 2007; Quillévéré et al., 2008). En el registro geoldgico, los eventos hipertermales
se caracterizan por picos inusualmente negativos de §'®0, generalmente acompafados
también de picos negativos de 5!3C (Zachos et al., 2001; Cramer et al., 2003; Réhl et al.,
2005). El primero es indicador de una mayor temperatura; el segundo, en cambio, indica
un aumento del is6topo *2C en el sistema. El 2C es abundante en compuestos de origen
orgénico, por ejemplo el metano entremezclado con el permafrost o con los sedimentos
marinos profundos. Un pico negativo del $C indica una liberacién de grandes
cantidades de *2C, por lo que cabe pensar que los eventos hipertermales tuvieron origen
en la desestabilizacion de gases enterrados en el sedimento, que pasaron a la atmosfera
y los océanos intensificando el efecto invernadero (Dickens et al., 1997). Desde el
Paleoceno hasta el Eoceno medio (desde hace unos 65 Ma hasta hace 40 Ma) tuvieron

lugar varios eventos hipertermales (Fig. 1.7).
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Fig. 1.7. Picos inusualmente negativos en 6*0 que corresponden a eventos

hiptertermales (Zachos et al., 2008).



Los eventos hipertermales variaron en intensidad, causas y consecuencias (Thomas
& Zachos, 2000; Zachos et al., 2008). La mayor perturbacion climatica del Paledgeno
inferior asociada a una corta y brusca subida de temperatura correspondié al Maximo
Termico del Paleoceno-Eoceno (Paleocene-Eocene Thermal Maximum, PETM), que
data de hace 56.0 Ma y marca el limite Paleoceno/Eoceno (Zachos et al., 1993). El
enorme interés cientifico suscitado por el PETM ha promovido la publicacion de
numerosos trabajos. Por ello, se considera que el PETM constituye el modelo de
referencia de los eventos hipertermales del Paledgeno. A continuacion, se realizara un

breve repaso de sus caracteristicas mas significativas.

EL MAXIMO TERMICO DEL PALEOCENO-EOCENO (PETM)

El PETM esta caracterizado por un ascenso medio de la temperatura superior a 8°C
en la parte inferior de la atmdsfera (Norris & Rohl, 1999; Rohl et al., 2000; Zachos et
al., 2003, 2005; Sluijs et al., 2006). Las aguas oceanicas sufrieron igualmente un
ascenso de 4-5°C en la temperatura media (Bice & Marotzke, 2000; Thomas et al.,
2002; Zeebe et al.,, 2009; Dunkley Jones et al., 2013; Littler et al., 2014). La
temperatura media del fondo oceanico ascendié 1-2°C, destacando el océano del Sur
donde las aguas profundas se calentaron 4-5°C (Kennett & Stott, 1991; Tripati &
Elderfield, 2005; Littler et al., 2014). Tras una proceso de recuperacion, finalmente se
regresO a valores de temperatura similares a los anteriores al PETM en unos 200 ka
(Zachos et al., 2004).

La situacion extrema acontecida en el PETM fue producto de la emision de 4500 Pg
de carbono (suma de CH4, CO. y otros gases derivados del carbono) a la atmosfera
(Dickens et al., 1995, 1997; Forster et al., 2007; Ridgwell, 2007; Panchuk et al., 2008;
Zeebe et al., 2009, 2016). El carbono procedente del metano, al ser de origen organico,
esta enriquecido en el isétopo ligero 2C (Kroopnick, 1985; Kump & Arthur, 1999;
Dickens et al., 2003), y por ello los sedimentos correspondientes al PETM tienen
valores de '*C comparativamente bajos. De media el valor de §*3C descendi6 un 2.5%o,
pero hubo casos en los que se registraron descensos que superaron el 6%o (Dickens,
1997; Schmitz et al., 1997; Bowen et al., 2004; Zachos et al., 2003, 2005). Por lo tanto,
la concentracion atmosférica de gases de efecto invernadero pudo llegar a 3000 ppm
(Lowenstein & Demico, 2006; Panchuk et al., 2008; Lunt et al., 2010).



Existen varias teorias sobre la causa de la emision de gases invernadero. La mas
extendida es la liberacion de una gran cantidad de hidratos de metano (CH4-nH20), que
antes del PETM se encontraban congelados en sedimentos marinos de profundidad
media (200-2000 m; Shackleton, 1986; Denman et al., 2007; Dickens, 2011). Al inicio
del PETM ocurrio un ascenso brusco de 4-5°C de las aguas superficiales, y esto provoco
el calentamiento de las aguas intermedias de 2 a 6°C (Thomas et al., 1999; Tripati &
Elderfield, 2005; Sluijs et al., 2006; Kirtland-Turner et al., 2014), suficiente para
descongelar los hidratos de metano (Katz et al., 1999; Frieling et al., 2016). No se sabe
con certeza la causa del incremento inicial de temperatura de las aguas oceanicas,
aunque se descarta una insolacién inusual por la suma de maximos de excentricidad y
precesion (Zachos et al.,, 2010). Se ha propuesto que los gases emitidos por el
volcanismo en el norte del Atlantico a finales del Paleoceno provocaron un efecto
invernadero incipiente que calentd el planeta, y también que el magma se adentrd en
sedimentos ricos en materia organica, liberando hidrocarburos gaseosos a la atmdésfera
(Svensen et al., 2004; Jolley & Widdowson, 2005; Storey et al., 2007).

Otros autores relacionan la liberacion de gases de efecto invernadero al
calentamiento del permafrost y la desestabilizacion del metano intercalado (Kurtz et al.,
2003, Higgins & Schrag, 2006; De Conto et al., 2012; Krishnan et al., 2014). Es posible
que la emisién de 4500 Pg de carbono a la atmdsfera sea la suma de varios agentes.

Las consecuencias ambientales del PETM fueron importantes. Para empezar, se cree
que el nivel del mar ascendi6é unos 20-30 m debido a la fusion del hielo continental y/o
la expansion oceénica, inundando amplios territorios del margen continental (Sluijs et
al., 2008a; Pujalte et al., 2014). Ademas, en regiones donde la evaporacion superaba a la
precipitacion, el clima se volvié mas arido (Winguth et al., 2010; Krishnan et al., 2014;
Carmichael et al., 2016; Carlson & Caballero, 2017). Sin embargo, el excedente de
vapor de agua se transportaba a regiones humedas, aumentando alli en gran medida las
precipitaciones. Asi se acelerd el ciclo hidroldgico y el clima se volvido méas extremo,
con estaciones aridas mas largas y fuertes lluvias periddicas que arrasaban los terrenos,
aumentando el transporte de materiales continentales hacia los océanos (Barron et al.,
1989; Rea et al., 1990; Hovan & Rea, 1992; Schmitz & Pujalte, 2003; Held & Soden,
2006; Pujalte et al., 2016).



La aceleracion del ciclo hidrolégico supuso una mayor llegada de corrientes
fluviales, lo cual probablemente redujo la salinidad de las masas de agua superficiales y
aumento la cantidad de nutrientes en los oceanos (Agnini et al., 2007; Mutterlose et al.,
2007; Sluijs et al., 2008a). Este escenario era ideal para la proliferacion de organismos
marinos oportunistas, entre ellos algunas especies de nanofosiles calcareos (ver Capitulo
I1), que eclosionan cuando hay grandes cambios en el entorno y los nutrientes abundan
(Henderiks & Pagani 2008; Self-Trail et al., 2012; Schneider et al., 2011). Al aumentar
la productividad se consumieron grandes cantidades de oxigeno, lo cual provoco anoxia
en algunas de las zonas mas profundas. La falta de oxigeno en las profundidades
conllevo la desaparicion de algunas especies bentonicas, asi como una mayor
acumulacién de materia organica sin oxidar (Kennett & Stott, 1991; Tremolada &
Bralower, 2004; Giusberti et al., 2007; Alegret et al., 2010; Toffanin et al., 2011).

En el PETM ocurrio un cambio en las corrientes oceanicas profundas. Por un lado, el
ascenso de la temperatura provocé una menor diferencia entre la temperatura
atmosférica de bajas y altas latitudes. La intensidad de los vientos disminuyé y los
upwelling se debilitaron (Barron, 1987; Hovan & Rea, 1992; Winguth et al., 2010;
Carlson & Caballero, 2017). Por otro lado, con el calentamiento de las aguas profundas
disminuyd el gradiente vertical de temperatura en el océano del Sur y el downwelling se
debilitd (Kennett & Stott, 1991; Bains et al., 1999; Bice & Marotzke, 2001; Bohaty &
Zachos, 2003; Schaller, 2015). Incluso hay autores que afirman que ces6 por completo
(Bice & Marotzke, 2000; Thomas et al., 2008; Cramer et al., 2009), trayendo consigo
una mayor estratificacion de los océanos (Fig. 1.8). El transporte de los nutrientes desde
el fondo hasta la superficie se ralentizé y provocé que las aguas superficiales de océano
abierto se volvieran mas calidas, cristalinas y oligotréficas (con pocos nutrientes;
Winguth et al., 2012). En el caso de los nanofésiles calcéreos, esta situacion favorecio a

las especies calidas y oligotrdficas (Bralower, 2002; Gibbs et al., 2006).
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Fig. 1.8. Abajo, escenario que produjo la subida de la temperatura y del pCO: en el
PETM. En la segunda y tercera imagen, estratificacion, incremento en salinidad de las
aguas superficiales, el ascenso del CCD y la lisoclina y la disolucion que esto conllevo.

Arriba, recuperacion del clima (Khozyem et al., 2015).

La estratificacion de las aguas provoco que en las aguas tropicales donde aumentaba
la evaporacion y habia poca mezcla con otras aguas, la salinidad aumentara



considerablemente (O’Connell et al., 1996; Zeebe & Zachos, 2007; Panchuk et al.,
2008). El aumento de temperatura y salinidad fueron extendiéndose por difusién a las
aguas intermedias de bajas latitudes, formando una masa de agua de mayor densidad en
el océano Tethys y el Atlantico. En el NW del Atlantico, donde las aguas de ambos
océanos se juntaban, pudo formarse un downwelling de agua densa, llegando hasta las
aguas profundas, una masa de agua conocida como Warm Saline Deep Water (WSDW,
agua profunda calida y salada; Mountain & Miller, 1992; Roberts et al., 2009; Cope &
Winguth, 2011). Las aguas oceanicas superficiales en contacto con la atmosfera rica en
CO. sufrieron una importante acidificacion (Shellito et al., 2003; Caldeira & Wickett,
2005; Zachos et al., 2008; Kump et al., 2009; Palike et al., 2012). Como consecuencia,
la WSDW seria una masa de agua cdlida, con una mayor salinidad, de alta pCO: y bajo
pH. Se cree que la WSDW se desplazaba primero al sur del Atlantico y de alli a los
demas océanos (Nunes & Norris, 2006; Alexander et al., 2015; Schaller, 2015; Fig. 1.9).

Fig. 1.9. Posible creacion y distribucion por el fondo ocednico del WSDW durante el
PETM (Schaller, 2015).

Las aguas oceanicas se volvieron comparativamente corrosivas. Se estima que el pH
pudo bajar 0.1-0.8 puntos (Zachos et al., 2008; Ridgwell & Schmidt, 2010; Uchikawa &
Zeebe, 2010; Zeebe, 2012). En aguas superficiales, esta bajada seria devastadora para
los organismos de esqueleto aragonitico, aunque no seria una amenaza tan grave para
los que tenian esqueleto calcitico (Ridgwell, 2007). Sin embargo, en grandes

profundidades, bajo mayor presién y menor temperatura, la disolucion de CaCOs



alcanzd niveles més altos (Denman et al., 2007; Ridgwell & Schmidt, 2010; Honisch et
al., 2012). A consecuencia de ello, el CCD Yy la lisoclina ascendieron. La disolucion
pudo afectar a zonas que en condiciones normales precipitaban carbonato e incluso
pudo llegar a sedimentos antiguos ya enterrados, un proceso conocido como burndown
(Thomas & Shackleton, 1996; Kelly et al., 2010, 2012; Palike et al., 2012; Bralower et
al., 2014). Tales sedimentos estan caracterizados por una ausencia significativa de
CaCOs en el intervalo correspondiente al PETM. Utilizando la profundidad de las
secciones donde ocurrié el burndown, se puede calcular aproximadamente cuanto
ascendieron el CCD vy la lisoclina. EI mayor ascenso ocurri6 en la zona subtropical del
sur del Atlantico (ODP Site 1262, Walvis Ridge; Zachos et al., 2005; Kelly et al., 2010),
donde el CCD ascendi6 desde 3600 m hasta 1500 m de profundidad, y la lisoclina
ascendié desde 1500 m hasta 1000 m de profundidad (Ridgwell, 2007; Zeebe & Zachos,
2007; Panchuk et al., 2008; Kelly et al., 2010). En el océano del Sur el CCD ascendio
desde 3500 m hasta 2000 m y la lisoclina desde 2000 m hasta 1500 m (ODP Site 690;
Weddell Sea; Kelly et al., 2010). En el Pacifico, el CCD ascendi6 desde 3000-3500 m
hasta 2000-2500 m vy la lisoclina desde 2300 m hasta 1800 m (ODP Site 1208/1209 —
Central High; Hancok & Dickens, 2005; Colosimo et al., 2006). Finalmente, en el
océano Tethys la lisoclina ascendidé desde 1500-2000 m hasta 1000-1500 m (Contessa
Road; Giusberti et al., 2009; plataforma de Jordania; Giraldo-Gomez et al., 2016).

Todas las perturbaciones paleoclimaticas, paleoceanogréficas y paleoecoldgicas
ocurridas durante el PETM fueron recuperandose gradualmente en 200 ka (Jansen et al.,
2002; Zachos et al., 2010). El proceso que motivd esta recuperacion fue la reduccion de
los gases invernadero en el sistema, lo que llevo a la reduccion de temperatura, la
reactivacion de las corrientes oceanicas, y el ascenso del pH. La regulacién de los gases
invernadero fue un proceso natural. El incremento de las precipitaciones durante el
evento hipertermal aumento la meteorizacion de las rocas y esto condujo a una gran
Ilegada de iones alcalinos a los océanos (Ravizza et al., 2001; Kelly et al., 2005; Sluijs
et al., 2008b; Dedert et al., 2012), como el sodio (Na), el potasio (K) y el calcio (Ca). El
aumento de la alcalinidad produce la reaccién de la disociacion del CO; a la inversa,
con lo que el pH del agua asciende, fomentando el descenso del CCD vy la lisoclina y
por lo tanto, un aumento en la precipitacion del CaCOs. Ademas, la disolucién de los
materiales silicatos y carbonatos continentales conlleva el transporte del HCOs™ a los
océanos, facilitando la reaccion de precipitacion del CaCOs (Ridgwell & Zeebe, 2005).



En el caso del PETM, al precipitarse el carbonato el CO, de la atmosfera quedd
secuestrado en los sedimentos de las cuencas y disminuyé la concentracién de gases de
efecto invernadero en la atmésfera (Archer & Meier-Reimer, 1994; Bains et al., 1999,
2000; Ridgwell & Zeebe, 2005). La reaccion en cadena fue muy intensa, lo cual produjo
un efecto rebote de las condiciones ambientales, llegando a recuperar e, incluso, a
superar los parametros anteriores al PETM. Por ejemplo, en océanos profundos, el CCD
descendié a profundidades mayores que en la época previa al evento hipertermal,
debido a la supersaturacion del agua en carbonato (Stap et al., 2009; Leon-Rodriguez &
Dickens, 2010; D’Haenens et al., 2012; Marcé et al., 2015). En mares epicontinentales,
la intensidad de las precipitaciones disminuyd, llegando en muchos casos a la
oligotrofia (Ridgwell & Zeebe, 2005; Stap et al., 2009).

EVENTOS HIPERTERMALES DE GRADO MENOR

El PETM es una excepcion en cuanto a eventos hipertermales del Paledgeno. La
mayoria de los eventos tuvieron un pulso inicial de 10-20 ka, pero la recuperacion no
duré mas que 50 ka (Lourens et al., 2005; Stap et al., 2009). Los eventos Eocene
Thermal Maximum 2 (ETM2) y ETM3, que datan 54.1 Ma y 52.85 Ma
respectivamente, son los ejemplos mas estudiados de entre los eventos hipertermales
menores (Cramer et al., 2003; Koch et al., 2003; Rohl et al., 2005; Nicolo et al., 2007;
Agnini et al., 2009; Galeotti et al., 2010). Ambos eventos coinciden con maximos de
excentricidad de 400 ka y 100 ka (Kritland-Turner et al., 2014; Galeotti et al., 2017).
Los picos negativos en 8°C oscilan entre -0.4%o0 y -1.5%o (Agnini et al., 2009;
D’Haenens et al., 2012, 2014; Schoon et al., 2013; Lei et al., 2016). Utilizando la curva
de 80, se calcula un ascenso brusco de temperatura atmosférica de entre 3 y 5°C
(Lourens et al., 2005; Westerhold et al., 2017), un ascenso medio de 3.5°C de las aguas
oceanicas superficiales (Sluijs et al., 2007b; Stap et al., 2009), 1.7°C de las aguas
intermedias (Jennions et al., 2015) y 0.2-2.5°C de las aguas profundas (D’Haenens et
al., 2012, 2014; Jennions et al., 2015). Al igual que durante el PETM, se consiera que el
CCD vy la lisoclina también ascendieron durante los eventos ETM2 y ETM3. Por
ejemplo, en el Atlantico subtropical, el CCD y la lisoclina ascendieron 500-900 m y 500
m respectivamente (ODP Site 1262, D’Haenens et al., 2014). Con todo ello se ha
estimado una emision de 400-1600 Gt de carbono organico a la atmdésfera, casi un tercio
del PETM (Stap et al., 2009). En océano abierto se produjo una mayor estratificacion de



las masas de agua (D’Haenens et al., 2014), por lo que se ha considerado que el
downwelling del océano del Sur perdi6 intensidad, pero no hay un claro acuerdo sobre si
se generd la WSDW (D’Haenens et al., 2014; Jennions et al., 2015). No obstante, las
consecuencias mas claras del ETM2 y ETM3 se han registrado en secciones de
margenes continentales, donde se aprecia una mayor acumulacion de material terrigeno
y claros indicios de alta productividad en relacion a la eutrofizacion de aguas someras;
ello sugiere un incremento notable del ciclo hidrolégico (Sluijs et al., 2009; D’Haenens
etal., 2012; D’Onofrio et al., 2016; Fig. 1.10).
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Fig. 1.10. Escenario propuesto por D’Haenens et al. (2012) para el ETM2.

Por ultimo, se han registrado varios eventos hipertermales menos intensos que el
ETM2 y el ETM3. La mayoria de ellos dur6 entre 10 y 50 ka (Laurentano et al., 2016;
Galeotti et al., 2017), pero la recuperacién de algunos se extiende hasta 200 ka (Latest
Danian Event, LDA; Sprong et al., 2011). Sus caracteristicas comunes son picos
negativos de 5!3C de entre -0.5%o Yy -2.5%o, picos negativos de 3'80 de entre -0.4%o y -
0.9%o0, y aumentos en las concentraciones de Fe y disminuciones en concentraciones de
CaCOs, que demuestran o bien una mayor llegada de material continental, o bien una
disolucién parcial del carbonato debido al descenso del pH (Sexton et al., 2006, 2011;
Kirtland Turner et al., 2014; De Conto et al., 2012; Laurentano et al., 2016; Galeotti et
al., 2017).



1.3. OBJETIVOS

De entre todos los hipertermales eocenos de rango menor, tres fueron seleccionados
para su estudio en este trabajo (ETM2, C21r-H6 y C19r) debido a la identificacion
previa de su posible localizacion en algunas sucesiones sedimentarias de la cuenca
Vasco-Cantabrica. Las sucesiones mejor afloradas y, por tanto, susceptibles de estudios
mas detallados, son las de acantilados costeros. Asi, se decidid efectuar el estudio del
evento ETM2 en el acantilado de la playa de Barinatxe (Sopela, Bizkaia), el del evento
C21r-H6 en el acantilado de la playa de Gorrondatxe (Getxo, Bizkaia), y el del evento
C19r en el acantilado de la playa de Oyambre (San Vicente de la Barquera, Cantabria).
La informacion detallada sobre cada uno de ellos se proporcionara en el apartado de

cada seccion.

A continuacion se indican los objetivos principales planteados para la investigacion

llevada a cabo durante este doctorado.

% Objetivo 1: Analizar las asociaciones de nanofosiles calcareos antes, durante y
después de tres eventos hipertermales menores del Eoceno, con el fin de realizar
reconstrucciones paleoecoldgicas de estos eventos.

+ Objetivo 2: Medir la cantidad de carbonato que contienen diversas especies de
nanofosiles calcareos antes, durante y después de tres eventos hipertermales
menores del Eoceno usando una nueva técnica de analisis de imagenes (Fuertes
et al., 2014), con el fin de estimar el grado de calcificacion y/o disolucion de los
cocolitos y nanolitos durante estos eventos.

% Objetivo 3: Reconstruir posibles escenarios de la dinamica ocanica superficial
durante los tres eventos hipertermales, identificar patrones generales y explicar
diferencias con el fin de anticipar escenarios posibles para un futuro de

calentamiento global acentuado.



1.4. MARCO GEOLOGICO DEL
AREA DE ESTUDIO

Las secciones que se han analizado para este trabajo se sittan en la cuenca Vasco-

Cantabrica (CVC). La cuenca ocupa la parte central del sistema orogénico conocido
como cordillera Pirenaica, que parte del SE de Francia (Provenza) y ocupa la mayoria
del norte de la peninsula Ibérica, abarcando 1500 km de largo y 200 km de anchura
media (Barnolas & Pujalte, 2004; Fig. 1.11). La cordillera Pirenaica es el resultado de la
colisién norte-sur entre las placas Ibérica y Europea, que se produjo en varias fases
aunque el pulso mas importante sucedio durante el Cenozoico (Choukroune & ECORS
Team, 1989; Sibuet et al., 2004; Vissers & Meijer, 2012).
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Fig. 1.11. Esquema estructural de la cordillera Pirenaica, donde se destacan la

posicion y los limites de la cuenca Vasco-Cantébrica (Alonso-Zarza et al., 2002).

La CVC se diferencia de las demas unidades de la cordillera Pirenaica por el origen
de los materiales que lo componen (Alonso-Zarza et al., 2002; Barnolas & Pujalte,
2004). La cuenca esta formada por sucesiones kilométricas de materiales Mesozoicos y
Terciarios, acumulados es su mayor parte en un mar que se extendia entre las placas
Ibérica y Europea (Plaziat, 1981; ECORS Pyrenees Team, 1988). A dia de hoy la CVC
esta limitada al norte por el mar Cantabrico, al sur por las cuencas cenozoicas del Ebro
y el Duero, al este por las cuencas de Jaca-Pamplona y Ebro (cuencas de antepais de los
Pirineos) a través de la falla de Pamplona, y al oeste por la cordillera Cantabrica
Paleozoica (Barnolas & Pujalte, 2004; Fig. 1.11).



La formacion de la CVC sucedio en dos fases tectosedimentarias principales. Una
primera fase distensiva comenzd en el transito Pérmico-Tridsico y finalizd en el
Cretécico superior, mas concretamente en el Cenomaniense/Turoniense (Pinet et al.,
1987; Masse et al., 1996; Alonso-Zarza et al., 2002). Las placas Ibérica y Europea se
separaron en una serie de pulsos que produjeron un adelgazamiento de la corteza
terrestre, llegando incluso al desarrollo de corteza oceanica en el golfo de Bizkaia (Pinet
et al., 1987; Jammes et al., 2009). La subsidencia de bloques tectonicos de caracter
extensivo cred varias subcuencas sedimentarias, que fueron entrelazandose a medida
que la corteza se adelgazaba y el mar cubria el territorio. Se estructuré una cuenca de
direccién este-oeste que era alimentado por la placa Europea por el norte y la Ibérica
por el sur. En distintos altos y bajos estructurales se formaron diversos ambientes
sedimentarios, donde se acumularon series de espesor variable lateralmente (Pujalte et
al., 2002; Barnolas & Pujalte, 2004).

La fase compresiva que produjo la deformacion y exhumacion de la CVC comenzé
hacia el Santoniense superior y se manifesto en varios pulsos tecténicos hasta que cesé
al final de la Orogenia Alpina en el Mioceno (Vergés et al., 1995; Teixell, 2000). El
cierre de la cuenca se extendid progresivamente de este a oeste, de manera que la
sedimentacion marina fue quedando relegada a posiciones cada vez mas occidentales a
medida que emergian los territorios orientales (Pinet, 1987; Boillot & Malod, 1988;
Pujalte et al., 2002; Payros et al., 2016). El levantamiento tectonico definitivo, con la
consiguiente deformacion de los materiales acumulados en etapas previos, se produjo
entre el Eoceno superior y el Oligoceno. La consecuencia de todos los procesos
acontecidos es que a dia de hoy la CVC esta compuesta por numerosas series
sedimentarias que abarcan diversos intervalos entre el Tridsico y el Oligoceno. Muchas

de esas series contienen amplias sucesiones eocenas.



1.3.1. LOCALIZACION PALEOGEOGRAFICA

Durante el Eoceno el sur de Europa estaba compuesto por complejos insulares,
microplacas rodeadas por el extenso océano Tethys que separaba a Africa de Europa y
Asia (Ricou, 1996; Plant et al., 2003). La placa Ibérica habia colisionado con la Europea
en su extremo nororiental en el Cretacico superior, y por lo tanto, en el Eoceno la CVC
se emplazaba en el dominio del océano Atlantico (Plaziat, 1981; Alonso-Zarza et al.,
2002). La cuenca se situaba en un estrecho golfo marino entre lberia y Europa,

conectada con el océano abierto por el noroeste (Fig. 1.12).

Fig. 1.12. Localizacion paleogeografica de la cuenca Vasco-Cantabrica en el dominio

del océano Atlantico durante el Eoceno (50 Ma; de www.deeptimemaps.com).

La situacién paleogeografica diferia de la actual por el hecho de que la Placa Ibérica
estaba ubicada significativamente mas al sur que en la actualidad. Se calcula que
durante el Eoceno la CVC se encontraba a una latitud aproximada de 35°N (Smith et al.,
1996). Esto implicaba directamente un régimen climético distinto, puesto que el
territorio se encontraba en un area subtropical, especialmente teniendo en cuenta que el
clima global eoceno era mas calido que el actual. Esta situacion favorecio la formacion

de plataformas carbonatadas (Plaziat, 1975; Pujalte et al., 1989). La tectonica activa y



los cambios climaticos continuos ocurridos durante el Eoceno provocaron fluctuaciones
del nivel del mar con respecto al continente. Asi, se han registrado varias secuencias
deposicionales a lo largo de la cuenca, en un contexto regresivo general debido al
estrechamiento y la exhumacion de la cuenca (Boillot & Malod, 1988; Barnolas &
Pujalte, 2004; Fig. 1.13).
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Fig. 1.13. Correlacion y contacto lateral de las distintas facies que componen la cuenca

Vasco-Cantébrica eocena (Pujalte et al., 2000).



1.3.2. AMBIENTES SEDIMENTARIOS EN EL
EOCENO INFERIOR-MEDIO

La situacion tectdonica de la CVC durante el Eoceno inferior era relativamente

estable. Fases de compresion previas habian afectado a la region Pirenaica, pero los
ambientes sedimentarios en la CVC no sufrieron deformaciones tectonicas ni
desplazamientos significativos durante el Eoceno inferior (Pinet, 1987; Pujalte et al.,
2000). En cambio, el Eoceno medio conocio una acentuacion de la compresion que
provoco el estrechamiento de la cuenca de este a oeste (Plaziat, 1981; Pujalte et al.,
2002; Payros et al., 2016). A consecuencia de ello, las localidades méas orientales
emergieron y los depocentros se fueron desplazando hacia el oeste. En las facies se
intercalaron cada vez mas depdsitos de caracter tectosedimentario, producidos por la
removilizacion de los sedimentos dentro de la cuenca a consecuencia de pulsos
tectonicos (Pujalte et al., 2000; Payros et al., 2007). Solo en la parte final del Eoceno
medio ocurrié una atenuacion temporal de la actividad tectonica acompafiada de una
transgresion supraregional, conocida como “transgresion Biarritzense” (Plaziat, 1981,
Pujalte et al., 2002).

En términos generales, la CVC se dividia en una zona marina profunda en el noreste
y un margen continental somero en el sur, compuesto por plataformas carbonatadas
biogénicas y con influencia continental moderada o alta (Fig. 1.14). Ambos ambientes
estaban separados por un talud, donde ocasionalmente se producian deslizamientos y
corrientes de turbidez que aportaban material somero a la cuenca profunda (Pujalte et
al., 1993, 1994, 2002; Payros, 1997; Payros et al., 2016).
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Fig. 1.14. Arriba, estructura de la cuenca Vasco-Cantabrica en el Eoceno inferior-

medio y distribucion geografica de distintos ambientes sedimentarios (Payros et al.,

2006). Abajo, ilustracién de un margen continental genérico, donde se han indicado
con las letras G (Gorrondatxe), B (Barinatxe) y O (Oyambre) las posiciones estimadas

para las secciones analizadas.

Méas en detalle, las zonas someras del margen meridional de la CVC se
caracterizaban por una baja pendiente y la penetracion de la radiacion solar hasta el

fondo marino. Asi, estas zonas eran iddneas para la precipitacion del carbonato, por lo




que se desarrollaban rampas carbonatadas (Pujalte et al., 1994, 2000, 2002; Payros,
1997; Payros et al., 1996, 2009a, 2010). La gran cantidad de organismos que habitaban
en los mares someros eran los principales productores del sedimento, especialmente
macroforaminiferos como Alveolina y Nummulites (Hines, 1983; Pujalte et al., 1993,
1994, 2000; Payros, 1997; Payros et al., 2010; Fig. 1.15). Actualmente vestigios de las
rampas carbonatadas eocenas se hallan Gnicamente en el sur de la CVC, donde destacan
los afloramientos de las sierras de Urbasa y Andia (Pujalte et al., 1994, 2000, 2002;
Payros, 1997; Payros et al., 1996, 2009a, 2010), y en el extremo occidental (Hines,
1985; Serra-Kiel et al., 1998) rodeado por materiales de talud (Pujalte et al., 1994,
2000). En la mayor parte de la CVC las facies someras experimentaron una primera fase
de progradacién durante el Eoceno inferior y parte del medio, para retrogradar
posteriormente hasta eventualmente desaparecer al comiezo del Eoceno superior
(Pujalte et al., 1994, 2000, 2002; Payros, 1997; Payros et al., 1996, 2009a, 2010). Tan
solo perdurd el desarrollo de sistemas sedimentarios someros carbonatados en altos

paleogeogréaficos del extremo noroccidental (Hines, 1985).

El talud que separaba las zonas marinas someras de las profundas estaba
caracterizado por derrumbes y deslizamientos ocasionales. Debido a pulsos tecténicos o
a procesos sedimentarios, los sedimentos de la parte distal de la plataforma somera se
desestabilizaban y desplazaban al fondo del océano, donde se acumulaban formando
depdsitos de resedimentacion, tales como debritas, slumps o turbiditas; ejemplos de
tales depositos pueden encontrarse en la actualidad en afloramientos del norte de
Navarra, la costa de Bizkaia, y el extremo noroccidental de Cantabria (Pujalte et al.,
1993, 1994, 1997, 2000, 2002; Payros et al., 1999, 2003, 2006, 2007, 2015b). Cuando la
actividad cesaba, se acumulaban calizas y margas hemipelagicas, hasta la siguiente
llegada de depoésitos de resimentacion. En algunas zonas, tales como la seccién de
Oyambre (Cantabria) se ha demostrado que la alternancia caliza-marga respondia a los
ciclos orbitales de Milankovitch (Martinez-Braceras et al., 2017; Intxauspe-Zubiaurre et
al., 2018b): las calizas se acumulaban en periodos de estratificacion oceanica y poca
Ilegada de aguas continentales al océano, mientras que las margas se formaban mediante
la mezcla de precipitado carbonatado marino y el aporte de material terrigeno fino
procedente del continente, debido a la intensificacion del ciclo hidrologico durante
hemiciclos de estacionalidad amplificada (Martinez-Braceras et al., 2017; Intxauspe-
Zubiaurre et al., 2018b).



Fig. 1.15. Fotografias de afloramientos que muestran los materiales eocenos

acumulados en distintas profundidades de la cuenca Vasco-Cantabrica. Plataforma
carbonatada de la Fm Urbasa-Andia (www.objetivogipuzkoa.diariovasco.com), slump
del talud en Punta Galea (Payros et al., 2006; Fig. 6A), y alternancia caliza-marga de
la llanura abisal de la seccidn de Atxabiribil en Sopela (Martinez-Braceras et al., 2017,
Fig. 3A).

Finalmente, algunas zonas del fondo de la cuenca también se caracterizaban por
la alternancia de margas y calizas controladas por ciclos orbitales. Ejemplos de
sucesiones de este tipo se han descrito en el Eoceno inferior de las playas de Itzurun
(Zumaia, Gipuzkoa; Dinares-Turell et al., 2002) y Atxabiribil (Sopela, Bizkaia;
Martinez-Braceras et al., 2017), donde la alternancia litologica se produjo por
variaciones en la produccion de carbonato pelagico en respuesta a cambios ciclicos en la
temperatura del agua. Otros ejemplos proceden del transito Eoceno inferior-medio de la
playa de Gorrondatxe (Getxo, Bizkaia), donde la alternancia litoldgica estuvo

controlada por fluctuaciones ciclicas en la tasa de dilucion del sedimento pelagico con



sedimento terrigeno (Payros et al., 2009b, 2011; Payros y Martinez-Braceras, 2014;
Martinez-Braceras et al., 2017). No obstante, la acentuacion de la deformacion tectdnica
a lo largo del Eoceno produjo el transporte de material arenoso hasta las profundidades
de la cuenca a consecuencia de corrientes de turbidiez. Como resultado, turbiditas de
composicion siliciclastica son abundantes en las sucesiones de fondo de cuenca y
aumentan en namero, espesor y granulometria a medida que se asciende en la serie.
Ejemplos de ellos pueden encontrarse en afloramientos de las costas de Gipuzkoa y
Bizkaia (Kruit et al., 1972; Van Vliet, 1978; Pujalte et al., 2000; Payros et al., 2006).

Los materiales estudiados para este trabajo se enmarcan en diferentes contextos
palegeograficos. Asi, la seccion del Eoceno inferior estudiada en el acantilado de la
playa de Barinatxe correspondia a un ambiente de fondo de cuenca con influencia de
corrientes de turbidez diluidas (Payros et al., 2006, 2015a). Condiciones similares
pueden deducirse también para la seccion del transito Eoceno inferior-medio de
Gorrondatxe (Payros et al., 2006, 2009a, 2009b, 2011; Payros & Martinez-Braceras,
2014; Martinez-Braceras et al., 2017). Sin embargo, la seccion del Eoceno medio de
Oyambre se acumulé en un ambiente de talud retrogradante que progresivamente
aumento de profundidad (Payros et al., 2015b). Méas detalles sobre las caracteristicas
sedimentarias de cada seccidon y su significado paleoambiental serdn dadas en sus

capitulos respectivos.






CAPITULO II:

NANOFOSILES
CALCAREOS
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2.1. ;QUE ES UN NANOFOSIL
CALCAREOQ?

Un nanofosil calcareo es el caparazén calcitico fosilizado, o parte de él, de 1-50 pm,

producido por un alga unicelular marina, generalmente del grupo de los Cocolitéforos
(Perch-Nielsen, 1985a; Roth, 1994), o bien por seres similares a estos en cuanto a
estructura y talla. Los cocolitéforos, también Ilamados cocolitoféridos, son seres
unicelulares eucariotas y autotrofos, constituidos por una parte organica (la célula
misma) y un caparazon calcitico que la envuelve (Isenberg et al., 1963; Fig. 2.1). Se
incluyen, por lo tanto, en el grupo de los protofitas, protistas que realizan fotosintesis.
Todo el grupo esta caracterizado por un flagelo largo, un apéndice de la célula llamado
haptonema (Fig. 2.1). Este tipo de cola se enrolla en torno a la célula y se puede
desenrollar en el momento que precise su uso, por ejemplo para adherirse a un sustrato,
atrapar algin tipo de alimento, desplazarse, etcétera (Hibberd, 1980; Pienaar, 1994).
Aparte de la haptonema, también constan de otros dos grupos flagelares que cumplen la
funcién motriz y participan en la division celular (Billard, 2004). Todas las algas
unicelulares dotadas de haptonema se incluyen en el grupo de los Cocolitéforos,

clasificados cientificamente en la Clase Prymnesiophyceae (Hibberd, 1976).

@)

Fig. 2.1. Izquierda, aspecto general de la parte vital de un cocolitéforo

(https://www.mba.ac.uk/projects/seacells). Derecha, esquema de la disposicion del
caparazon de un cocolitoforo entorno a la parte vital
(https://depositsmag.com/2016/02/05/coccoliths-tiny-fossils-with-immense-
paleontological-importance/).


https://www.mba.ac.uk/projects/seacells

Una caracteristica de los cocolitéforos, es que muchas especies producen un
caparazén de calcita que envuelve la parte orgénica de la célula. Tras su muerte y
descomposicion de la parte organica, el caparazon calcitico es lo Unico que se conserva
entremezclado con el sedimento del fondo marino, y cuando éste se litifica, el caparazén
pasa a ser un fésil. También existen otros grupos de seres uniceulares que producen
caparazén calcitico de una talla y estructura parecida a la de los cocolitéforos, como
algunos taxones de dinoflagelados, a pesar de que la mayoria de los individuos de este
grupo producen caparazon organico (Janofske, 1996). El término nanofdsil calcareo
incluye a todos los restos fosiles calciticos entre 1 y 50 um, la mayoria de ellas
producidas por cocolitéforos (tanto los que tienen representante actual como los que no)
o seres unicelulares de talla similar (e.g. dinoflagelados calcareos), pero también otros

restos calcareos cuyo origen es actualmente incierto.

Un esqueleto completo de cocolitéforo estd compuesto por varias piezas que se
disponen entorno a la parte vital, y encajan entre si formando la estructura denominada
cocosfera (Westbroek et al., 1989; Monteiro et al., 2016; Fig. 2.1). Cada una de las
piezas se llama cocolito. En muchos casos las piezas son de forma circular o eliptica,
con una apariencia parecida a la de un escudo o disco, pero también existen cocosferas
cuyas piezas son de forma poligonal, de arista etcétera. Ademas, algunos grupos de
cocolitéforos y otros seres marinos (como los dinoflagelados) producen esqueletos que
no envuelven la célula, o no forman piezas que encajan entre si, es decir, no forman
cocosferas. Los restos fosiles de estos individuos se llaman nanolitos; los hay de formas
cilindricas, de estrellas, de rosetas, poligonales, de espinas rectas, de espinas torcidas,
tubulares, conicas, trigonales, tetragonales, etcétera. El término nanofosil calcareo
incluye tanto a cosoferas completas, como a todos los cocolitos y nanolitos que hayan
sido sedimentados.

El tamafio de una cocosfera varia de 3 a 40 um (Brand, 1984; Perch-Nielsen, 1985a),
y su masa media es de 8 pg (8x10™* g; Steinmetz, 1994a). Los cocolitos miden entre 1y
25 um de diametro o de longitud (Perch-Nielsen, 1985a). Cada cocolito estd compuesto
por microcristales que se denominan elementos. Los holococolitos son nanofosiles
calcareos compuestos por elementos exactamente iguales. Estos elementos suelen ser
muy pequefios (0.1 um) y de forma de romboedro, prisma hexagonal, o ambas (Siesser
& Winter, 1994; Fig. 2.2). En cambio, los heterococolitos tienen una amplia gama de

tipos de elementos: romboidales, prismaticos, tabulares, prismas hexagonales, poliedros



irregulares... Cada tipo se coloca en una posicion concreta del cocolito (Black, 1963;

Schlanger & Douglas, 1974; Broecker & Clark, 1999; Fig. 2.2).

Fig. 2.2. Comparacion de piezas de nanofosil calcareo de tipo heterococolito

(izquierda y centro) y holococolito (derecha)
(http://www.mikrotax.org/Nannotax3/index.php?dir=Coccolithophores).

Existen varias teorias acerca de la funcion de la cocosfera. En primer lugar, el
caparazon sirve para evitar que los depredadores, como los protozoos, los digieran y
Ileguen a engullir su parte vital (Honjo & Roman, 1978; Sournia, 1982). También puede
ejercer como proteccion a bacterias o virus que suelen infectar a los cocolitoféridos
(Sikes & Wilbur, 1982). La acumulacion de calor es otra de las teorias, puesto que,
debido a la estructura de la calcita, la luz que atraviesa los cocolitos puede ser
refractada, de tal manera que puede calentar el interior de la cocosfera, permitiendo que
los cocolitéforos puedan habitar a mayor profundidad que otros seres fotosintéticos
marinos (Young, 1994). Asimismo, la cocosfera puede actuar como protectora de los
rayos ultravioleta (Paasche, 1968). Por Gltimo, se piensa que la cantidad de los cocolitos
de la cocosfera puede afectar en la flotabilidad del individuo, y por lo tanto, un
cocolitéforo puede precipitar mas cocolitos para aumentar el peso y descender en la
columna de agua, o deshacerse de algunos de ellos para ganar flotabilidad y ascender
(Paasche, 1962; Smayda, 1970).


http://www.mikrotax.org/Nannotax3/index.php?dir=Coccolithophores

2.2. BIOLOGIA Y ECOLOGIA DE
LOS COCOLITOFOROS

Hoy en dia, los cocolitéforos son exclusivamente marinos. El agua salada ha sido su

habitat principal desde su aparicidn, aunque hayan existido casos particulares en los que

han habitado en mares interiores con menor salinidad o mayor salinidad de la habitual
(Winter, 1982; Perch-Nielsen, 1985a; Roth, 1994). A dia de hoy viven en competicion

con otros seres unicelulares autotrofos, entre las cuales destacan las diatomeas y los
dinoflagelados (Margalef, 1978; Round et al., 1990; Fig. 2.3).

Segun la informacion del registro
geoldgico, la diversidad de los
cocolitéforos en periodos como el
Cretacico y el Eoceno era mayor que la
actual, debido a que wuna mayor
temperatura, contenido en nutrientes y la
estructura de los océanos eran mas
favorable para su proliferacion (Perch-
Nielsen, 1985a; Brand, 1994). Debido a
la necesidad de realizar la fotosintesis,
los cocolitoforos viven en la zona fotica,
es decir, en los 200 m superficiales de la
columna de agua, exclusivamente en la
capa mixta o masa de agua superficial,
por encima de la termoclina (Perch-

Nielsen, 1985b).
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Fig. 2.3. Distribucion de cocolitéforos y
diatomeas en los océanos actuales
(Rousseaux & Gregg, 2014).



2.2.1. FUENTES DE ENERGIA

La fuente de energia principal de los cocolitéforos es la luz (fotosintesis), aunque hay
algun indicio de que algunas especies puedan también funcionar como heterétrofos
(Parke & Adams, 1960; Paasche, 1968). EI CO, y la energia luminica son utilizados en
los cloroplastos para crear energia (moléculas de ATP) y compuestos organicos que
seran utilizados para la respiracion en las mitocondrias. Asimismo, necesitan varios
nutrientes para ser utilizados en sus organulos y cumplir sus funciones vitales. Los
nutrientes indispensables para los cocolitéforos son el nitrogeno (obtenido mediante la
absorcion de moléculas inorganicas como el amonio, nitratos y nitritos), el fosforo
(fosfatos y fosfatos organicos) y metales como el hierro, el zinc y el manganeso (Brand,
1984). Los nutrientes provienen en gran medida del afloramiento de aguas profundas
(upwelling). La nutriclina es una profundidad en la que el contenido en nutrientes
cambia significativamente. En aguas superficiales la mayor cantidad de nutrientes es
ingerida por los seres vivos, de modo que la nutriclina marca sobre todo la profundidad
a la que no llegan esos seres vivos (Flores & Sierro, 2013). En general, la nutriclina y la

termoclina suelen encontrarse a profundidad similar.

La luz es determinante para el metabolismo de los cocolitéforos. Sobre todo en altas
latitudes, con periodos estacionales en los que el dia es mas largo y pueden realizar la
fotosintesis y calcificar para generar su caparazén, los cocolitéforos tienden a generar
eclosiones (blooms), durante periodos cortos en los que se reproducen de forma masiva
(Brand & Guillard, 1981; Miller, 2004), llegando a aumentar 1000 veces su poblacion.
La luz juega un papel mas determinante que los nutrientes, puesto que no es necesaria
una gran cantidad de nutrientes para generar una eclosion. En cambio, las eclosiones de
los dinoflagelados y las diatomeas estdn més ligadas a la eutrofizacion del entorno. Los
cocolitéforos pueden eclosionar también en épocas de alta llegada de nutrientes, sea por
la estratificacion de las aguas o por el incremento de la descarga de material continental
a los océanos, por ejemplo en épocas de deshielo primaveral (Thompson & Schmitz,
1997; McGonigal & Wise, 2001; Taylor & Macquaker 2011). No todas las especies
eclosionan, pero aquellas que lo hacen llegan a dar un color blancuzco al agua, debido a
la cantidad de especimenes gque se genera en un pequefio espacio, y a que los pigmentos
fotosintéticos son de color verde. Estas eclosiones se pueden ver desde el espacio como
una gran mancha (Holligan et al., 1983; Brown & Yoder, 1994; Fig. 2.4).



Fig. 2.4. Caracteristica eclosion de Emiliania huxleyi al oeste de Bretafia
(https://news.science360.gov/obj/pic-day/69dbe579-6175-44df-8a38-
49db9f1a2986/ehux-bloom-space).

2.2.2. REPRODUCCION

La reproduccion los cocolitoforos puede darse mediante la mitosis o la meiosis,
dependiendo de lo que sea méas conveniente segin las condiciones ambientales
(Leadbeater, 1971). En la mitosis, la célula crea una copia de si misma, y tanto la parte
organica como la cocosfera se dividen en dos. En cambio, en la meiosis la célula madre
se divide en cuatro individuos, cada uno con la mitad del material genético de la célula
madre. Aquellos que contienen la mitad del material genético se llaman células
haploides, y necesitan juntarse con otro haploide para crear una célula con el material
geneético completo, llamado diploide. Las fases diploides y haploides de un cocolitoforo
se alternan segun las condiciones del entorno (Leadbeater, 1971; Fig. 2.5). En la fase
haploide la célula es motil y puede desplazarse en la masa de agua usando sus flagelos

(Mjaaland, 1956). Las celulas diploides no son motiles; permanecen en suspension en la



masa de agua, a merced de las corrientes oceanicas (Parke & Adams, 1960). Se cree que
pueden desplazarse aumentando o disminuyendo su peso mediante la produccién o la
liberacion de los cocolitos, o expulsando moléculas gaseosas a modo de sifén (Young,
1994). Las fases haploides y diploides estan directamente relacionadas con el tipo de
cocolito o nanolito que mineralizan. En la fase haploide, la célula bien puede no generar
ningun esqueleto (como en el caso del grupo Noelaerhabdaceae cuyas células haploides
carecen de caparazén), o bien generar holococolitos, més sencillos cristalograficamente
(Young et al., 2005). En cambio, en la fase diploide se generan heterococolitos, que
requieren mas tiempo para mineralizar pero son mas resistentes y estables a las
condiciones marinas (Young et al., 2005). Existen algunos taxones de heterococolitos y
de holococolitos que han sido hallados en la misma cocosfera, por lo que han podido
relacionarse a un mismo taxén (Young et al., 2005; Frada et al., 2009). Sin embargo,
como es dificil encontrar un esqueleto fosil completo, muchos holococolitos aun no han
podido ser relacionados con un heterococolito, y existe la posibilidad de que algunos
cocolitéforos unicamente produzcan holococolitos, tanto en la fase haploide como en la

fase diploide.

(n
Meiosis

Mitosis Mitosis

Syngamy

Fig. 2.5. Reproduccion de los cocolitéforos: fases diploides con la cocosfera de
heterococolitos (2n = cromosomas duplicadas) y haploides con la cocosfera de
holococolitos (n), modificado de Geisen et al. (2002) y Young et al. (2003).



2.2.3. PRODUCCION DEL C ORGANICO

Los cocolitoforidos, como organismos autotrofos, se caracterizan por absorber
moléculas inorganicas que contienen carbono (C), como el CO,, y producir moléculas
organicas, moléculas creadas por un ser vivo, que contienen C, mayoritariamente
glucidos monosacéridos o polisacaridos (Marlowe et al., 1984; Siesser & Winter, 1994;
Stoll et al., 2001; 2002; Henderiks & Pagani, 2008). Todos los seres heterotrofos se
alimentan de seres autotrofos para poder obtener las moléculas organicas que estos han
generado. Por lo tanto, los cocolitoforos son el alimento de los seres unicelulares
heterétofos o protozoos, que oscilan entre 20 y 200 um (Margulis et al., 1990; Calbet &
Landry, 2004). Posteriormente serdn seres pluricelulares heterdtrofos los que se
alimenten de protozoos, y asi continuard toda la cadena trofica. En conclusion, los
cocolitéforos son la base de la cadena trofica, y su actividad es fundamental para la vida
en los océanos (Johannes & Satomi, 1966; Westbroek et al., 1994; Rost & Riebesell,
2004).

2.2.4. MODO DE VIDA

En la actualidad, distintos tipos de cocolitoféridos estan habituados a distintos
ambientes y formas de vida (Young, 1994; Young et al., 2005). Para caracterizar las
afinidades ecoldgicas de las especies se utilizan distintos términos (Guillard & Kilham,
1977; Margalef, 1978; Kilham & Kilham, 1980; Harris, 1986; Kilham & Hecky, 1988).
El término k-estratega se usa para especies que habitan ambientes peculiares, dificiles
para la proliferacion de la vida por tener un clima relativamente extremo, pero estables.
Estos suelen ser ambientes calidos, tranquilos y de pocos nutrientes (oligotroficos), en
ocasiones relacionados con alta salinidad, como los mares tropicales abiertos. Debido a
su necesidad de especializacion, las cocosferas de los k-selectivos suelen ser
sofisticadas, y su reproduccion lenta. El término r-estratega se refiere a especies
habituadas a ambientes de muchos cambios ambientales, con mucha mezcla de aguas,
generalmente ricas en nutrientes (eutroficas), como las zonas de upwelling o mucha
descarga continental. Son menos sofisticadas morfoldgicamente y de tamafio pequefio,
ya que estan especializados a eclosionar y a reproducirse en masa en épocas favorables
(ver apartado 2.2.1). El término cosmopolita se usa para especies que pueden habituarse

a cualquier tipo de ambiente. Y el término oportunista se refiere a aquellas especies que



aumentan en nimero cuando las demas especies disminuyen, y quedan libres los nichos

ecoldgicos.

Actualmente los cocolitéforos se encuentran en mares de todas las latitudes, pero su
diversidad es mayor en bajas latitudes. La mayoria de los cocolitoforos actuales habitan
mares calidos de baja latitud (Brand, 1994), aunque unas pocas especies como
Coccolithus pelagicus, estan adaptados a altas latitudes y viven a bajas temperaturas de
hasta 2°C (Mcintyre & Bé, 1967). Habitan mares polares junto con las diatomeas, salvo
en épocas glaciales cuando tienden a migrar hacia latitudes tropicales (Mclintyre, 1967;
Roth, 1994). Los cocolitéforos abundan sobre todo en zonas lejanas al continente, en
océano abierto, pero también tienen una alta diversidad en zonas hemipelagicas o de
margen continental (Perch-Nielsen, 1985a; Brand, 1994; Fig. 2.6). Los mares interiores
y plataformas estan habitados sobre todo por diatomeas (Okada & Honjo, 1973; 1975;
Fig. 2.3).

Los cocolitéforos, en general, no tienen preferencia especial respecto a la salinidad,
dado que pueden encontrarse en salinidades de entre 11 y 41 ppt, llegando incluso a
vivir en el mar Muerto con una salinidad de 250 ppt (Winter, 1982; Brand, 1984).
Gephyrocapsa es el género mas cosmopolita, ya que abarca la mayor extensién
geogréfica de todos los cocolitéforos, encontrandose en todos los océanos y margenes
continentales de baja y mediana latitud (Mclntyre et al., 1970; Chen & Sieh, 1982;
Winter, 1982; Okada, 1984). Emiliania huxleyi también abarca mucho territorio, pero
estd mas ligado a ambientes eutrdficos y a la mezcla de aguas (Okada & Honjo, 1973;
1975). Esta Ultima especie se especializa en eclosionar en épocas de deshielo primaveral
cuando el aporte continental incrementa y los nutrientes abundan, que es cuando
realizan las eclosiones, llegando incluso a no dejar pasar la luz a las profundidades
(Hulburt, 1967; Marshall, 1976; Mitchell-Innes & Winter, 1987; Winter, 1985; Balch et
al., 1991). Por ello, en épocas de deshielo Emiliania huxleyi puede habitar mares polares
(Mclintyre & Bé, 1967). Esta especie también habita mares internos como el mar Negro
o el mar de Agaba (Winter et al., 1979; Roth, 1994). Por ultimo, existen especies k-
selectivos que estan habituadas a climas calidos tropicales y habitan en océano abierto
en bajas latitudes, como Calcidiscus leptoporus, Umbilicosphaera sibogae o
Discosphaera (Hulburt, 1963; Okada & Honjo, 1973; 1975). Al vivir en ambientes
oligotroficos, su reproduccién es mas lenta que la de los r-selectivos (Brand & Guillard,
1981).
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Fig. 2.6. Distribucién geogréfica de tipos de cocolitéforos actuales (Krumhardt et al.,
2017). (a) Distribucién de los grupos principales de la zona fotica superior (el tamafio
del simbolo indica la proporcién que marca esa especie respecto a todos los
cocolitéforos de esa zona). (b-c) Distribucion de las especies de la zona fética media e
inferior, respectivamente.

También existen géneros especializados en vivir a unas mayores profundidades, en la

zona fética media o inferior, entre 100 y 200 m. Estan adaptados a realizar la



fotosintesis con rayos de luz de mayor longitud de onda, que se adentran a mayor
profundidad, y asi, estos taxones de mayor profundidad habitan las zonas inferiores a la
nutriclina, tienen menos competencia en cuanto a la disponibilidad de nutrientes, y
también evitan depredadores de la zona fética superior (Smayda, 1970; Flores & Sierro,
2013). Entre ellos se encuentran Florisphaera, y Anthospaera, que conviven con el
dinoflagelado calcitico Thoracosphaera. En cambio, otros géneros como Coccolithus,
Gephyrocapsa o Emiliania pueden habitar solo en la zona fética superior debido a su
dependencia a la fraccion de luz de longitud de onda corta (Honjo & Okada, 1974;
Honjo, 1977; Sournia, 1982; Venrick, 1982; Fig. 2.6). En concreto, los dos ultimos
estan habituados a reproducirse con rapidez cuando hay un ascenso en la cantidad de
nutrientes. Por lo tanto, necesitan calcificar rapido y, para ello, alta intensidad de la luz,

por lo que estan obligados a habitar en los metros superiores de la columna de agua.

Por otro lado, algunos géneros como Braarudosphaera, al igual que el dinoflagelado
Thoracosphaera, son oportunistas y aumentan en nimero en zonas donde otros grupos
estan ausentes (Schiller, 1930; Deflandre, 1947; Romein, 1982). En concreto, B.
bigelowii esta ligado a margenes continentales y mares internos como lagoons, pero hay
que tener cuidado con este aspecto, puesto que en el pasado también habitd en océano
abierto (Bukry, 1981; Lupi & Wise, 2006; Roth, 1974; 1994; Winter et al., 1979). En
mares marginales, aparte de especies oportunistas, aparecen especies malformadas,
sobre todo de E. huxleyi, a modo de adaptacién a condiciones extremas como la alta
salinidad en el mar Muerto (Roth, 1994; Legge et al., 2008). Por ultimo, existen grupos
cuya afinidad ecoldgica no esta clara, puesto que habitan en zonas cuyas condiciones no
son extremas, o bien especies del mismo género especializados en ambientes diferentes.
Estos grupos se catalogan como miscellaneous (Young, 1994), entre las cuales destacan
Pontosphaera, Rhabdosphaera, Helicosphaera, Syracosphaera o los holococolitos, pero

todas ellas son minoria en abundancia.

2.2.5. ABUNDANCIA HISTORICA DE LOS
COCOLITOFOROS

Los cocolitoforos aparecieron por primera vez en el Triasico tardio, los nanofésiles

calcareos mas antiguos se registraron a comienzos del Carniense, hace unos 230 Ma (Di

Nocera & Scandone, 1977; Monteiro et al., 2016). Con una répida diversificacion, se



distribuyeron por todos los ambientes marinos y gozaron de una maxima abundancia en
el periodo Cretacico, hasta una extincion masiva que provoco la desaparicion del 98%
de las especies en el limite K/T, seguida de una gran recuperacion desde el Paleoceno
hasta el Eoceno, y bajadas importantes de diversidad hacia el limite Eoceno-Oligoceno

y a partir de las dltimas glaciaciones del Pleistoceno (Perch-Nielsen, 1985a; Brand,
1994).

2.3. FUNCION DE LOS
NANOFOSILES CALCAREOS EN
LA SEDIMENTACION DEL CaCOs.
CONSECUENCIAS
AMBIENTALES

2.3.1. ACUMULACION DEL CaCO; POR PARTE
DE LOS NANOFOSILES CALCAREQOS

El carbonato calcico es el componente principal de muchos sedimentos marinos,
junto a minerales de arcilla (Berger, 1976). A dia de hoy se conocen grandes
afloramientos de calizas por todo el mundo, correspondientes a los fondos marinos del
pasado. Hasta el Triasico solo se producen grandes masas calcareas en la plataforma y
talud continental, donde arrecifes de corales, equinodermos y moluscos eran los Unicos
habitantes marinos que producian CaCO3 (Kennett, 1982). Pero la aparicién de los
cocolitoféridos en el Carniense provoco un cambio drastico en la sedimentacién marina.
Empezaron a acumularse grandes cantidades CaCO3; biogénico también en océano
abierto, algo que jamas habia ocurrido en la historia de la Tierra (Berger, 1976; Kennett,
1982; Bown et al., 2004; Ridgwell & Zeebe, 2005). En general, el carbonato pelagico
procede de la acumulacién de esqueletos de organismos muertos en la columna de agua,

y posterior litificacion. Los foraminiferos (protozoos con caparazén calcareo) en un 10-



20% vy los cocolitéforos en un 20-40% forman la mayor parte de sedimentos marinos
profundos carbonatados (Steinmetz, 1991; 1994; Milliman, 1993; Milliman & Droxler,
1996; Ziveri et al., 1999). Al afio se acumulan entre 80 y 120 Tmol (teramol) de CaCO3;
en el fondo marino gracias a la actividad de los cocolitéforos y los foraminiferos
(Bramlette, 1958; Roth, 1986; Broecker & Clark, 2009).

2.3.2. PRODUCCION DE COCOSFERAS

Los cocolitoforidos son capaces de producir su esqueleto continuamente durante su
ciclo vital si las condiciones ambientales y la materia prima lo favorecen (Frankignoulle
& Gattuso, 1993; Siesser & Winter, 1994). Dos posibles reacciones pueden ocurrir para

que se genere carbonato calcico (Weiss, 1974):
Ca*" + 2HCO; <> CaCOj3 + CO;, + H,0
Ca”" + COs” «» CaCO3

En primer lugar, los cocolitoforos absorben los componentes para la reaccion de
precipitacion del CaCOgs. Al parecer, la célula de un cocolitéforo estd cargada
negativamente en su interior y eso favorece que los iones de Ca®* se adentren con
facilidad a la célula. Mas complicada es la entrada del anién bicarbonato (HCO3) o el
carbonato (COs*), dado que la membrana debe trabajar como bomba transportadora,
utilizando energia para atrapar aniones en contra de las fuerzas eléctricas (Siesser &
Winter, 1994; Raven & Crawfurd, 2012). Sin embargo, la energia obtenida en los
cloroplastos y las mitocondrias es en general mas que suficiente, y los nutrientes
necesarios se adentran en la célula sin demasiado esfuerzo (Brand, 1984). A
continuacidn, la secrecién de elementos de CaCO3 que formaran el cocolito/nanolito se
realiza en el aparato Golgi, y no supone gasto energético alguno para el cocolitéforo
(Ariovich, 1980; Broecker & Peng, 1982). De hecho, el aparato Golgi funciona como
una base organica que toma la forma de un cocolito/nanolito, diferente en cada especie
(Young, 1989). En esta base organica se nuclean los primeros elementos de CaCOj3 que
formaran un cocolito/nanolito, y después los iones se adhieren a esa base, provocando
un rapido crecimiento de los cristales (Fig. 2.7). Cuando el cocolito/nanolito esta
formado, puede quedar en el interior de la célula como esqueleto interno, o bien ser

expulsado para formar el esqueleto externo. En el caso de los cocolitéforos que



producen cocosferas, todos los cocolitos se expulsan y se adhieren entre si dando la
forma a la cocosfera. Una cocosfera puede tener entre 6 y cientos de cocolitos, a veces
suelen tener hasta tres capas de cocolitos (Monteiro et al., 2016). La produccion es muy
elevada una vez se comienza. Un individuo puede precipitar entre 1 y 2 cocolitos por
hora (Monteiro et al., 2016). En el caso de la especie moderna Emiliania huxleyi, un
unico individuo puede construir toda la cocosfera en 12 horas (Ariovich, 1980; Brand &
Guillard, 1981).
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Fig. 2.7. Distintos esquemas sobre la produccién de cocolitos dentro de la célula de un
cocolitéforo (https://www.mba.ac.uk/new-review-coccolithophore-cell-biology;
Skeffington & Scheffel, 2018).

2.3.3. SEDIMENTACION

Un cocolitéforo puede desprender algunos de sus cocolitos/nanolitos durante su ciclo
vital (Paasche, 1962). Sin embargo, la mayoria de los cocolitos/nanolitos se acumulan
cuando el individuo muere y cae por decantacion al fondo marino. Al ser tan ligeros, su
velocidad de descenso oscila entre 0.28 y 1.3 m/dia (Eppley et al., 1967; Smayda,
1970). En los meses 0 afios que necesitan para depositarse en el fondo la cocosfera esta
a merced de las corrientes oceanicas y las turbulencias asociadas. Una cocosfera puede
ser transportada con relativa facilidad, por lo que se calcula que el lugar de deposicién
puede encontrarse a 44-130 km de distancia horizontal desde el punto en el que muri6 el
individuo (Steinmetz, 1994a). En cualquier caso, a menudo los cocolitos son ingeridos

por depredadores, con lo cual las cocosferas se acumulan en agregados fecales junto a
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otros materiales (Roth et al., 1975; Honjo & Roman, 1978; Fig. 2.8). La decantacién a
través de la columna de agua de los agregados formados por la union de particulas
inorganicas y organicas se conoce como “marine snow” (Honjo, 1975; Silver et al.,
1978; Shanks & Trent, 1980; Knauer et al., 1984). Estos agregados son mas pesados
que una cocosfera y descienden a una velocidad mucho mayor, 200 m al dia, lo cual los
convierte en el mecanismo de acumulacion principal de los cocolitos (Honjo, 1975;
Steinmetz, 1994a). Una vez en el fondo, los cocolitos quedardn a merced de las
bacterias que descomponen los agregados fecales y de los procesos que pueden mezclar
y retrabajar el sedimento (Honjo et al., 1982; Steinmetz, 1994a). Todos estos procesos
tafondmicos hay que considerarlos antes de realizar cualquier tipo de interpretacion
paleoecoldgica con los nanofosiles calcareos (Roth, 1994).

Fig. 2.8. Agregado fecal de un protozoo a diferentes escalas, donde se observa gran
cantidad de cocolitos (Steinmetz, 1994a).



Un importante proceso que afecta a los cocolitos es la removilizacién de la calcita.
Los procesos tafondmicos citados no cambian la forma original de los elementos. Sin
embargo, si el equilibrio del CaCOj; se altera, una parte o la totalidad de los cristales
calciticos puede disolverse, corroerse 0 mas carbonato célcico puede adherirse a los
cristales iniciales, proceso conocido como recrecimiento. EIl proceso de disolucion es

fruto de la reaccién inversa al de la formacion de la calcita.
CaCO; + CO, + H,0 «» Ca®* + 2HCO3

La disolucién de la calcita tiene lugar cuando existe un incremento del CO, en el
sistema. Para que se llegue a un nuevo equilibrio el CaCO3 se disuelve, dando lugar a
més Ca*" y HCOg, lo cual provoca la bajada del pH y favorece la disolucién de los
cocolitos (Ariovich, 1980; Raven & Crawfurd, 2012) mediante las siguientes

reacciones:
CO, + H,0 =HCO; +H" y HCO; = COz> +H'

La disolucion se puede dar también debido a la subsaturacién del calcio en el agua.
El aporte de los rios produce una alta alcalinidad y alta concentracion del Ca®* en las
aguas superficiales, favoreciendo la precipitacion del CaCOs;. En cambio, cuando el
cocolito desciende a las profundidades, la concentracién del Ca** es mucho menor (agua
subsaturada en calcio) y los cristales de los cocolitos tienden a disolverse para propiciar
el equilibrio del entorno (Steinmetz, 1994a; Beaufort et al., 2011). Por consiguiente,
ante un cambio en el quimismo del agua, sea por incremento del CO,, bajada del pH o
subsaturacion del calcio, los cocolitos se encuentran a menudo bajo los efectos de la
disolucién (Mcintyre & Mcintyre, 1971; Roth & Coulborne, 1982; Broecker, 1974;
Honjo, 1975; Hassenkam et al., 2011; Fig. 2.9). Esto es un proceso tipico del fondo
marino, sobre todo si se encuentra bajo el CCD. Todo cocolito que llegue a dicha
profundidad sera disuelto por completo. Sin embargo, parte de la disolucion ocurre
también en la columna de agua, en el tiempo que tarda el cocolito en alcanzar el fondo
marino (Honjo, 1976). Todo cocolito que llegue a dicha profundidad sera disuelto por
completo. Por otro lado, la degradacion de la materia organica sedimentaria en mares
marginales y zonas de poca profundidad también puede causar la bajada del pH y

provocar la disolucion de cocolitos (Gardner et al., 1983; Roth, 1994).



Fig. 2.9. Efectos de disolucion la especie Chiasmolithus solitus (muestras GO-LU-105y
GO-LU-L de Gorrondatxe). A la izquierda, ejemplar preservado sin alteraciones; a la

derecha ejemplar que por disolucién ha perdido elementos.

Sea cual sea el origen de la disolucién, todos los cocolitéforos son mas resistentes a
la disolucion que algunos productores de calcita, como los foraminiferos (Roth, 1994).
Sin embargo, la disolucion afecta de manera distinta a diferentes cocolitéforos actuales,
debido a la estructura de sus cristales. Especies como Emiliania huxleyi, Coccolithus
pelagicus, Gephyrocapsa oceanica, Calcidiscus leptoporus y Umbilicosphaera sibogae
son muy resistentes a la disolucién, y son las Gltimas que quedan en las asociaciones
cuando los taxones susceptibles a la disolucién, como Umbellosphaera o los
holococolitos, se disuelven (Mcintyre & Mclntyre, 1971; Geitzenauer et al., 1977; Roth
& Coulborne, 1982; Dmitrenko, 1985). Se conoce que algunos taxones han sido
disueltos porque han sido encontrados en secciones mas someras de los mismos océanos
(Mclintyre & Mcintyre, 1971; Roth & Coulborne, 1982; Gibbs et al., 2004; Raffi & De
Bernardi, 2008).

Al existir una diferencia en cuanto al comportamiento de distintos grupos de
cocolitéforos ante la disolucion, hay casos en los que la disolucion de algunos
individuos provoca el recrecimiento de otros. No es raro encontrar sedimentos donde
géneros como Discoaster se encuentran recrecidos y que varios otros generos han
desaparecido. El recrecimiento de cristales es el efecto contrario a la disolucion. Bajo
una sobresaturacion del agua en calcio o una bajada en la concentracién del CO,, el
sistema procedera a la precipitacion del CaCO3; (Cole et al., 1987). Si esto ocurre, lo
mas probable es que la calcita cristalice sobre cristales previos, a menudo siguiendo la
orientacion del cristal original (Fig. 2.10). Este proceso suele afectar también a los
cocolitos, que pierden su forma inicial y se hinchan, a veces llegando incluso a tal

deformacion que no se puede identificar la especie (Roth & Thierstein, 1972). Los



nanolitos son los elementos mas proclives al recrecimiento, puesto que generalmente se
componen de cristales de mayor tamafio. Entre ellos destaca Discoaster, constituido por
nanolitos en forma de estrella, compuestos por elementos tabulares de varias micras de
longitud colocadas radialmente, llamados asterolitos. Las puntas de los asterolitos
toman distintas formas. Esta parte es la que mas recrece, mostrando formas globosas o
poligonales mientras que las originales acababan en punta o bifurcados. También es
tipico un recrecimiento hacia los lados de los asterolitos, llegando a cerrar todo el
espacio entre los elementos y dando lugar a una masa casi uniforme (Fig. 2.10-2).
Braarudosphaera es otro género proclive a la disolucion. Su cocosfera consiste en
placas pentagonales. El recrecimiento comienza en los vértices de los pentagonos,
adjuntando una placa deforme y alargada, que puede llegar a ser mas grande incluso que

el propio nanolito pentagonal (Fig. 2.10-4).

Fig. 2.10. Recrecimiento de nanolitos y cocolitos (Fotografias de la muestra OY-LU-
024 de Oyambre) comparadas con las formas no recrecidas (Fotografias de la muestra
GO-LU-143b de Gorrondatxe): (1) Discoaster deflandrei no recrecida; (2) Discoaster

deflandrei recrecida; (3) Braarudosphaera bigelowii no recrecida; (4)
Braarudosphaera bigelowii recrecida; (5) Zygrhablithus bijugatus no recrecida; (6)
Zygrhablihtus bijugatus recrecida; (7) Lanternithus minutus no recrecida; (8)
Lanternithus minutus recrecida; (9) Neococcolithes dubius no recrecida; (10)

Neococcolithes dubius recrecida. Barra de escala 5 um.

Los holococolitos también tienden al recrecimiento, puesto que estan compuestos por

elementos pequefios y su estructura es homogeénea. Los géneros como Zygrhablithus y



Lanternithus recrecen en todas direcciones, aunque predomina la direccion de los ejes
del nanolito, a veces hasta tal punto que no puede distinguirse la forma original (Fig.
2.10-6,8). Los heterococolitos circularen o elipticos tienden menos al recrecimiento y
son mas susceptibles a la disolucion. Los casos de recrecimiento suelen estar ligados a
la sobresaturacion del agua en carbonato célcico y en este caso, los elementos de los
cocolitos crecen més en todas las direcciones, dando cristales de forma parecida pero
mas grandes (Langer et al., 2013). Esto provoca que los elementos no encajen entre si y
que se creen cocolitos deformes con aspecto hinchado. Algunos heterococolitos también
tienen cruces o barras en el area central, como es el caso de Neococcolithes. Al igual
que los asterolitos de Discoaster, son cristales Unicos y recrecen perpendiculares al eje
principal, dando formas hinchadas a las barras (Fig. 2.10-10).

2.3.4. BOMBEO DE C ORGANICO Y DE CaCO,
AL FONDO OCEANICO

Los cocolitéforos se depositan en grandes cantidades en el fondo oceanico, y lo que
deposita puede ser tanto su parte vital como su caparazon calcareo. De esta manera, los
cocolitéforos participan en el bombeo del C organico y del CaCOs. ElI bombeo de C
organico o bombeo bioldgico se define como la llegada de C organico al fondo de una
cuenca por acumulacion de las partes vitales de los seres vivos. Los cocolitoforos estan
en continuo riesgo de ser atrapados y digeridos por seres heterétrofos, pero al ser un
grupo muy distribuido y abundante en los océanos y dado que su produccion es
continua, una gran cantidad de C organico llega a depositarse en el fondo marino, sobre
todo en épocas de eclosiones. En caso de que no sufran disolucion, oxidacion o
descomposicion en la columna de agua o en el fondo marino, el C de sus partes vitales
podra sepultarse bajo sedimentos mas jovenes y pasar a formar las rocas (Winter &
Briano, 1989). De esta manera, los cocolitoforos participan en el secuestro del C
oceanico en la litosfera o en el fondo marino. Esto provocard que parte del C de la
atmosfera sea absorbida por los océanos, y con el tiempo pase también a la litosfera
(Klaas & Archer, 2002; Ziveri et al., 2007).

Por otro lado, el bombeo de carbonato es la acumulacion de CaCOj3; por la deposicion

de caparazones calciticos de los seres vivos. Dado que la parte vital de los organismos



es facil de descomponer, en el mayor de los casos solo se acumulan los cocolitos y

nanolitos de los cocolitéforos.

Sin embargo, en el momento de la calcificacion los cocolitoforos emiten CO, al

generar CaCOg, con la reaccion que se ha anticipado en el apartado 2.3.2:
Ca*" + 2HCO3 < CaCO3 + CO;, + H,0

Este proceso se denomina contrabombeo de carbonato (Rost & Riebesell, 2004). Por
lo tanto, los cocolitéforos contribuyen tanto a disminuir como a aumentar la
concentracion del CO, en las aguas superficiales, de modo que el bombeo de carbonato
neto dependera de la cantidad de produccion de cocolitos/nanolitos y de la cantidad que
de ellas llega a sumergirse en las aguas profundas, secuestrando C en los sedimentos. El
ratio de lluvia es el calculo de la proporcion entre el CaCO3; sedimentado en el fondo
marino por la accion de seres vivos y la cantidad de C organico acumulado (Rost &
Riebesell, 2004; Fig. 2.11).

Organic carbon pump Carbonate counter pump
CO, CO;
CO;z + H,O — CH20 + O, Ca2+ + 2HCO3 — CaCO3 + H,0 + CO,
0 %o o, © 5o o
.o: .o : .: * °° ° o°
° o . ° o
.
< 0.0 Surface layer o[
*He ofl ©
.0 : . °ll o
N N ~ caCO; 2
rain ratio =
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Fig. 2.11. Bombeo de C orgéanico (organic carbon pump) y contrabombeo de carbonato
(carbonate counter pump) realizado por organismos fotosintéticos en las aguas
superficiales (surface layer). Calculo del ratio de lluvia (rain ratio) segun la cantidad

de C organico acumulado en las aguas profundas (deep sea; Rost & Riebesell, 2004).

Los cocolitéforos no son los Unicos seres fotosintéticos que secuestran el C del

sistema océano-atmasfera en el fondo marino. Existen varias clases de organismos no-



calcificadores, tales como las diatomeas, que contribuyen a la disminucion de la
concentracion del CO; en el sistema, sin producirlo durante su ciclo vital. Todo esto
conlleva que la disminucion de la concentracion del CO, sera maxima en épocas en las
que los organismos marinos no-calcificadores aumentan su produccién y organismos
calcificadores como los cocolitéforos no lo hacen. Esto puede ocurrir en épocas en las
que las aguas donde habitan los cocolitéforos se estratifican y el aporte de nutrientes
disminuye, evitando que los cocolitoforos eclosionen. En definitiva, la estratificacion de
las aguas donde habitan los cocolitéforos favorece la disminucién del CO, en las aguas
superficiales (Rost & Riebesell, 2004).

2.3.5. CONSECUENCIAS
MEDIOAMBIENTALES

El aumento o la disminucién del CO; en las aguas superficiales tienen consecuencias
climéticas, puesto que la atmosfera y las aguas superficiales intercambian sus
componentes gaseosos continuamente. En épocas de mayor produccién de los
organismos calcificadores como los cocolitéforos, aumenta la concetracion de CO, en
las aguas superficiales y esto provoca un feedback, aumentando la concentracion del
CO; en la atmosfera, e intensificando el efecto invernadero que éste puede causar
(Winter & Briano, 1989; Archer & Meier-Reimer, 1994; Steinmetz, 1994a; Dedert et
al., 2012). Siguiendo esta relacion, se piensa que al final de una glaciacién, el deshielo
proporciona grandes cantidades de nutrientes a los océanos, provocando eclosiones de
cocolitoforos, que intensificarian la subida de temperatura del planeta tras la glaciacion,
debido al efecto invernadero producido por la liberacion del CO, por parte de los
cocolitéforos (Rost & Riebesell, 2004).

Al contrario, en épocas calurosas de estratificacion de las aguas la produccién de los
cocolitéforos disminuye, y si la acumulacion del C organico prevalece al CO, emitido
durante la calcificacion, las aguas superficiales quedaran empobrecidas en CO, respecto
atmosfera. Gracias al feedback, disminuira la concentracion de gases invernadero en la
atmosfera (Winter & Briano, 1989; Archer & Meier-Reimer, 1994; Steinmetz, 1994a;
Dedert et al., 2012). Por lo tanto, los cocolitéforos intensifican la tendencia natural de

las oscilaciones climaticas.



2.4. MORFOLOGIA DE LOS

NANOFOSILES CALCAREOS.
DESCRIPCION DE LOS GRUPOS
PRINCIPALES PRESENTES EN LAS
SECCIONES ANALIZADAS

2.4.1. CONSIDERACIONES GENERALES

La distincién de los taxones y su esquema evolutivo se basa en la forma que tienen
los cocolitos y nanolitos. Un aspecto muy importante a la hora de realizar la
clasificacion taxondémica es el tamafio de los cocolitos y nanolitos. Los
cocolitos/nanolitos pequefios son aquellos inferiores a 5 pum en longitud o eje mayor, los
medianos los que miden entre 5y 8 um, los grandes entre 8 y 12 um, y los muy grandes

los mayores que 12 um (Young, 1989).

En este apartado se describiran todos los grupos identificados en esta tesis doctoral.
Como los holococolitos estan formados por cristales iguales, no se emplea una
terminologia especifica para describir sus cocolitos, y se limita a la forma del individuo.
Sin embargo, conviene realizar una introduccion a los componentes comunes de los
heterococolitos. La descripcion de los heterococolitos se basara en la terminologia
presentada por Hay (1977), Tappan (1980), Gartner (1981) y Bernaola (2002).

Se comenzara con la descripcion de las partes de los cocolitos circulares y elipticos.
La mayoria tiene como base uno o dos discos, llamados escudos, adheridos entre si por
fuerzas intermoleculares en caso de que haya dos. Cada escudo estd formado por
elementos de distintas formas, que se colocan unos junto a otros formando una red (Fig.
2.12). A veces cubriran toda la superficie del escudo, y otras veces dejaran un espacio
en el centro. En algunos casos, los elementos se colocaran radialmente formando un
circulo, estructura que se conoce como ciclo. Puede haber hasta tres ciclos en un mismo
escudo y son concéntricos. Los elementos también pueden estar dispuestos

concentricamente. La distincion entre cocolitos basandose en los escudos depende de la



cantidad de escudos, la medida en que un escudo tapa el segundo, grosor de cada uno,
posicion de los cristales en un escudo, cantidad de ciclos, diferencia entre los ciclos,
disposicion de redes y el tamafio de la cavidad central, en caso de que exista. Los
cocolitos pueden tener distintos tipos de ornamentaciones: redes, barras, cruces, poros
etcétera. Aunque la clasificacion general se realice por la forma del escudo, son las
ornamentaciones las que sirven para definir géneros y especies. Dentro de los cocolitos
se diferencian murolitos, placolitos y planolitos. Los murolitos tienen dos escudos
unidos por una especie de cuello, llamado muro, que al mirarlo de perfil se manifiesta
como dos bloques perpendiculares en los extremos del escudo. Los placolitos no tienen
muro, pero si dos escudos, adheridos entre si con elementos en torno al area central, sin
mostrar bloques perpendiculares, pero si una doble punta perteneciente a los dos

escudos. Los planolitos tienen un solo escudo y son practicamente bidimensionales

(Fig. 2.12).
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Fig. 2.12. Morfologias del escudo de un cocolito: murolito (arriba), placolito (centro) y
planolito (abajo), vistos de arriba y de perfil

(http://ina.tmsoc.org/terminology/3coccoliths.htm).

Dado que los cocolitos se disponen concéntricamente entorno a la célula, se
distinguen la parte distal (la que queda hacia fuera del individuo) y la parte proximal (la
que queda en contacto con la celula). En el caso de que los cocolitos sean concavos, la

parte concava es la parte proximal y la convexa la parte distal.



En cuanto a los cocolitos sin forma circular, existen diversas formas. Los pentalitos
tienen forma pentagonal y estdn formados por cinco placas, que se diferencian de
acuerdo a la forma de los vértices, la sutura entre las cinco placas, las perforaciones, la
ornamentacion, etcétera (Fig. 2.13). Los cocolitos en forma de arista son géneros que
conservan el escudo, pero su ornamentacion crece en sentido perpendicular al area del
escudo, y la perpendicular pasa a ser la direccion principal del crecimiento del cocolito.
Esto provoca que la mayoria de las veces los cocolitos se depositen de canto y el escudo
se vea de perfil, por lo que la distincion de los taxones se realiza acorde a la forma y la

punta de la arista. Rhabdosphaera y Blackites entran en este grupo (Fig. 2.13).

Fig. 2.13. Imagenes de microscopio de polarizacién, de dos pentalitos y dos cocolitos

en forma de arista (Braarudosphaera, Pemma y dos especies de Blackites).

Por altimo, los nanolitos, piezas de esqueletos de nanofdsiles calcareos que no
forman una cocosfera, también muestran diversas formas. Algunos géneros como
Fasciculithus y Sphenolithus, tienen una base circular como los cocolitos en forma de
arista, pero hasta la fecha se desconoce que hayan formado ninguna cocosfera. Los
elementos crecen en sentido perpendicular al area del escudo basal (Fig. 2.14),
formando cuellos cilindros con elementos grandes colocados en distintas orientaciones,
terminados en punta o no. Se diferencian segun la forma del cilindro, el nimero de
columnas que lo forman y la disposicion de los elementos en ellos, mas la forma de la
estructura apical o la punta. Por otro lado, entre los grupos cuyos nanolitos no tienen
una base en escudo, destacan los Discoaster, nanolitos en forma de estrella (Fig. 2.14).
Los elementos principales son cristales tabulares que se disponen de forma radial,
Ilamados asterolitos. Las especies se distinguen por la cantidad y la forma de los
asterolitos, el grado de separacion entre ellos, el tipo de punta, las ornamentaciones que

crecen en perpendicular al plano que forman los asterolitos, etcétera.



Para terminar, existen géneros clasificados como incertae sedis, formas muy distintas
a las previamente descritas y que hasta el momento no se ha logrado especificar la

relacion evolutiva con ningun otro género.

Fig. 2.14. Dos nanolitos cuyos elementos se disponen en perpendicular a la base

circular (Sphenolithus) y dos nanolitos en forma de estrella (Discoaster).

La identificacion de nannofosiles calcareos se realiza mediante el microscopio de
polarizacion. La luz que llega hasta los cocolitos y nanolitos vibra en un solo plano, y
los cristales desvian la direccion de la luz en base a su posicion en la pletina. Si los
elementos estan dispuestos en distintas orientaciones, la luz se transmite en distintas
direcciones. Los nicoles son una lente que aplica un filtro y reduce el paso de la luz a
una Unica direccion. Este filtro estd dispuesto perpendicularmente a la luz que
transmiten los cristales colocados horizontalmente, es decir, en el mismo plano que la
platina del microscopio. Por lo tanto, cuando la luz que sale en direccién vertical de
estos cristales horizontales llega a la lente nicoles, se produce una interferencia total y la
luz no pasa el filtro (Kamptner, 1954; Tappan, 1980; Bown, 1998). Los asterolitos de
Discoaster son tabulares y estan dispuestos horizontalmente, por lo que los colores de
interferencia de Discoaster se ven atenuados con nicoles cruzados, proceso denominado
como extincion. En cambio, el resto de cocolitos y nanolitos tienen los elementos
dispuestos en distintas direcciones; algunos de los elementos estan dispuestos en la
misma direccion de la platina y se extinguen, y forman una figura constituida por
cristales de color atenuado. Al girar la platina, los elementos cambian de orientacién y
son otros los elementos que se extinguen, haciendo variar la forma de la luz atenuada
(Fig. 2.15). Esta figura se usa para distinguir especies que se parecen mucho y no llegan
a distinguirse con luz normal. Por otro lado, el término birrefringencia indica la
brillantez y variaciones en la tonalidad de los colores de los cristales con nicoles

cruzados.



Fig. 2.15. Diferencia de la vision entre luz normal (nicoles paralelos) y nicoles

cruzados (dos polarizadores). Muestra GO-LU-105 de Gorrondatxe.

2.4.2. DESCRIPCION DE LOS GRUPOS
PRESENTES EN ESTE TRABAJO

La descripcion de los grupos de nanofésiles calcareos identificados en este trabajo se
ha ordenado alfabéticamente en familias, agrupando los géneros con rasgos parecidos,
incluyendo antes los holococolitos y dejando para el final los géneros incertae sedis que
no han sido introducidas en ninguna familia por falta de diagndstico filogenético. El

significado ecoldgico de los taxones se incluira en el proximo apartado.

Entre los taxones identificados existen varios retrabajados: taxones procedentes de
sedimentos anteriores a los analizados, que fueron removilizados y redepositados en
sedimentos mas modernos. La mayoria de ellos procede de materiales del Mesozoico y
se distinguen con facilidad con los taxones autoctonos. Puesto que en este trabajo solo
sirven para calcular la cantidad de individuos retrabajados, en este apartado no se
describird ningun taxén del Mesozoico. En cambio, si se describirdn los taxones
retrabajados del Cenozoico, puesto que tienen cierto parentesco con los taxones

autoctonos y conviene diferenciarlos.



1) HOLOCOCOLITOS sensu Young et al., 2003

Familia Calyptrosphaeraceae (Boudreaux & Hay, 1969; Tappan, 1980). Todos los
elementos de los cocolitos/nanolitos de una misma especie son iguales. Los cristales
equivalentes forman estructuras homogéneas; a veces los cristales se adhieren entre si
por completo formando una estructura compacta, pero en otras ocasiones crean redes
con un empaqguetamiento geomeétrico de tal manera que quedan espacios de la misma
forma entre todos los cristales. Generalmente las redes de elementos son
bidimensionales, como si fueran capas. Varias capas se unen entre si por fuerzas
electrostaticas, de tal manera que forman estructuras tridimensionales (Black, 1963).
Las distintas especies se distinguen segun la forma general, los huecos, las depresiones
o las espinas que sobresalen (Fig. 2.16). Son muy proclives al recrecimiento por la
sencillez de los elementos, de tal manera que pueden encontrarse cocolitos/nanolitos de
forma muy distinta a la del holotipo. Los holococolitos en general son muy escasos en
las asociaciones de nanofosiles calcareos, sea porque son mas faciles de disolver por su
estructura cristalina o sea porque no florecen por culpa de la competicion con otras
especies (Gibbs et al., 2015).

El holococolito mas abundante en toda la historia de la Tierra es Zygrhablithus
bijugatus (Deflandre in Deflandre & Fert, 1954) Deflandre, 1959. Es un prisma
triangular mas o menos ancho y mas o menos largo, formado por tres redes curvas
unidas en los lados y una base triangular. Al apoyarse queda encima de uno de los
lados, por lo que en el microscopio solo se ven dos, con una linea oscura en el centro
mostrando la cavidad central. Otro holococolito abundante en las secciones estudiadas
en esta tesis es Lanternithus minutus Stradner, 1962, un nanolito de cuatro piezas, dos
mas largas que se colocan paralelas y otras dos piezas que forman la union de las

primeras en los extremos.

Fig. 2.16. Imagenes de dos Zygrhablithus bijugatus y dos Lanternithus minutus.


os

2) BRAARUDOSPHAERACEAE Deflandre, 1947.

Todos los pentalitos pertenecen a esta familia. Cada cocolito es de forma pentagonal
y tiene cinco placas unidas entre si por los vértices (Fig. 2.17). Forman una estructura
solida y dificil de acceder puesto que los cocolitos quedan encajados entre si a la
perfeccion. En el género Braarudosphaera Deflandre, 1947, las cinco placas de un
cocolito son poligonos y las uniones entre placas no estan deprimidas. B. bigelowii
(Gran & Braarud, 1935) Deflandre, 1947, es la especie que aparece en el 99% de los
casos, una especie con los cocolitos en forma de pentdgono perfecto. En el género
Micrantholithus Deflandre in Deflandre & Fert 1954, las uniones entre placas estan
deprimidas y las placas no son poligonos sino que tienden a curvarse dando formas
parecidas a estrellas. Pemma Klumpp, 1953, destaca por las perforaciones que tiene en
el centro de cada una de las cinco placas. Ademas, los bordes del cocolito pueden tener
surcos, tomando formas parecidas a flecos. Las especies se distinguen segun la forma de
cada cristal. Micrantholithus y Pemma son muy escasos y no se han diferenciado las

especies.

Fig. 2.17. Imagenes de dos Braarudosphaera bigelowii, Micrantholithus sp. y Pemma
sp.

3) CALCIDISCACEAE Young & Bown, 1997

Placolitos que se caracterizan por ser circulares y tener el escudo distal muy ancho,
compuesto de un unico ciclo de elementos trapezoidales, y un escudo proximal estrecho.
El escudo distal es muy poco birrefringente y casi no se aprecia con nicoles cruzados
(Perch-Nielsen, 1985b). Los géneros se distinguen segun el area central, el grosor de los

dos escudos y posibles ornamentaciones.



Calcidiscus spp. Kamptner, 1950

El area central es muy estrecha. A veces se cubre con elementos. Las especies se
distinguen segun el tamafio del placolito y el tamafio y la ornamentacion del rea central
(Fig. 2.18). En este trabajo se han identificado varias especies, pero se ha calculado la
cantidad total de los individuos de este género, puesto que todas las especies presentan

la misma afinidad ecoldgica.

Hayella sp., Gartner, 1969

Tiene un area central mas amplia que Calcidiscus, pero lo méas caracteristico es una
protuberancia conica que parte en perpendicular desde el escudo proximal (Fig. 2.18).

No se han distinguido las especies.

Umbilicosphaera Lohmann, 1902

Aunque la especie actual U. sibogae tiene una estrecha area central, los
Umbilicosphaera del Eoceno se caracterizan por una amplia area central (Fig. 2.18). Se
caracterizan porque su escudo proximal es més birrefringente que en los otros géneros.
U. bramlettei (Hay & Towe, 1962) Bown et al., 2007, tiene los escudos muy estrechos y
de parecida anchura, y un area central muy amplia. U. jordanii Bown, 2005, tiene los
dos escudos parecidos y un poco mas anchos que U. bramlettei. U. protoannulus
(Gartner, 1971) Young & Bown, 2014, se caracteriza por el escudo proximal mas ancho
que el distal y muy birrefringente. U. henrikseniae (Bown, 2005) Young & Bown, 2014,
tiene el escudo proximal mucho mas ancho y muestra una imagen difusa al cruzas

nicoles.

Fig. 2.18. Imagenes de dos Calcidiscus sp., Umbilicosphaera bramlettei,

Umbilicosphaera henrikseniae y Calciosolenia sp.



4) CALCIOSOLENIACEAE Kamptner, 1927

Son cocolitos pequefios en forma de rombo (Deflandre, 1954). Se separan el ciclo
externo (el borde) y el interno con los elementos de cada uno dispuestos en distinta
orientacion (Fig. 2.18). Calciosolenia Gran, 1912, es el género presente en una de las
secciones, poco abundante.

5) COCCOLITHACEAE Poche, 1913 emend. Young & Bown,
1997

Placolitos elipticos, con doble escudo. Se distinguen de los Calcidiscaceae por ser
elipticos, tener los dos escudos con doble ciclo de elementos, y un &rea central méas
amplia (a excepcion de Umbilicosphaera que también la tiene amplia, pero es circular).
El escudo proximal es muy poco birrefringente como en los Calcidiscaceae, aunque
menos ancho, pero el escudo distal es mas ancho y por tanto, en nicoles cruzados en
muchas ocasiones da la impresion de que el placolito termina en el escudo distal (Perch-
Nielsen, 1985b). Los géneros se distinguen por la anchura de los escudos y sobre todo

por la ornamentacion del area central.

Campylosphaera Kamptner, 1963

Muy concavos, formados de dos escudos estrechos, compuestos por elementos
petaloides radiales, y un area central muy ancha. Tienen dos barras paralelas a los ejes
de la elipse, formando una cruz. Las especies se distinguen segin el tamafio del
placolito y la anchura de las barras (Fig. 2.19). Todas las especies pertenecen a C. dela
(Bramlette & Sullivan, 1961) Hay & Mohler, 1967, salvo en Barinatxe, donde también
aparece C. differta Bown, 2010, aungue ambas tienen el mismo significado

paleoecologico.

Chiasmolithus spp. Hay et al., 1966

Area central amplia y dos barras diagonales, que forman una especie de X o H. El
escudo proximal cubre parcialmente el distal formando una cresta. Las especies se
distinguen segun el tamafo del placolito, la anchura de cada escudo y la forma de las
barras centrales. En este estudio destaca C. solitus (Bramlette & Sullivan, 1961) Locker,

1968, de tamafio mediano y con las barras centrales curvadas (Fig. 2.19). Aungue se han



podido distinguir varias especies mas, todas tienen el mismo significado ecologico y no

se diferenciaran en esta descripcion.

Fig. 2.19. Imagenes de Campylosphaera dela, Chiasmolithus solitus, Clausicoccus sp. y

Cruciplacolithus sp.

Clausicoccus spp. Prins, 1979

Escudo distal estrecho y area central amplia cubierta por una placa compuesta de
cuatro piezas hechas de pequefios elementos y varias perforaciones en la placa. Las
especies se distinguen segun el tamafio del placolito y las perforaciones de la placa
central (Fig. 2.19). Se han agrupado las especies por mostrar afinidades paleoecoldgicas

parecidas.

Coccolithus Schwartz, 1894

El escudo distal es mas ancho que en los otros géneros y, por tanto, el area central
mas estrecha. Varias especies son circulares, entre las cuales destaca C. formosus
(Kamptner, 1963) Wise, 1973, de tamafio grande y con un escudo proximal un poco
méas amplio que el distal (Fig. 2.20). De las especies elipticas destaca C. pelagicus
(Wallich, 1877) Schiller, 1930, que tiene un tercer ciclo de elementos radiales o
diagonales, formando un érea central estrecha (Fig. 2.20). Varios individuos tienen una
barra o dos barras estrechas en forma de cruz como ornamentacion. Las demas especies
se distinguen por el tamafio y la circularidad del placolito, la anchura del area central y

la ornamentacion.

Cruciplacolithus spp. Hay & Mohler in Hay et al., 1967

Area central amplia y dos barras en forma de cruz de acuerdo con los ejes de la elipse
(Perch-Nielsen, 1985b). El escudo distal se extiende exactamente hasta el limite interior

del escudo proximal. Las especies de este género se distinguen por la anchura de los



escudos y del area central, el tamafio del placolito y la disposicion y la anchura de las
barras, que no siempre respetan estrictamente los ejes de la elipse (Fig. 2.19). Se han
agrupado por su afinidad paleoecoldgica similar.

Ericsonia Black, 1964

Placolitos circulares con el escudo distal mas ancho que el proximal y una amplia
area central, originalmente distinguidos por ello dentro de la familia, pero a posteriori
varias especies se introdujeron en el género Coccolithus, y a dia de hoy hay quienes
consideran que ambos géneros deberian ser el mismo. Por ejemplo, la especie C.
formosus, utilizado con frecuencia en este trabajo, ha sido nombrado como E. formosa
en algunos trabajos (Fioroni et al., 2012; Persico et al., 2012; Toffanin et al., 2013; Faris
et al., 2014; Marzouk et al., 2014). De todos modos, se distinguen de Coccolithus por
tener un escudo distal mas grande que el proximal y muy birrefringente, y un area
central mas amplia (Black, 1964). En ocasiones, algunos individuos tienen una barra o
dos barras estrechas en forma de cruz como ornamentacion. Las especies se distinguen
por el tamafio del placolito, la anchura del area central y la ornamentacién (Fig. 2.20).
E. robusta (Bramlette & Sullivan, 1961) Edwards & Perch-Nielsen, 1975, de tamafio
grande o muy grande y muy birrefringente, es tipico del PETM pero aparece como
retrabajado en las secciones analizadas, donde la Unica especie autéctona es E. orbis

Bown, 2016, de tamafio pequefio a mediano con un area central muy amplia.

Fig. 2.20. Imagenes de Coccolithus pelagicus, Coccolithus formosus, Ericsonia robusta

y Ericsonia orbis.
6) DISCOASTERACEAE Tan, 1927

En el Eoceno, solo existia el género Discoaster Tan, 1927, dentro de esta familia.

Son los nanolitos con forma de estrella. Aquellos que tienen méas de 8 asterolitos y se



unen en gran parte de la longitud de los asterolitos se reconocen como “rosetas” (Black,
1972). En su caso, las especies se distinguen por la cantidad de elementos radiales, la
longitud, cuanto se adhieren los unos a los otros, la forma de las puntas, y el tamafio y la
forma de una arista que parte en perpendicular a los elementos, que en el microscopio se
ve como un circulo, visto desde arriba (Fig. 2.21). D. kuepperi Stradner, 1959, se
caracteriza por su tamafio pequefio a mediano, 8-12 asterolitos rectos y una gran arista
en el centro. D. bifax Bukry, 1971, es de tamafio pequefio a mediano, con una gran
arista en el centro, pero tiene en torno a 14 asterolitos rectos. D. barbadiensis Tan, 1927
es grande, con 9-13 asterolitos rectos y una arista pequefia en el centro. D. multiradiatus
Bramlette & Riedel, 1954, grande, sin arista central y con 16-35 asterolitos rectos, es
una especie retrabajada caracteristica del Paleoceno. El resto de las especies “en roseta”
tienen afinidad ecoldgica y aspecto parecidos a D. barbadiensis, salvo D. wemmelensis

Achuthan & Stradner, 1969, que es pequefia y con cerca de 30 asterolitos.

Fig. 2.21. Imagenes de Discoaster kuepperi, Discoaster bifax, Discoaster multiradiatus,
Discoaster barbadiensis, Discoaster wemmelensis, Discoaster lodoensis, Discoaster

deflandrei, Discoaster binodosus y Discoaster nodifer.

Aquellos que tienen los asterolitos separados salvo en el extremo central se
reconocen como Discoaster “en estrella” (Black, 1972). Se distinguen segin la
longitud, cantidad, tipo de punta, curvatura y si en perpendicular tienen algin adorno o
no (Fig. 2.21). D. lodoensis Bramlette & Sullivan, 1961, normalmente tiene 6 asterolitos
con una curva caracteristica y final en punta. D. sublodoensis Bramlette & Sullivan,
1961, es pequefio y tiene cinco asterolitos terminados en punta. D. deflandrei Bramlette

& Riedel, 1954, normalmente tiene 6 asterolitos y dos puntas bifurcadas. D. binodosus



Martini, 1958, tiene en torno a 8 asterolitos y una punta principal en direccion del
asterolito, con dos més pequefias en perpendicular. D. nodifer (Bramlette & Riedel,
1954) Bukry, 1973, tiene 6-9 asterolitos y cuatro puntas, pudiendo unirse las dos

centrales.
7) FASCICULITHACEAE Hay & Mohler, 1967

El género Fasciculithus Bramlette & Sullivan, 1961, consiste en nanolitos muy
birrenfringentes, con un fino escudo y con un cuello cilindrico formado por varias
hileras de elementos y una apertura al final del cilindro, en lugar de terminar en punta.
Fasciculithus es del periodo Paleoceno, de modo que todos los especimenes que se
encuentran en las tres secciones analizadas son retrabajados. Sin embargo, son
interesantes para especificar si los materiales retrabajados provienen del Mesozoico o

del Cenozoico.
8) HELICOSPHAERACEAE Black, 1971

Solo existe el género Helicosphaera Kamptner, 1954, en esta familia. Son placolitos
elipticos asimétricos. Presentan un Gnico escudo donde los elementos se colocan de
forma helicoidal, de manera que a priori es un Unico ciclo que se envuelve varias veces,
a veces dejando un area central y otras veces cubriéndolo. Todos los cristales del escudo
se extinguen en el mismo angulo con nicoles cruzados. Todas las especies del Eoceno
tienen una barra, oblicua o paralela al eje mayor o al menor de la elipse, que se extingue
en un angulo diferente a los demas cristales, salvo en H. compacta Bramlette &
Wilcoxon, 1967. Esta especie se distingue también por los bordes angulares del
placolito. H. seminulum (Bramlette & Sullivan, 1961) Locker, 1973, y H. lophota
Bramlette & Sullivan, 1961, tienen forma redondeada, el primero con la barra central

paralela al eje menor y el segundo al eje mayor (Fig. 2.22).
9) HELIOLITHACEAE Hay & Mohler, 1967

De esta familia, en las secciones estudiadas aparece el género Heliolithus Hay &
Mohler, 1967, retrabajado del Paleoceno. Es un placolito circular casi plano, con muy
poca altura y con dos o tres escudos finos sobrepuestos, todos muy birrefringentes (Fig.
2.22).



Fig. 2.22. Imagenes de Helicosphaera compacta, Helicosphaera seminulum,

Helicosphaera lophota y Heliolithus sp.

10) NOELAERHABDACEAE Jerkovic, 1970 emend.
Young & Bown, 1997 y PRINSIACEAE Hay & Mohler,
1967 emend. Young & Bown, 1997

Se incluyen en este apartado ambas familias dado que estan filogenéticamente
unidas, puesto que los individuos de la familia No6elaerhabdaceae (Cribocentrum,
Cyclicargolithus, Dictyococcites, Reticulofenestra, y los géneros modernos Emiliania y
Gephyrocapsa) provienen de la evolucion de la familia Prinsiaceae (Prinsius y Toweius;
Perch-Nielsen, 1985b; Agnini et al., 2006). Sus caracteristicas son muy parecidas: todos
ellos son placolitos con dos escudos y un muro cilindrico que une ambos escudos, hecho
de ciclos de elementos. En la mayoria de los casos el area central es estrecha y esta
cubierta por una red a la altura del muro (Fig. 2.23). Las dos familias se distinguen por
un lado porque los Prinsiaceae son del Paleoceno y Eoceno inferior, mientras que los
Noelaerhabdaceae existen desde el Eoceno inferior hasta hoy en dia. Por otro lado, en
Prinsiaceae el muro consiste en dos ciclos de elementos y en los Noelaerhabdaceae de
uno. En todos ellos el placolito es muy birrefringente, de modo que a diferencia de las
familias Calcidiscaceae y Coccolithaceae, se les ve el mismo tamafio con luz normal y
nicoles cruzados, pero ademéas muestran una figura con el centro extinto y cuatro aspas,
cuatro brazos dextrogiros. Estos brazos son alargados en Noelaerhabdaceae, mientras

que el centro extinto es mas amplio en Prinsiaceae.

Cribocentrum Perch-Nielsen, 1971

Placolitos elipticos o circulares, con amplia area central. EI muro es de un ciclo y

llega a tapar todo el escudo distal. Sus elementos llegan hasta el area central de manera



intermitente, unos si y otros no, dando una X peculiar como figura en el area central al
cruzar nicoles. Ademas, tienen una red de grosor medio, perforado o no, que hace
cambiar esta figura, con la que se distinguen las especies. De todos modos, en este
trabajo solo se ha identificado la especie C. reticulatum (Gartner & Smith, 1967) Perch-
Nielsen, 1971 (Fig. 2.23).

Cyclicargolithus spp. Bukry 1971

Placolitos circulares o subcirculares, con un muro grueso hecho de un ciclo de
elementos que tapa hasta la cresta del escudo distal, que es mas grande que el proximal.
Una red fina cubre el &rea central, donde los elementos llegan intermitentes al centro.
Cyclicargolithus tiene una tapa maés, hecha de ciclos de elementos radiales y esto
provoca que el area central sea muy estrecha o nula. Las especies se distinguen segun el
tamano del placolito y la forma de la red, pero no se han clasificado en este trabajo dado

que todas tienen un significado ecoldgico parecido (Fig. 2.23).

Dictyococcites Black, 1967

Muy parecidos a Cyclicargolithus, més elipticos y un muro menos grueso. En lo
demas, el muro tapa hasta la cresta del escudo distal, y una red fina cubre el area central,
donde los elementos llegan intermitentes al centro. Tienen una tapa mas, hecha de ciclos
de elementos radiales, que provoca que el area central sea muy estrecha o nula. Se
distinguen segun el tamafio del placolito y la forma de la red. Los géneros
Reticulofenestra y Dictyococcites son muy parecidos, por lo que distintos autores han
incluido las mismas especie en un género u otro. En este trabajo, tal y como se explicara
en el capitulo 1V, todas las especies dudosas han sido consideradas Reticulofenestra.
Por lo tanto, en este trabajo solo se ha distinguido la especie D. bisectus (Hay et al.,

1966) Bukry & Percival, 1971, de tamafio grande a muy grande (Fig. 2.23).

Prinsius spp. Hay & Mohler, 1967

Pequefios placolitos elipticos con un muro muy poco pronunciado compuesto de dos
ciclos de elementos, mas el area central cubierta por un lado con elementos radiales en
lugar de una red (Fig. 2.23). Son fosiles del Paleoceno y principios del Eoceno,
retrabajados en las tres secciones analizadas, Utiles para especificar los materiales

retrabajados procedentes del Paleoceno.



Reticulofenestra Hay et al., 1966

Placolitos elipticos o subcirculares, con area central amplia y un muro de grosor
medio, hecho de un ciclo de elementos que tapa hasta la cresta del escudo distal, que es
mas grande que el proximal. Una red muy fina cubre el area central. Se distinguen
segun el tamafio del placolito, la apertura del area central y el grosor del muro. En este
trabajo todos los individuos de Reticulofenestra <5 um se han incluido en un mismo
grupo. En cambio, de las especies entre 5 y 12 um, el 99% pertenece a R. dictyoda
Deflandre in Deflandre & Fert, 1954, una especie ligeramente eliptica y con una red
muy fina que no se distingue en el microscopio, por lo que el area central (que puede ser
estrecha o amplia) se observa con claridad (Fig. 2.23). Ademas, se ha distinguido la
especie R. umbilicus (Levin, 1965) Martini & Ritzkowski, 1968, muy grande y con un
area central muy abierta (Fig. 2.23).

Fig. 2.23. Imagenes de Cribocentrum reticulatum, Cyclicargolithus sp., Dictyococcites
bisectus, Reticulofenestra sp. <5 um, Reticulofenestra dictyoda, Reticulofenestra

umbilicus, Toweius sp. <5um, Toweius pertusus y Toweius callosus.

Toweius Hay & Mohler, 1967

Placolitos elipticos o circulares, con un muro muy pronunciado hecho de dos ciclos
de elementos. El area central estrecha esta cubierta de una gruesa red que en ocasiones
contiene perforaciones. Las especies se distinguen segun el grosor y la forma de la red,
las perforaciones, el tamafio del placolito y la forma general. En este trabajo se han
incluido en el mismo grupo los individuos de Toweius <5 pm. De entre los individuos

>5 um, todas las especies tienen la misma afinidad paleoecoldgica y se han agrupado a



la hora de realizar interpretaciones. Sin embargo, las mas abundantes son T. pertusus
(Sullivan, 1965) Romein, 1979, de tamafio mediano y una red gruesa con varias
perforaciones, y T. callosus Perch-Nielsen, 1971, de tamafio mediano y una red muy
fina de tal manera que no se ve en el microscopio, dejando ver un area central amplia
(Fig. 2.23).

11) PONTOSPHAERACEAE Lemmermann, 1908

En las secciones analizadas solo se ha hallado el género Pontosphaera
Lemmermann, 1908, de esta familia. Son murolitos con dos escudos estrechos y una
amplia area central, generalmente cubierta por una placa. La placa que cubre el area
central consiste en pequefios elementos radiales en la parte proximal y concéntricos en
la distal. En ocasiones no llegan a tapar por completo el area central y quedan dos
huecos divididos por un puente central hecho por los mismos elementos. La placa puede
tener perforaciones o depresiones. Un anillo crece en perpendicular por el borde los
escudos, pero como al depositarse se disponen paralelos al plano de los escudos, este
anillo no se ve en microscopio. Las especies se distinguen segin la forma de los
escudos y la ornamentacién de la placa central. A pesar de que se hayan identificado
varias especies, no se distinguiran en esta descripcion puesto que todas tienen la misma

afinidad paleoecologica (Fig. 2.24).
12) RHABDOSPHAERACEAE Haeckel, 1894

Son planolitos con una larga espina perpendicular, por lo que en general se depositan
de lado y la forma que se observa es la espina (llamada central process en inglés), en
lugar del planolito. El planolito tiene un escudo o dos y un area central estrecha. Los
elementos se adhieren al escudo en torno al &rea central y crecen y se unen en direccion
perpendicular, formando un cuello cilindrico que termina en punta (Perch-Nielsen,
1971; Aubry, 1984). El género Pseudotriquetrorhabdulus Lipps, 1969, se distingue por
su forma de hoja de roble, debido a los elementos prismaticos de distinto tamafio de la
espina. Sin embargo, no existe un criterio bien definido para separar Blackites Hay &
Towe, 1962, y Rhabdosphaera Haeckel, 1894; las especies se distinguen entre si y se
incluyen en un género u otro segun la forma, longitud, anchura y la punta de la espina.
En este trabajo se han identificado varias especies, pero todas han consideradas
Blackites spp. puesto que su afinidad ecoldgica es similar. Si se ha distinguido la



especie B. inflatus (Bramlette & Sullivan, 1961) Kapellos & Schaub, 1973, por su
utilidad para la bioestratigrafia, a pesar de que en el andlisis paleoecoldgico se ha
sumado a las demas especies. Es largo con final en punta, pero por la parte media el

tubo se ensancha dando una forma globosa (Fig. 2.24).

Fig. 2.24. Imagenes de Pontosphaera pulchra, Pontosphaera multipora, Pontosphaera
plana, Pseudotriquetrorhabdulus sp., Blackites inflatus (arriba) y Blackites spinosus

(abajo).
13) SPHENOLITHACEAE Deflandre, 1952

Sphenolithus Deflandre, 1952, es el Gnico género de la familia. Dotados de un escudo
como base, crecen en perpendicular. Primero tienen una circunferencia de elementos
[lamada cuello, con uno o més giros. Luego una estructura apical de forma cilindrica,
también hecha de filas de elementos, dispuestas de manera recta o curva, donde los
elementos pueden sobresalir mas y dar apariencia angulosa al cilindro o sobresalir
menos y dar apariencia plana. El cilindro puede acabar en una espina 0 mas, con
distintos tipos de punta. Las especies se diferencian segun la forma de la punta (domo,
conico, espinoso...), la forma de la estructura apical, la anchura del cuello, o la manera
en que los elementos se extinguen con nicoles cruzados. Las especies mas abundantes
en las secciones analizadas son varias. S. moriformis (Bronnimann & Stradner, 1960)
Bramlette & Wilcoxon, 1967, es casi equidimensional y no tiene espina, sobresalen
mucho los elementos de la estructura apical dando apariencia angulosa. S. radians
Defandre in Grasse, 1952, tiene una espina muy larga tomando 2/3 de la longitud del
individuo. S. spiniger Bukry, 1971, es pequefio, con los bordes de la estructura apical
lisos y una ancha espina terminada en punta que toma poco menos que la mitad de la
longitud del individuo. S. furcatolithoides Locker, 1967, es largo, con la espina

bifurcada caracteristica que puede llegar a medir mas de 10 veces la longitud de la



estructura apical. S. editus Perch-Nielsen in Perch-Nielsen et al., 1978, es pequefio, con
el cuello basal més ancho que la estructura apical angulosa, y una espina estrecha de
longitud parecida a la estructura apical (Fig. 2.25).

14) ZYGODISCACEAE Hay& Mohler, 1967

Murolitos elipticos con uno o dos escudos muy estrechos, hechos de un Gnico ciclo
de elementos radiales y un area central muy amplia. Todos los géneros tienen barras en

el area central.

Lophodolithus spp. Deflandre in Deflandre & Fert, 1954

Dos escudos de forma asimétrica y a veces unos elementos mas largos en una de las
puntas de la elipse. Una barra larga paralela al eje menor (Fig. 2.25). Las especies se
clasifican por la forma y el grosor de los escudos y de la barra, pero no se han

distinguido en este trabajo, por su afinidad paleoecoldgica similar.

Neochiastozyqus spp. Perch-Nielsen, 1971

Dos escudos y dos barras en el centro formando una X, cada barra formada por dos
elementos prismaticos adheridos entre si (Fig. 2.25). Muy birrefringentes. Las especies

se diferencian por la formay el grosor de los escudos y de las barras, pero tampoco se

han clasificado en este trabajo.

| o
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Fig. 2.25. Iméagenes de Sphenolithus moriformis, Sphenolithus radians, Sphenolithus
spiniger, Sphenolithus furcatolithoides, Lophodolithus sp., Neochiastozygus sp. y
Neococcolithes sp.

Neococcolithes spp. Sujkowski, 1931

Un unico escudo y dos barras formando una X o una H (Fig. 2.25). Las especies se
distinguen por la forma de las barras, el grosor y el tipo de punta de la elipse. Se han



identificado diversas especies en este trabajo, pero no se describirdn por su afinidad

paleoecoldgica similar.

15) GENEROS INCERTAE SEDIS

Ellipsolithus spp. Sullivan, 1964

Es un placolito peculiar, no relacionado filogenéticamente con ningln otro género.
Se piensa que es un eslabén perdido de algun género del Mesozoico, dado que solo
existen en el Paleoceno y el Eoceno inferior (Perch-Nielsen, 1985b). Dos escudos
elipticos o muy elipticos, el escudo distal muy ancho y birrefringente, el proximal mas
estrecho, dejando un &rea central amplia, que generalmente se cubre con una placa
hecha de elementos concéntricos y a veces con unas lineas de elementos paralelos al eje
mayor de la elipse en el centro (Fig. 2.26). Las especies se determinan segun el tamafio
y la forma general, el tamafio del area central y la ornamentacion de la placa, dado que

esta puede estar también perforada, pero no se han diferenciado en este trabajo.

Markalius spp. Bramlette & Martini, 1964

Este género existe desde el Mesozoico y es el tltimo superviviente de su familia, sin
descendencia. Son placolitos circulares, parecidos a los Calcidiscaceae, con un escudo
proximal muy ancho y poco birrefringente, dificil de divisar con nicoles cruzados, pero
tienen dos ciclos de elementos. El escudo distal es estrecho en torno a un area central
estrecha. Algunas especies tienen el area central cubierta por elementos radiales y se
distinguen con mayor facilidad (Fig. 2.26). Se han identificado algunas especies, pero
no se incluyen en esta descripcion, porque no han sido utilizados en las interpretaciones

paleoecologicas.

Nannotetrina Achuthan & Stradner, 1969

Forma compuesta de cuatro brazos formando una cruz, cada brazo terminado en
punta. Los espacios entre brazos pueden estar cubiertos de elementos y segun la forma
que toman se distinguen las especies. El unico taxdn presente en las secciones
analizadas es N. cristata (Martini, 1958) Perch-Nielsen, 1971, caracterizado por las
placas de calcita que cubren la totalidad del espacio entre los brazos (Fig. 2.26). Varios

autores estan considerando incluir este género en la familia Zygodiscaceae.



Tribrachiatus Shamrai, 1963

Forma compuesta por tres brazos. Las especies se distinguen segun el angulo entre
los brazos y el tipo de punta. La Unica especie presente en las secciones analizadas es T.

orthostylus Shamrai, 1963, cuyos brazos muestran final en punta (Fig. 2.26).

Fig. 2.26. Imagenes de Ellipsolithus sp., Markalius inversus, Nannotetrina cristata y
Tribrachiatus orthostylus.

2.5. INFORMACION OBTENIDA
DE LOS NANOFOSILES
CALCAREOS EN ESTA TESIS

2.5.1. BIOESTRATIGRAFIA

Los nanofosiles calcareos abarcan extensos territorios oceanicos, su produccion es
elevada y los cambios que ocurren en el medio ambiente les afectan con rapidez. Por
consiguiente, cualquier cambio en la morfologia o en la proporcién de las asociaciones
se registra casi al instante y se puede correlacionar en muchos lugares del mundo. En
consecuencia, los nanofdsiles calcareos son el instrumento idoneo para la
bioestratigrafia (datacién de las rocas mediante fosiles y division del tiempo geoldgico
en unidades relativas) y es posible utilizarlos para la datacion de eventos. Todo el
Cenozoico, desde hace 66 Ma hasta hoy en dia, esta dividido en 46 biozonas segun
Martini (1971), denominadas con las siglas NP (Nannoplankton Paleogene) o NN

(Nannoplankton Neogene) y numeros ascendentes en orden cronologico. Okada &



Bukry (1980) realizaron otra division en 34 zonas y 45 subzonas con siglas CP
(Coccoliths Paleogene) o CN (Coccoliths Neogene) y numeros ordenados
cronoldégicamente. Hay trabajos posteriores como Agnini et al. (2014) que modificaron
los abarques temporales de algunas biozonas e introdujeron algunas nuevas. Uno de los
trabajos realizados en esta tesis ha sido determinar las biozonas de nanofdsiles calcareos

que abarcan cada una de las secciones analizadas.

2.5.2. CONSIDERACIONES (PALEO)ECOLOGICAS
DE LOS GRUPOS DEL EOCENO

Partiendo del Principio del Actualismo, en base a la similitud morfoldgica de los

nanofdsiles calcareos eocenos con grupos actuales, y apoyandose en datos geoquimicos
y sedimentolégicos de las rocas en las que se encuentran diversos taxones, varios
autores han tratado de deducir en qué tipo de ambiente habitaba cada nanofosil calcareo
en el pasado (Aubry, 1992, 1998; Bralower, 2002; Bown et al., 2004; Agnini et al.,
2007). En esta tesis doctoral la interpretacion paleoecoldgica de los nanofosiles
calcareos eocenos se ha basado en todo lo que previamente se ha dicho sobre las
afinidades paleoecolégicas de los taxones y en los cambios en las abundancias de dichos
taxones en las secciones analizadas, contrastando las conclusiones respecto al
paleoambiente con los resultados derivados de datos geoquimicos y de otros
organismos. Para ello, a continuacion se indica el tipo de paleoambiente en el que eran

abundantes los taxones presentes en las secciones estudiadas:

Asociaciones de alta temperatura y oligotrofia: EI océano abierto de bajas latitudes

estd caracterizado por aguas calidas, cristalinas, poco turbulentas y con escasez de
nutrientes. Los nanofdsiles calcareos adaptados a este entorno son k-selectivos, y entre
ellos destacan sobre todo los géneros Discoaster (Aubry, 1998; Bralower, 2002; Agnini
et al., 2006), Ericsonia y Heliolithus (Aubry, 1998; Bralower, 2002; Tremolada &
Bralower, 2004; Agnini et al., 2007). Sphenolithus tiene afinidad a aguas calidas y
oligotroficas pero su distribucidn geografica los restringe en la mayoria de los casos al
margen continental (Deflandre, 1952; Bralower, 2002; Gibbs et al., 2004; 2006; Villa et
al., 2008; Toffanin et al.,, 2011). Fasciculithus y Zygrhablithus bijugatus son
considerados de alta temperatura y oligotrofia por varios autores, aungque no estén

definidos del todo. De hecho, parece ser que mas que la temperatura, lo determinante



para estos taxones es la cristalinidad del agua, dado que parecen ser taxones de aguas
profundas (Gartner & Bukry, 1969; Wei & Wise, 1990; Agnini et al., 2007). Por ultimo,
géneros como  Calcidiscus, Umbilicosphaera, Blackites-Rhabdosphaera vy
Neococcolithes han sido considerados de alta temperatura por algunos autores
(Deflandre & Fert, 1954; Hay & Towe, 1962; Bramlette & Sullivan, 1961).

Asociaciones _eutroficas: Todos los géneros de las familias Prinsiaceae y

Noelaerhabdaceae (Prinsius, Toweius, Cribocentrum, Dictyococcites, Reticulofenestra y
Cyclicargolithus) han sido relacionados a ambientes meso/eutroficos, al igual que sus
descendientes Emiliania y Gephyrocapsa. Son r-selectivos y habitan aguas turbulentas,
en concreto las zonas de upwelling y de descarga continental (Okada & Honjo, 1973,
Flores et al., 1995; Tremolada & Bralower, 2004; Stoll et al., 2007). Las especies
pequefias habitan mas cerca del continente, mientras que las mas grandes son
cosmopolitas, habitando también en océano abierto (Villa & Persico, 2006; Mutterlose
et al., 2007; Toffanin et al., 2011). Algunos otros géneros también son asociados a
ambientes meso-eutréficos, pero sobre todo porque no son tipicos de ambientes
oligotréficos. La mayoria de los placolitos se incluyen en este grupo: Coccolithus,
Campylosphaera, Clausicoccus, Chiasmolithus, Cruciplacolithus y Markalius (Aubry,
1998; Dedert et al., 2012; Schneider et al., 2011).

Asociaciones de altas latitudes: Los géneros clasicos de altas latitudes y aguas frias

son Chiasmolithus, Prinsius y Neochiastozygus (Perch-Nielsen, 1985b; Gibbs et al.,
2006; Villa et al., 2008; Schneider et al., 2011). Ademas, los géneros cosmopolitas
también suelen abundar en altas latitudes, como Toweius, Reticulofenestra o
Coccolithus (Bukry, 1973; Schneider et al., 2011).

Asociaciones proximales (cercanas al continente): El género Braarudosphaera ha

sido considerado indicador de cercania al continente y Sphenolithus es también muy
abundante en cherts de poca profundidad (Deflandre, 1947; 1952; Bukry, 1971). A ellos
se suman Lanternithus,  Helicosphaera, @ Pontosphaera, = Neococcolithes,
Pseudotriquetrorhabdulus, Blackites-Rhabdosphaera, Pemma y Micrantholithus
(Deflandre, 1947; Mcintyre & Bé, 1967; Black, 1971; Perch-Nielsen, 1985b; Monechi
et al., 2000; Lupi & Wise, 2006; Henderiks, 2008; Villa et al., 2008; Palike et al., 2010;
Maravelis & Zelilidis, 2012; King et al., 2013; Khalil & Al-Sawy, 2014). Sin embargo,

muchos de estos géneros son miscellaneous, han sido hallados en cantidades



considerables en algunas secciones cercanas a la costa, pero escasean en otras. Todo
ello sugiere que no es la profundidad, sino la variabilidad de las condiciones
ambientales, lo que se relaciona con estos géneros: fluctuaciones en la salinidad, aguas
turbulentas, etcétera (Perch-Nielsen, 1985b; Green et al., 1998).

Asociaciones definidas por la profundidad: Los géneros Fasciculithus, Discoaster y

Zygrhablithus han sido atribuidos a profundidades relativamente grandes (Aubry, 1998;
Giraldo-Goémez et al., 2016). Se piensa que el hecho de que sus caparazones fueran méas
gruesos pudo estar relacionado con un mayor peso que les favorecia descender a
mayores profundidades y con la resistencia a la presién del agua. Los tres géneros
tenian afinidad por aguas poco turbulentas y esto puede explicarse con la necesidad de
que la luz llegue a mayores profundidades. Al contrario, el estilo de vida de los taxones
pequefios y oportunistas, como Reticulofenestra y Toweius <5 um, consistia en
reproducirse con rapidez en épocas de grandes aportes de nutrientes. Una reproduccion
rapida exigia gran cantidad de energia luminica, por lo que debian habitar aguas
someras (Young, 1994; Mutterlose et al., 2007; Giraldo-Gomez et al., 2016). Gracias a
su pequefia talla, eran muy ligeros, lo cual les permitia flotar en aguas superficiales.

Ambientes extremos: Existen indicadores relacionados a periodos concretos en los que

las condiciones fueron extremas. En el K/T, donde desaparecieron casi todos los
taxones, Braarudosphaera y Prinsius eclosionaron (Deflandre, 1947; Roth, 1974,
Romein, 1982). EI PETM también dejé una asociacién peculiar, compuesta por
Discoaster araneus, D. anartios y Rhomboaster spp. (Kahn & Aubry, 2004; Aubry,
2001; Agnini et al., 2006). Estos son nanolitos deformes, que se piensa se debieron a
salinidad y temperaturas extremas en las provincias del Tethys y el Atlantico (Jiang &
Wise, 2006; Agnini et al., 2007; Mutterlose et al., 2007; Raffi et al., 2009).

Otras consideraciones ambientales: La especie Coccolithus pelagicus habita hoy en

dia en ambientes frios de alta latitud, pero en el Eoceno su abundancia fue mayor en
bajas latitudes. Esta migracion hacia altas latitudes se dio en el Oligoceno, cuya causa se
desconoce (Hag & Lohmann, 1976; Bukry, 1973). La especie C. formosus ha sido
denominado Ericsonia en mas de una ocasion y, por lo tanto, cabe pensar que podria ser
indicadora de altas temperaturas; no obstante parece mas probable que sea cosmopolita
(Black, 1964). En cuanto a Helicosphaera, su representante moderno mas comun es H.

carteri, especie que abunda en ambientes de estuario y descarga continental elevada,



pero sobre todo en climas calidos. Sin embargo, otras especies de Helicosphaera
habitan en condiciones totalmente distintas, por lo que es complicado asignar un
ambiente tipo para el género (Black, 1971; Wei & Wise, 1990; De Kaenel & Villa,
1996; Cachdo et al., 2002). Esto complica la interpretacion de Helicosphaera del
Eoceno. Por su parte, Braarudosphaera ha sido y es hoy en dia un género habituado a
ambientes cercanos al continente, pero existen tras el limite K/T y también en el Eoceno
algunos sedimentos de océano abierto muy ricos en Braarudosphaera (Deflandre, 1947;
Bukry, 1981; Lupi & Wise, 2006). Por todo ello, cabe pensar que este género pueda ser
oportunista y que habite las costas e incluso eclosione en océano abierto por escasez de
competidores (Roth, 1974; Romein, 1982). Por ultimo, el dinoflagelado Thoracosphaera
también esta presente entre los nanofésiles calcareos eocenos y ha sido considerado un
taxdn oportunista (Schiller, 1930; Deflandre, 1947).

Nota: En este apartado se han comentado las generalidades sobre la paleoecologia de
varios grupos eocenos. No obstante, cada seccion analizada tiene sus peculiaridades en
cuanto a la asociacion de nanofosiles calcareos y en cuanto al contexto paleocliméatico y
paleoecoldgico. Por lo tanto, varias de las consideraciones presentadas en este capitulo
se repetiran en los siguientes capitulos, pero ademas se presentaran nuevas
informaciones respecto a la interpretacion paleoecolégica de algunos grupos, peculiares

para cada una de las secciones.

2.5.3. DISOLUCION Y CALCIFICACION

Otra informacion que se ha obtenido de los nanofésiles calcareos en esta tesis es el
contenido en CaCOs de los cocolitos, que varia segun la cantidad de CaCOj3 producida
en cada cocolito durante su ciclo vital (ver apartado 2.3.2) o el grado de disolucion y/o
recristalizacion sufrido tras la muerte del individuo (ver apartado 2.3.3). Los eventos
hipertermales estan caracterizados por un aumento en el pCO, y un descenso del pH de
los océanos, asi como el ascenso del CCD vy la lisoclina, que favorece la disolucion de
los organismos calciticos (ver capitulo 1). Las especies mas vulnerables se disuelven
parcial o totalmente, cuestion que provoca un cambio en las asociaciones y que se debe
considerar. Existen sucesiones sedimentarias, acumuladas por debajo de la lisoclina, con
asociaciones con indicios claros de disolucion y muy ricos en unas especies. En base a

ello han podido ser catalogados como taxones resistentes a la disolucion Discoaster,



Fasciculithus, Coccolithus pelagicus, Sphenolithus, Dictyococcites y Reticulofenestra
spp. >5 pm (Adelseck, 1973; Perch-Nielsen, 1985b; Gibbs et al., 2004; 2010;
Tremolada & Bralower, 2004; Raffi & De Bernardi, 2008; Toffanin et al., 2011; Self-
Trail et al.,, 2012; Dedert et al., 2014; Agnini et al., 2015). En cambio,
Braarudosphaera, Helicosphaera, Prinsius, Toweius, Reticulofenestra spp. <5 pum y
Zygrhablithus bijugatus son mas susceptibles a la disolucion (Gartner & Bukry, 1969;
Bukry, 1971; Roth & Thierstein, 1972; Adelseck, 1973; Edwards, 1973; Thierstein,
1980; Perch-Nielsen, 1985b; Monechi et al., 2000; Orue-Etxebarria et al., 2004;
Tremolada & Bralower, 2004; Agnini et al., 2007; Jiang & Wise, 2009; Raffi et al.,
2009; Pélike et al., 2010; Dedert et al., 2012; Giraldo-Gomez et al., 2016).

En esta tesis doctoral se ha trabajado con los cambios en la masa de los cocolitos a lo
largo de las secciones estudiadas. Se han escogido especies que pueden haber sido
afectadas por la disolucion o distintos grados de calcificacion. Las razones para elegir
especies concretas para este trabajo se presentaran en los capitulos correspondientes a
cada seccion (IV, V y VI). En base a los cambios en la masa de los cocolitos de las
especies investigadas, se han deducido los cambios en el equilibrio del CaCO3 en las
aguas oceanicas. Con todo esto se ha podido recrear el escenario en el que habitaron y
sedimentaron estos nanofosiles calcareos, antes, durante y después de los eventos
hipertermales. También se han estimado las posibles causas de los cambios observados.
Estos procesos seran descritos mas en detalle en el capitulo correspondiente a cada

seccion.
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La metodologia para hacer el estudio de un intervalo con nanofésiles calcareos
comprende distintos tipos de trabajos. El objetivo de esta tesis es el andlisis de las
consecuencias de varias perturbaciones climaticas en el pasado. En este trabajo primero
es muy importante documentarse acerca de los datos que se han obtenido previamente
en la seccion a estudiar y conocer cual ha sido su interpretacion. De esta manera, se
puede identificar la posicién de la perturbacion climatica en el afloramiento que se
estudiard y se pueden disefiar los tipos de estudio necesarios y la resolucion conveniente

para caracterizar en detalle lo acontecido.

Como norma general, el andlisis de perturbaciones climaticas en el pasado requiere
muestrear rocas y sedimentos de antes, durante y después del intervalo que es objeto de
estudio. En el caso de las tres secciones estudiadas en este trabajo, en primer lugar se
levantaron y digitalizaron columnas estratigraficas detalladas (Fig. 3.1). Dichas
columnas han constituido la base sobre la que situar todo tipo de muestras
(principalmente muestras para nanofdsiles calcareos, pero también para is6topos
estables y mineralogia, entre otros). Ello ha permitido disponer de un marco de

referencia comun para los distintos tipos de analisis realizados.

El grado de detalle del levantamiento de columnas y del muestreo varia segun las
circunstancias, aunque en los intervalos donde se localizan los eventos paleocliméticos a
analizar se ha realizado siempre con alta resolucion. Para el correcto posicionamiento
cronoldgico de los episodios climaticos a estudiar es indispensable disponer de un

s6lido marco de referencia temporal.

A fin de maximizar la correlacion e integracion de resultados, es una buena practica
procurar, siempre que sea posible, realizar el muestreo para diferentes tipos de analisis
en los mismos niveles estratigraficos. En cualquier caso, todos los muestreos se
realizaron a alta resolucion, a fin de registrar la totalidad de acontecimientos que

pudieran haber ocurrido durante cada episodio hipertermal.
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Fig. 3.1. Ejemplo de la columna estratigréafica de campo levantada para una parte de la
seccion de Barinatxe, donde se indica la posicion de los niveles donde se tomaron las

muestras.



3.1. MUESTREO PARA
NANOFOSILES CALCAREOS

A la hora de decidir la resolucion con la que se toman las muestras conviene prestar

atencion a la tasa y el tipo de sedimentacion, para asi poder registrar correctamente
todos los cambios ambientales acontecidos en el intervalo estudiado. La seccion de
Oyambre es la que menos turbiditas contiene, pero la alternancia de margas y calizas
demuestra una influencia continental considerable (Martinez-Braceras et al., 2017,
Intxauspe-Zubiaurre et al.,, 2018b). Tal y como se describird en el capitulo
correspondiente, en base a los modelos astro-cronologicos obtenidos para esta seccion
se consider0 suficiente un espaciado medio de muestreo de 6 cm para los nannfosiles
calcareos durante un evento hipertermal, correspondiente aproximadamente a una
resolucion temporal de 2 ka, y se recogio un total de 256 muestras de roca, tanto calizas
como margas hemipelagicas. En las secciones de Barinatxe y Gorrondatxe la tasa de
sedimentacion fue méas alta, manifestada entre otras evidencias por numerosas
intercalaciones turbiditicas, por lo cual el espaciado de muestreo fue superior, siempre
de acuerdo a los modelos cronoldgicos disponibles. En el caso de Barinatxe se
recogieron 125 muestras de calizas y margas hemipelagicas, y el espaciado medio de
muestreo fue de 7 cm durante la perturbacion climatica (Intxauspe-Zubiaurre et al.,
2018a), correspondiente aproximadamente a una resolucion temporal de 2 ka (Payros et
al., 2015). En el caso de Gorrondatxe se recogieron 124 muestras de calizas y margas
hemipelagicas, y el espaciado medio de muestreo fue de 30 cm durante el evento
hipertermal (Intxauspe-Zubiaurre et al., 2017a), correspondiente aproximadamente a

una resolucién temporal de 2.5 ka (Payros et al., 2009, 2012).

Las secciones analizadas estdn formadas por niveles de margas y calizas con
intercalaciones episodicas de turbiditas arenosas, estando los nanofésiles calcareos
presentes en todas las litologias. Las turbiditas son producto de la removilizacién del
sedimento, por lo que pueden introducir una cantidad considerable de componentes
heredados, procedentes de sedimentos mas antiguos, que no reflejan las condiciones
ambientales del momento de la sedimentacion. Por lo tanto, se evit0 muestrear
sedimentos con influencia turbiditica. Las margas y calizas se depositan en situaciones

de menor energia y presentan, por tanto, menor probabilidad de contener nanofésiles



retrabajados aportados por corrientes. Sin embargo, las corrientes de turbidez dejan
material fino en suspension que tarda un cierto tiempo en sedimentarse, por lo que las
margas suprayacentes a las turbiditas también suelen contener componentes heredados.
Por su parte, las calizas sufren intensos procesos diagenéticos de cementacion, por lo
que es mas complicado disgregarlas y conseguir separar sus componentes. Con todo, se
procurd tomar las muestras para nanofosiles de la parte superior de niveles margosos,
practicamente en su transito a niveles calizos suprayacentes y lo més lejos posible de las
areniscas turbiditicas subyacentes. Teniendo en cuenta esto, se adaptd ligeramente el

espaciado del muestreo.

3.2. TECNICAS DE PREPARACION
PARA EL ANALISIS DE
NANOFOSILES CALCAREOS
MEDIANTE MICROSCOPIA OPTICA

De las 505 muestras de roca recogidas en el campo se prepararon 490 smear slides,
término anglosajon para denominar una lamina transparente sobre la cual quedan
adheridos los nanofosiles calcareos. Se prepararon 110 smear slides en Barinatxe, 124
de Gorrondatxe y 256 de Oyambre, para posteriormente estudiarlas en el microscopio
de polarizacion. La preparacion de laminas delgadas consiste en distribuir la muestra
homogéneamente sobre una ldmina de cristal transparente segin la técnica de
decantacion propuesta por Flores & Sierro (1997). Las laminas se prepararon en el
laboratorio de Estratigrafia y Paleontologia de la Facultad de Ciencia y Tecnologia de la

Universidad del Pais Vasco. El protocolo de preparacion consta de los siguientes pasos:

1) Secar la muestra. Para ello se extrae el nicleo de la muestra de roca recogida en
el campo, lo mas fresco posible, y se introduce en una bolsa mas pequefia. Es
importante evitar la contaminacion, por lo que la espatula o el martillo usados para
extraer el nacleo, al igual que las manos cubiertas de guantes de latex, han de pasarse
por una solucion diluida de HCI entre muestra y muestra, de manera que el carbonato

adherido a las herramientas se disuelva. Las bolsas pequefias se colocan con la apertura



abierta en una caja que se mete en un horno durante 24 horas a una temperatura
aproximada de 50°C.

2) Preparar frascos de 10 mililitros (mL) con muestra y agua tamponada. Usando
una balanza de precision con tres decimales y una espatula, se extraen 0.2 g de cada
muestra y se introducen en un frasco de 10 mL. Entre muestra y muestra la espatula se
pasa por la solucion diluida de HCI. A continuacion, se afiaden 10 mL de agua
tamponada. Es una solucion que se prepara previamente, afiadiendo a 1 L de agua
destilada, 0.2 g de NaHCOg3 en polvo y 0.15 g de Na,COs en polvo. La funcion del agua
tamponada es romper los enlaces entre particulas disgregando la muestra lo maximo
posible.

3) Disgregar la muestra. Si la muestra est4 poco compactada el agua tamponada es
suficiente para que durante una noche la muestra se disgregue. En el caso de que no se
disgregue, la muestra se pasa por una maquina de ultrasonidos que cumple la funcion de
disgregar.

4) Esparcir la muestra en un cubreobjetos. El objetivo es distribuir la muestra
homogéneamente en un cubreobjetos, que después se pega a un portaobjetos vy
posibilitar la observacion al microscopio petrografico. Para ello se coloca el
cubreobjetos en la base de una capsula Petri de 10 mL de volumen (Fig. 3.2). Después,
se rellena la cépsula con una solucion de “gelatina” y agua tamponada para facilitar
decantacion, reducir la tension superficial y evitar la disolucion instrumental. El agua
tamponada tiene que estar caliente cuando se le afiade la gelatina, para que ésta se
descomponga correctamente (Fig. 3.2), pero después se introduce en el frigorifico, dado
que la solucién tiene que estar fria en las capsulas Petri. El objetivo es que no se
evapore mientras esté decantando, por lo que esta operacidon se realiza a la menor
temperatura posible. En general en tandas de 30 capsulas, se esparce la muestra por la
solucion de la cépsula (Fig. 3.2). Esto se realiza usando una micropipeta Discovery
Comfort, con la que se extraen 200 uL de los frascos previamente preparados y se
bombean, aspirando y expulsando intermitentemente hasta que la muestra esté
distribuida homogéneamente en la solucién (Fig. 3.2). A continuacion se dejan en

reposo durante una noche.



Fig. 3.2. Izquierda y arriba, el producto gelatina. I1zquierda y abajo, colocacién de los
cubreobjetos en el fondo de las capsulas Petri y relleno con la solucion de “gelatina”.

Centro y derecha, extraccion y bombeado de muestra con la micropipeta.

5) Tras dejar una noche decantando, se introducen trozos de papel con una mitad
dentro de la cépsula y la otra fuera, de tal manera que el papel absorbe el agua de la
capsula y lo gotea fuera del recipiente (Fig. 3.3). Cuando toda el agua esté extraida, se
deja secar el fondo de la capsula el minimo tiempo posible para evitar que particulas de
polvo se adhieran al cubreobjetos.

6) Se extrae con una espatula el cubreobjetos con el sedimento adherido y se coloca
en una plancha calorifica a 95°C aproximadente (Fig. 3.3). Se afladen dos gotas de
pegamento, compuesto por una solucién de 75% de balsamo de Canada y 25% de Xileno
(que cumple la funcion de aligerar el balsamo). Se deja unos segundos que las gotas se
esparzan y se cubre con un portaobjetos. Se introduce en un horno a 95°C
aproximademente, donde hay que mantenerlo por dos dias para que el pegamento se

seque.



Fig. 3.3. Arriba a la izquierda, extraccién del liquido con trocitos de papel. El resto,

fase de afiadir pegamento y pegar el cubreobjetos con el portaobjetos.

3.3. IDENTIFICACION Y ANALISIS
DE LAS ASOCIACIONES

Uno de los dos trabajos principales realizados es la identificacion de taxones y

grupos de nanofésiles calcareos y el analisis de sus asociaciones utilizando un
microscopio Leica DMLP del Departamento de Estratigrafia y Paleontologia de la
UPV/EHU. Los nanofésiles calcareos se ven transparentes, con un tono verde en el caso
de los méas gruesos como son los Discoaster. Con nicoles cruzados la mayoria de los
elementos de los cocolitos y nanolitos muestran color blanco en diferentes grados de

intensidad, pero si son mas gruesos pueden llegar a dar colores amarillos o naranjas,



ademas de la figura de extincion (ver apartado 2.4.1). EI aumento usado en el objetivo
es de x100 y en los oculares x12.5, con lo que la combinacion de ambos da un aumento
de x1250. Un campo visual en el microscopio utilizado es circular, por lo que en tal
aumento, el diametro del campo visual es de 64 um. En cambio, las fotografias que
ilustran esta memoria son rectangulares, debido a que el dispositivo usado para

realizarlas tiene un campo visual rectangular.

El primer trabajo al microscopio consiste en identificar los taxones presentes en las
laminas delgadas. Para ello se prepararon catalogos con los taxones que existieron
durante la época correspondiente a cada evento hipertermal. La informacion fue
obtenida principalmente de cuatro fuentes: (1) pagina web Nannotax
(http://www.mikrotax.org/Nannotax3/index.php?dir=Coccolithophores); (2) el catdlogo
digital Nannoware (Cenozoic Nannoware Database Version 2004.1.3, International
Nannoplankton Association & Florida State University); (3) el capitulo “Cenozoic
Calcareous Nannofossils” de Perch-Nielsen (1985b); y (4) el libro Calcareous
Nannofossil Biostratigraphy (Bown, 1998). Las extensiones temporales de cada taxon
fueron comprobadas en la bibliografia referida en estos catalogos.

El objetivo del analisis de asociaciones es determinar la cantidad de cocolitos y
nanolitos que se encuentran en una fraccion concreta de sedimento y calcular qué
proporcion representa cada taxon en relacion al contenido total de nanofdsiles calcareos.
Después se analiza cémo cambian estas proporciones a lo largo de la sucesion
estratigrafica. Para que el calculo de las proporciones sea fidedigno, Denisson & Hay
(1967) determinaron que es preciso contar 500 individuos por muestra. De esta manera,
se asegura gue todo taxon con una abundancia superior al 1% de la asociacion aparezca
al menos una vez en un campo visual al contar los 500 individuos (Fig. 3.4). En nuestro
caso, en primer lugar se realizd un recuento de 500 nanofdsiles por muestra. Asi la
proporcion de los taxones principales (abundancia mayor al 10% de la asociacion)
queda bien reflejada. Sin embargo, es posible que los valores de aquellos taxones cuya
abundancia sea inferior al 10% no sean reales debido a que los individuos pueden
mostrar una distribucion heterogénea en la ldmina delgada, concentrandose en unos
campos visuales y estando practicamente ausentes en otros. Por lo tanto, se realizé un
segundo recuento Unicamente de los taxones con abundancia inferior al 10%, contando
500 individuos solo de este grupo y calculando después la proporcién que habrian

tenido entre los 500 nanofésiles iniciales.


http://www.mikrotax.org/Nannotax3/index.php?dir=Coccolithophores
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Fig. 3.4. Gréfico de Denisson & Hay (1967) para calcular cuantos individuos se deben

contar para un analisis de asociaciones representativo.

Para el célculo de la cantidad de nanofésiles en una fraccion del sedimento, se
calcula cuantos individuos se encuentran en un area determinada de la lamina delgada,
en este caso 1 mm?. Calculando la cantidad media de nanofésiles presentes en cada
campo visual y sabiendo cuantos campos visuales abarca 1 mm? solo es necesario
aplicar la siguiente férmula:

Nanofésiles en 1 mm? = Cantidad total contada por muestra

Numero de campos visuales contados * area del campo visual

Dado que el didmetro del campo visual es conocido, solo se deben introducir dos

valores:

Nanofésiless en 1 mm? = Cantidad total contada por muestra

Numero de campos visuales contados *  * (0.032)2



3.4. DETERMINACION DE LA
CONSERVACION

En cada muestra también se observa el estado de conservacion de los nanofésiles

calcareos. Algunos autores han presentado distintas escalas de conservacion, pero hasta
la fecha no se ha fijado un método uniforme para la medida de este pardmetro. En este
trabajo se sigue la terminologia utilizada por Raffi & De Bernardi (2008), que
compararon la conservacion de los nanofésiles calcareos de antes, durante y después del
PETM. Esta terminologia ha sido utilizada por varios autores dedicados a la
paleoecologia de los nanofésiles calcareos (Bralower, 2002; Bown, 2005; Agnini et al.,
2007).

Se considera buena conservacion que las formas observadas de nanofosiles calcareos
sean iguales que en las fotografias de los catdlogos, con los mismos matices y los
elementos terminados en sus formas regulares. Se considera conservacién moderada que
se observe recrecimiento en los taxones mas vulnerables a ello, que son los nanolitos
como Discoaster, Braarudosphaera y Zygrhablithus. Sus elementos comienzan a
mostrar ensanchamiento y las formas de las puntas se ven deformadas, ademas de tonos
anaranjados bajo nicoles cruzados, muestra de un mayor grosor. Se considera
conservacion pobre que el recrecimiento haga perder totalmente las formas originales de
los taxones, pero que aun puedan ser identificados por la cantidad de asterolitos y el
area central en Discoaster, cinco placas en Braarudosphaera, o la caracteristica
extincion de Zygrhablithus, primero una mitad, y después la otra (Fig. 3.5).

En cuanto a taxones que sufren menos recrecimiento, como los placolitos, una
conservacion pobre supone empezar a perder elementos como barras centrales por
disolucién. A su vez, los elementos pueden recrecer y los placolitos comienzan a
mostrar colores amarillentos. En el caso de Sphenolithus, una conservacion pobre
supone mostrar colores anaranjados. En general, en una conservacion pobre empiezan a
observarse aglomeraciones de cocolitos y nanolitos a consecuencia de la cementacién
de la roca carbonatada. Por ultimo, una mala conservacién supone una gran
aglomeracion de cocolitos y nanolitos, dificil de separar. Los nanolitos proclives al

recrecimiento se distinguen con mucha dificultad y la mayoria de las veces tan solo



puede indicarse el género. También es complicado distinguir las especies no proclives al

recrecimiento, que pierden partes del cocolito/nanolito por disolucion y muestran

colores anaranjados (Fig. 3.5).

Fig. 3.5. Ejemplos de conservacion moderada (izquierda; muestra de 105.8 m de

Gorrondatxe) y mala (derecha; muestra de 83.75 m en Oyambre).

3.5. ANALISIS DE IMAGENES

Una vez completado al analisis de las asociaciones de las tres secciones estudiadas,

se procedidé a emplear una nueva técnica de analisis de imagen (Fuertes et al., 2014) que
permite medir el contenido en CaCO;3; de los nanofésiles calcareos. El analisis de
imagenes se realizo en el Departamento de Geologia de la Universidad de Salamanca
(Grupo de Geociencias Oceanicas), donde tienen instalado el programa C-Calcita de
Fuertes et al. (2014). El objetivo es transformar las imagenes fotografiadas de
cocolitos/nanolitos en imagenes 3D para asi poder calcular su volumen y, por
consiguiente, su masa. Ello permite evaluar como varia la masa de los nanofésiles
durante eventos hipertermales. Para este trabajo solo se usaron especies de tipo
placolito, por lo que se empleara el término “cocolito” en esta seccion, pero el trabajo

puede realizarse en algunos nanolitos también.

El primer paso consiste en tomar fotografias de los cocolitos, en nuestro caso usando

un microscopio Nikon Eclipse LV100POL conectado a una camara digital Nikon DS-



Fil (Fig. 3.6). Para ello es necesario observar en escala de grises la imagen real de los
cocolitos seleccionados. Es necesario el uso de nicoles pero evitar la figura de
interferencia. Esto se consigue mediante la polarizacion circular. Para ello se introducen
dos nuevas lentes, llamadas A/4, una entre el polarizador y la muestra y la otra entre el
objetivo y los nicoles (Fig. 3.6). La primera permite cambiar la direcciéon de la luz
polarizada, de modo que se gira 90°, evitando que al traspasar los cristales de calcita las
ondas se anulen. Al cruzar la otra A/4 la luz vuelve a su direccidn inicial y la figura que
muestra al cruzar nicoles es la imagen real, sin ningun cristal oscuro, sin figura de
interferencia, tal y como se observa en la figura 3.7. En este estudio se tomaron 40862
fotografias de nanofdsiles, segln se especifica en el capitulo correspondiente a cada una
de las secciones estratigraficas estudiadas (para detalles, ver Intxauspe-Zubiaurre et al.,
2017b).
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Fig. 3.6. A la izquierda, microscopio Nikon Eclipse LV100POL equipado con camara
fotogréafica y enlazado con el ordenador. A la derecha, la colocacion de las A/4 en el

microscopio de luz transmitida (Fuertes et al., 2014).

Una vez tomadas las fotografias de los cocolitos, se emplea el programa C-Calcita
para calcular su volumen y su masa. Para ello, el programa C-Calcita identifica 256
niveles de gris, desde el blanco mas brillante (nivel 256) hasta el negro (nivel 0). A fin
de relacionar cada nivel de gris con un espesor determinado, se calibra el programa
utilizando una Rhabdosphaera, un nanolito cilindrico. El tubo de su espina tiene una

seccidn circular, por lo que la anchura que se observa en la imagen es equivalente a su



espesor (Fig. 3.8). Asi, basta medir la anchura del tubo y ver el nivel de gris de los

pixeles centrales; ese nivel de gris corresponde al espesor del tubo. Después el programa

autocalcula el espesor correspondiente a cada nivel de gris usando la relacion propuesta
por Beaufort et al. (2014).

Fig. 3.7. Diferencia entre imagen habitual con nicoles cruzados (izquierda) y con

polarizacion circular (derecha; muestra DE 107.6 m de Gorrondatxe).
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Fig. 3.8. I1zquierda, (a) la anchura de una Rhabdosphaera vy (b) distintas intensidades
de luz, dependiendo de su anchura (Beaufort et al., 2014). La franja roja en la imagen
(b) corresponde al area en que la luz blanca supera el nivel 256 y satura el receptor del
programa. Derecha, relacion usada para calcular la intensidad de luz correspondiente

a cada espesor de la calcita (Beaufort et al., 2014).



Una vez completada la calibracion, se recorta el perfil de cada cocolito fotografiado
y el programa C-Calcita calcula automaticamente los ejes, el area y el espesor de cada
pixel, creando una imagen 3D (Fig. 3.9). A su vez, el célculo del volumen es también
automatico. La masa se obtiene multiplicando el volumen del cocolito por la densidad
de la calcita, operacion que C-Calcita realiza automaticamente. Con todo ello, se crea
una base de datos que se puede exportar a Excel, donde quedan registradas las
dimensiones, volumenes y masas de cada espécimen. ES un proceso mas exacto y que
consume mucho menos tiempo que otros métodos de medida de masa de cocolitos
propuestos hasta la fecha (Roth & Thierstein, 1972; Young & Ziveri, 2000; Agnini et
al., 2017). De hecho, en los otros métodos o bien se realizan calculos aproximados de la
masa del sedimento y una cantidad estimada de cocolitos presentes en ella, o bien se
miden pardmetros dimensionales de los cocolitos y se usan formulas para obtener su
volumen. C-Calcita solo requiere fotografiar digitalmente las especies, recortar su perfil

usando el raton del ordenador y realizar doble click.

En cada muestra se realizan 50 fotografias y sus recortes correspondientes de cada
taxon, con lo cual se obtienen las masas de 50 especimenes. Para observar las
variaciones en la masa a lo largo de una sucesion estratigrafica, se usa el parametro
masa/area, que se calcula de inmediato en Excel. Después se realiza la media del indice
masa/area de los 50 especimenes de cada taxon por cada muestra, y se observa cémo
cambia la masa en la misma unidad de area del cocolito a lo largo de la seccion, reflejo
directo de los cambios en el contenido de CaCOs;. En nuestro caso, la cantidad de
muestras analizadas y los taxones escogidos se especificardn en los apartados

correspondientes a las tres secciones estratigraficas estudiadas.
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Fig. 3.9. Obtencion de la imagen 3D a partir del recorte de la imagen de un cocolito
(Chiasmolithus solitus del nivel 107.6 m de la seccion de Gorrondatxe). (A1) Captura
de un campo visual bajo polarizacién circular. (A2) Imagen cortada de Chiasmolithus
solitus usando el software C-Calcita (Fuertes et al. 2014); notense las diferencias entre
las escalas de grises de cada pixel. (A3) Reconstruccion 3D de la imagen A2. Se
muestran otras imagenes de Chiasmolithus solitus de la misma muestra (B1, B2) con
sus respectivas reconstrucciones 3D (C1, C2). Las dimensiones de los cocolitos en 3D

se expresan en um en las escalas verticales, horizontales y en las escalas de color.



3.6. ANALISIS ADICIONALES

Cada seccion analizada mediante nanofosiles calcareos ha sido caracterizada también
mediante otros pardmetros tipicamente utilizados en estudios paleoambientales, a fin de
tener mas informacién respecto a la interpretacion paleoecoldgica. Ademas de las
propias variaciones litologicas en la sucesion estratigrafica, los datos geoquimicos,
como las curvas isotopicas de 8*°C y 880 o el contenido en COs*, la composicién
mineralégica, o las variaciones en las asociaciones de foraminiferos ofrecen
informacion complementaria. Dicha informacion habia sido previamente publicada en
las secciones de Gorrondatxe y Barinatxe (Payros et al., 2012, 2015a). Sin embargo, en
la seccién de Oyambre han debido de recogerse y prepararse las muestras para que
fueran analizados sus rasgos geoquimicos, mineraldgicos y sus asociaciones de

foraminiferos.

3.6.1. ISOTOPOS ESTABLES

Las ratios de 5"°C y 80 se han utilizado para localizar la posicion estratigrafica de
los eventos hiptertermales estudiados en esta tesis, puesto que generalmente un evento
hipertermal esta caracterizado por picos negativos de 8*3C y 8*%0. A su vez, el anélisis

isotopico permite realizar interpretaciones paleoclimaticas (ver Capitulo 1).

Se muestrea en el campo cavando profundo o cincelando la superficie de la roca a fin
de obtener una parte de la roca sin bioturbaciones, diaclasas, estilolitos ni alteraciones
por meteorizacion. El analisis isotopico puede realizarse en material derivado de la roca
total o en los caparazones de especies de foraminiferos concretas. El segundo
procedimiento ofrece, en principio, resultados mas fiables, dado que algunas especies de
foraminiferos componen sus caparazones en equilibrio isotopico con el agua en que
habitan. Para la seccién de Gorrondatxe se disponia de datos isotdpicos en roca total y
en la especie de foraminifero bentonico Nuttallides truempyi (Payros et al., 2012). Si
bien los valores absolutos de §*C y 5'®0 fueron distintos, las tendencias a lo largo de la
sucesion estratigrafica fueron idénticas. Dado que para estudios paleoambientales de
afloramientos rocosos resultan mas interesantes las tendencias que los valores absolutos,
para las secciones de Barinatxe y Oyambre los analisis de isétopos estables se realizaron

unicamente en roca total, evitando asi la necesidad de implicar a otros especialistas en el



proyecto de investigacion. Asi pues, en el laboratorio de Estratigrafia y Paleontologia de
la UPV/EHU se separaron fragmentos de muestra de roca completamente frescos,
apartando posibles alteraciones.

Se secaron las muestras en un horno a 50°C durante 24 horas y se perforaron con un
microtaladro MF-PERFECTA (W&H), obteniendo 25 g de polvo fino de roca. La broca
y resto de utensilios empleados durante la perforacion fueron lavados entre muestras a
fin de evitar problemas de contaminacion. Las muestras fueron enviadas a laboratorios
especializados, donde el polvo de roca fue analizado en espectrometros de masa. Estos
aparatos separan los atomos que contienen las muestras y calculan la proporcion entre
distintos isétopos, en este caso las proporciones de *C/*C y *0/*0. Las 30 muestras
de roca y 40 muestras de foraminiferos bentdnicos de Gorrondatxe fueron analizadas en
el laboratorio de la University College London (para detalles, ver Payros et al., 2012).
Las 203 muestras de roca de Barinatxe fueron analizadas en Swiss Federal Institute of
Technology (ETH, Zurich; para detalles, ver Payros et al., 2015a). Finalmente, las 164
recogidas en Oyambre fueron enviadas a Leibniz Laboratory for Radiometric Dating
and Stable Isotope Research (Kiel University, Germany), donde fueron analizadas
usando un aparato de preparacion de carbonatos Kiel IV conectado al espectrometro
ThermoScientific MAT 253. Los resultados se expresan en %. y de acuerdo a la
notacion Vienna Pee Dee Bee (VPDB) relativa a NBS19. La precision fue de +0.05%o
para 8'3C y £0.09%o para 520 (para detalles, ver Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b).

3.6.2. MINERALOGIA

La mineralogia sirve para caracterizar el régimen climatico de la zona, puesto que
aporta informacion acerca de los tipos de metorizacion, erosién y transporte de las rocas
del continente. Al igual que para isotopos estables, se muestrea en el campo cavando
profundo o cincelando la superficie de la roca a fin de obtener una parte de la roca sin
bioturbaciones, diaclasas, estilolitos ni alteraciones por meteorizacion. Las muestras se
limpian y se secan igualmente en el laboratorio. A continuacidn, se trituran en mortero
de hierro. Las muestras en polvo se mandaron al laboratorio de difraccion de rayos X
del Departamento de Mineralogia de la UPV/EHU. Alli, en primer lugar, se separan las
fracciones esféricas <2 pm centrifugandolas en varias ocasiones y los agregados
orientados se preparan frotando en ldminas delgadas de vidrio. En estos procesos se usa

agua desionizada para extraer los cloruros (test de caida de AgNO3) y garantizar una



correcta dispersion de la fraccion <2 um. Tras el andlisis de la mineralogia de roca total,
para el andlisis de minerales de arcilla las muestras son decarbonatadas atacando con
HCI, secadas, etileno-glicoladas y calentadas a 550°C por dos horas (Moore &
Reynolds, 1997). Para la estimacion semicuantitativa rutinaria de la mineralogia de roca
total y los minerales de arcilla, la fraccién <2 um se analiza con difraccion de rayos X
(XRD) usando un difractometro Philips PW1710, y los minerales presentes se
identifican de acuerdo a la intensidad de los picos de las reflexiones XRD (Schultz,
1964; Poppe et al., 2001). En total, 141 muestras fueron analizas para Barinatxe (para
detalles, ver Payros et al., 2015a), 52 para Gorrondatxe (para detalles, ver Payros et al.,

2012) y 43 para Oyambre (para detalles, ver Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b).

3.6.3. FORAMINIFEROS BENTONICOS

Como complemento a la informacion paleoambiental sobre la superficie marina

derivada de los nanofosiles calcareos, se estudiaron las asociaciones de foraminiferos
bentonicos a fin de conocer las caracteristicas ambientales del fondo marino. Para ello
se contd con la colaboracion de la doctora Silvia Ortiz (PetroStrat Ltd., Conwy, UK).
Los niveles muestreados para foraminiferos benténicos son litoldgicamente similares a
los muestreados para nanofésiles calcareos (ver arriba). Las muestras fueron tomadas
golpeando sensiblemente la roca superficial de manera que particulas pequefias se
desprendieran de ella hasta rellenar de polvo grueso una bolsa de aproximadamente 1
kg. Las muestras en polvo grueso fueron levigadas bajo agua en el laboratorio de
Estratigrafia y Paleontologia de la UPV/EHU para la extraccion de los caparazones de
foraminiferos. Pasando primero el sedimento por un tamiz de 630 um y después por
otro de 63 um, se separd la fraccion entre 63 y 630 um. Entre muestras levigadas
sucesivamente se lavaba todo el instrumental y los tamices se tefilan con azul de
metileno con intencion de evitar problemas de contaminacidén. Tras el secado de
muestras en un horno a 50°C durante 24 horas, las muestras fueron estudiadas en lupa
binocular. Para cada muestra se calculd la proporcion entre diferentes taxones, con
intencion de reconstruir la paleoecologia de cada seccion. En total, 104 muestras fueron
analizas para Barinatxe (para detalles, ver Payros et al., 2015a), 39 para Gorrondatxe
(para detalles, ver Payros et al., 2012) y 17 para Oyambre (para detalles, ver Intxauspe-
Zubiaurre et al., 2018b).



3.7. PUBLICACION DE RESULTADOS

Se han divulgado los resultados obtenidos mediante diversas publicaciones

cientificas. Gran parte del contenido de esta tesis ha sido enviada para su publicacion en

forma de articulo en revistas cientificas especializadas:

v Intxauspe-Zubiaurre, B., Payros, A., Flores, J.A., Apellaniz, E., 2017a. Changes
to sea-surface characteristics during the middle Eocene (47.4 Ma) C21r-H6
event: evidence from calcareous nannofossil assemblages of the Gorrondatxe
section (western Pyrenees). Newsletters on Stratigraphy, 50 (3), 245-267. DOI:
10.1127/n0s/2017/0305

v Intxauspe-Zubiaurre, B., Flores, J.A., Payros, A., 2017b. Variations to
calcareous nannofossil CaCO;3; content during the middle Eocene C21r-H6
hyperthermal event (~47.4 Ma) in the Gorrondatxe section (Bay of Biscay,
western Pyrenees). Palaeogeography, Palaeoclimatology, Palaeoecology, 487,
296-306. DOI: 10.1016/j.palae0.2017.09.015

v"Intxauspe-Zubiaurre B., Flores, J-A., Payros A., Dinarés-Turell, J., Martinez-
Braceras, N., 2018a. Variability in the calcareous nannofossil assemblages in the
Barinatxe section (Bay of Biscay, western Pyrenees) during an early Eocene
climatic perturbation (~54.2 ma). In: Amayuelas, E., Bilbao-Lasa, P., Bonilla,
0., del Val, M., Errandonea-Martin, J., Garate-Olave, |., Garcia-Sagastibelza,
A., Intxauspe-Zubiaurre, B., Martinez-Braceras, N., Perales-Gogenola, L.,
Ponsoda-Carreres, M., Portillo, H., Serrano, H., Silva-Casal, R., Suérez-Bilbao,
A., Suarez-Hernando, O. (Eds.), Life finds a way, Gasteiz, p. 21-24.

v'Intxauspe-Zubiaurre, B., Martinez-Braceras, N., Payros, A., Ortiz, S., Dinares-
Turell, J., Flores, J.A., 2018b. The last Eocene hyperthermal (Chron C19r event,
~41.5 Ma): Chronological and paleoenvironmental insights from a continental
margin (Cape Oyambre, N Spain). Palaeogeography, Palaeoclimatology,
Palaeoecology, 505, 198-216. DOI: 10.1016/j.palae0.2018.05.044

v Intxauspe-Zubiaurre, B., Flores, J.A., Payros, A. Changes to calcareous
nannofossil CaCOj3 content during three Eocene hyperthermal events: insights
from hemipelagic settings from Bay of Biscay (Western Pyrenees). Articulo en

proceso.



Por otro lado, también se han publicado los resultados mediante pdsteres o

exposiciones orales en congresos tematicos:

% Intxauspe-Zubiaurre, B., Flores, J.A., Apellaniz, E., Payros, A., Orue-Etxebarria,
X., Sierro, F.J., 2015. Impact of the Early Lutetian C21r-H6 carbon-cycle
perturbation on calcareous nannofossils and shallow ocean dynamics
(Gorrondatxe, Western Pyrennees) (presentacion poster). International Congress
on Stratigraphy 2015, Graz, Austria.

« Intxauspe-Zubiaurre, B., 2016. C21r-H6 gertakari hipertermalean nanofosil
karetsuek eta azaleko ozeanoaren dinamikak jasandako aldaketak (presentacion
oral). I. Jornada de doctorado de UPV/EHU). Premio a la mejor presentacion.

% Intxauspe-Zubiaurre, B., Flores, J.A., Payros, A., 2017. Dissolution and
calcification patterns in calcareous nanofossils during the middle Eocene C21r-
H6 hyperthermal event (~47.4 Ma) at the Gorrondatxe section (Bay of Biscay,
western Pyrenees) (presentacion oral). 16™ International Nannoplankton
Association (INA) Congress, Atenas, Grecia.

< Intxauspe-Zubiaurre, B., 2017. Iraganeko berotze global bortitzei begira,
etorkizuneko klima aurreikusiz (presentacion oral). Natur Astea, Zarautz, Pais
Vasco.

¢ Intxauspe-Zubiaurre, B., Flores, J.A., Payros, A., Dinarés-Turell, J., Martinez-
Braceras, N., 2018. Nanofosil karetsuen asoziazioen aldaketak Barinatxeko
sekzioan (Bizkaiko Golkoa, Mendebaldeko Pirinioak) Eozeno goiztiarreko
(~54.2 Ma) klima aldaketa batean (presentacion poster). XVI Encuentro de
Jovenes Investigadores en Paleontologia (EJIP), Zarautz, Pais VVasco. Premio al

mejor poster.

Por ultimo, se ha participado en la organizacion del congreso cientifico XVI
Encuentro de Jovenes Investigadores en Paleontologia, donde se ha publicado un libro

de resimenes extendidos de las exposiciones, de la cual se ha sido editor:

«» Amayuelas, E., Bilbao-Lasa, P., Bonilla, O., del Val, M., Errandonea-Martin, J.,
Garate-Olave, |., Garcia-Sagastibelza, A., Intxauspe-Zubiaurre, B., Martinez-
Braceras, N., Perales-Gogenola, L., Ponsoda-Carreres, M., Portillo, H., Serrano,
H., Silva-Casal, R., Suarez-Bilbao, A., Suarez-Hernando, O., 2018. Life finds a
way, Gasteiz, 328 pp.
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Los contenidos de este capitulo estan basados en los articulos de Intxauspe-Zubiaurre

et al. (2017a, 2017b).

4.1. LOCALIZACION GEOGRAFICA

La seccion de Gorrondatxe se situa en el NE de la peninsula Ibérica, en la playa de

Gorrondatxe que pertenece al municipio de Getxo, Lat. 43° 23°N Long. 3° 01°’W (Fig.

4.1).
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Fig. 4.1. Localizacion geografica de la seccién de Gorrondatxe.
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4.2. RASGOS GEOLOGICOS DE
LA SECCION

La sucesion de Gorrondatxe se sitla en el flanco NE del sinclinorio de Bizkaia y

abarca desde finales del Eoceno inferior (Ypresiense) hasta una parte del Eoceno medio
(Luteciense). La seccién de Gorrondatxe es el estratotipo GSSP del limite entre las
edades Ypresiense y Luteciense (Molina et al., 2011). Constituye, por tanto, el referente
mundial para el paso de una edad a la otra. La posicion estratigrafica exacta del limite

estd marcada en el afloramiento por un clavo dorado (Fig. 4.2).

Lutetiar cinerako Estratoipo Globala
Estrototipo Globl para la base del Pio Luteciense
Stratotype Global pour la base de I'fioge Lutétien
Global Stratotype for the base of the Lutetion Stoge

Fig. 4.2. Vista general de la seccion de Gorrondatxe y fotografias del GSSP (Molina et
al., 2011).

La seccion expuesta en Gorrondatxe es parte de la seccién eocena mas amplia

Sopela-Galea, una sucesion de 2300 m de espesor que aflora a lo largo del acantilado



costero (Payros et al., 2006, 2015; Fig. 4.3). La serie presenta un fuerte buzamiento
60°SW, situandose la parte mas antigua o el muro en el noreste, en la localidad de
Sopela y extendiéndose a lo largo de las playas Barinatxe y Gorrondatxe, hasta la parte
de techo que se localiza en punta Galea. Toda la seccion se formé en el fondo marino
eoceno, a unos 1500 m de profundidad y una paleolatitud aproximada 35°N (Payros et
al., 2006). La sucesién estd compuesta por margas y calizas hemipelagicas con
intercalaciones m&s o menos abundantes, dependiendo del intervalo estratigréfico, de
turbiditas y debritas, tanto calciclasticas provenientes del norte como siliciclasticas

provenientes del sureste (Payros et al., 2006).

La edad de la seccion abarca desde 54.6 hasta 43 Ma, por lo que importantes cambios
geogréficos y ambientales pudieron ocurrir en el transcurso de su formacion. De esta
manera, existen intervalos donde la abundancia de turbiditas es inferior al 20%,
probablemente debido a la lejania del area fuente (Payros et al., 2006), pero existen
otros intervalos donde el porcentaje de turbiditas es entre 20 y 80%, propio de la zona

de l6bulo de sistemas turbiditicos.

La seccion de Gorrondatxe abarca desde el metro 800 hasta el metro 1500 de la
seccion Sopela-Galea (Fig. 4.3). Su base se encuentra en la punta de Azkorri,
constituida por una serie de turbiditas gruesas acumuladas en la parte media del 16bulo
turbiditico. Al contrario, la mitad inferior de la seccion de Gorrondatxe (hasta cerca de
los 1100 m de la sucesién) muestra un alto contenido en calizas hemipelagicas y
comparativamente pocas intercalaciones turbiditicas. Alli donde las turbiditas escasean,
se pueden observar alternancias entre margas y calizas hemipelagicas correspondientes
a ciclos orbitales (Payros et al., 2009, 2011; Payros & Martinez-Braceras, 2014;
Martinez-Braceras et al., 2017). Entre los metros 1100 y 1500 la serie muestra de nuevo

un mayor porcentaje de turbiditas.

Los 300 m correspondientes al intervalo 800-1100 m estan afectados por una falla
que elimina en el afloramiento de Gorrondatxe una parte de la sucesion original. La
falla se encuentra en torno al metro 900 de la columna general, 67.85 m por debajo de la
posicién del GSSP. Afortunadamente, no dificulta ninguna labor realizada en este
doctorado, puesto que el estudio se ha realizado por encima de la falla (intervalo 900-
1100 m) y el analisis mas detallado se ha llevado a cabo en el intervalo situado por
encima del GSSP.
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Fig. 4.3. A laizquierda, columna estratigrafica de la seccion Sopela-Galea (Payros et
al., 2012), acompafiada del modelo de edad, bioestratigrafia de foraminiferos
plantonicos (Wade et al., 2011), bioestratigrafia de nanofésiles calcareos (Martini,
1971) y magnetoestratigrafia. Se destacan el intervalo analizado en Gorrondatxe y la
posicion del GSSP. Arriba, fotografia aérea de la seccion Sopela-Galea. En el centro,
vista del tramo situado a 800 m, donde se observan gruesas turbiditas. Abajo, vista del
intervalo de 200 m considerado en este estudio para el anélisis del evento C21r-H6
(Molina et al., 2011).



4.3. CARACTERISTICAS GENERALES
DEL EVENTO C21r-H6

El evento C21r-H6 fue definido por Sexton et al. (2011) en el ODP Site 1258,
Demerara Rise, océano Atlantico ecuatorial. El lugar de analisis se encontraba a 3000 m

de profundidad durante el Eoceno, donde se calcula que las aguas profundas estuvieran
a 12-14°C (Sexton et al., 2006). El objeto del estudio de Sexton et al. (2011) fue analizar
un intervalo de tiempo de 2.4 Ma (50-47.6 Ma) en busca de posibles hipertermales de
grado menor, a fin de conocer sus caracteristicas y causas posibles. Como patrén comdn
estos eventos se caracterizan por excursiones negativas de 8*3C (entre 0.5 y 1%o) y de
880 (entre 0.5 y 0.9%0) en foraminiferos benténicos, y una disminucién de entre 8 y
30% en el contenido de CaCOs.
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Fig. 4.4. Las 13 excursiones en 6°C identificadas por Sexton et al. (2011) en Demerara
Rise (Site 1258), junto con su 6'20, contenido en CaCOs y modelo de edad.




En ese intervalo de 2.4 Ma, Sexton et al. (2011) identificaron 13 excursiones
negativas de 8"3C (CIE, Carbon Isotope Excursion, Excursién Isotépica del Carbono;
Fig. 4.4). Todas ellas muestran una excursion negativa de 8°C que duré 5-10 ka y una
recuperacion que se extendio durante 30 ka (40 ka de duracion total para cada evento).
Las excursiones de "°C venian también acompafiadas por excursiones en 520, por lo
que se pudo deducir un incremento de 2-4°C en la temperatura de las aguas profundas
(Sexton et al., 2011). Todas las CIEs corresponden a capas marrones ricas en arcillas,
capas que también has sido halladas en los sedimentos del Site 1260 (Demerara Rise) a
2000 m de paleoprofundidad (Sexton et al., 2006) y otros Sites del Atlantico y del
Pacifico, a 3 y 2 km de paleoprofundidad respectivamente (Sexton et al., 2011). Esto
sugiere una disolucion del CaCOj3 generalizada en todos los oceanos, provocada por la
inyeccidn de carbono al sistema océano-atmdsfera y la consecuente acidificacion de las
aguas oceanicas (Sexton et al., 2011). Segun el balance de masa, la inyeccion de
carbono pudo ser de unas 650 Gt en cada evento, probablemente producida por la
oxidacion de carbono orgénico de reservorios submarinos (Sexton et al., 2011).

Los eventos han sido nombrados segln el magnetocrén en el que ocurrieron (i.e.,
C22r, C22n, C21r), la letra H como inicial de “hipertermal” y un nimero segun el orden
de antigliedad, siendo el evento C22n-H1 el mas antiguo y el C21r-H6 el mas moderno
(Fig. 4.4). El evento C21r-H6 es por tanto el ultimo de todas estas excursiones, el mas
moderno; data de 48.1 Ma segun el modelo de Sexton et al. (2011) y 47.4 Ma segun el
modelo de Payros et al. (2012). Segun Sexton et al. (2011) el evento muestra una
excursion en 5°C de -0.7%., por lo que en Demerara Rise no es el evento mas

pronunciado de entre todas las excursiones.



4.4. LA EXPRESION DEL
EVENTO C21r-H6 EN LA
SECCION DE GORRONDATXE

Payros et al. (2012) identificaron el evento C21r-H6 en el intervalo 900-1100 m de la

seccion de Gorrondatxe, més concretamente entre los metros 1018 y 1048. La sucesion
de 200 m esta compuesta por una alternancia continua entre margas y calizas
hemipelagicas e intercalaciones de turbiditas siliciclasticas de pocos centimetros de
grosor y base plana. En base a la identificacion de ciclos orbitales de 21 y 100 Ka,
Payros et al. (2011) estimaron una tasa de sedimentacion de 12.8 cm/ka.
Bioestratigraficamente, en el intervalo de 200 m estdn presentes las primeras
apariciones de los nanofosiles calcareos Blackites inflatus (967 m de la serie, marcando
el GSSP de la base del Luteciense) y Nannotetrina cristata (987 m de la serie)
(Bernaola et al., 2006b; Molina et al., 2011). Esto indica que el evento C21r-H6 se
localiza en la biozona NP14 definida por Martini (1971), la biozona CP12b definida por
Okada & Bukry (1980) y la biozona CNE8 definida por Agnini et al. (2014). Segun el
modelo de edad desarrollado por Payros et al. (2007, 2011, 2012) y estandarizado en
Gradstein et al. (2012), la edad del intervalo de 200 m analizado es entre ~48 y ~46.75
Ma. A partir de este punto, las posiciones estratigraficas se indicaran tomando como 0
m el comienzo de estos 200 m. Por lo tanto, la posicién de la falla, es decir, el metro

900 de la seccion Sopela-Galea, se convierte en el nuevo 0 m.

Para definir las caracteristicas y consecuencias del evento C21r-H6 en Gorrondatxe,
se realiz6 un estudio multidisciplinar de la serie de 200 m del transito Ypresiense-
Luteciense (Payros et al., 2012). El anélisis se centré en la sedimentologia, isétopos
estables, mineralogia, microforaminiferos bentdnicos y plancténicos, e icnofésiles. Con
los resultados obtenidos, Payros et al. (2012) subdividieron la serie de 200 m en 4

intervalos seguin sus caracteristicas geologicas (Fig. 4.5).



Fig. 4.5. Vista general de la seccion de Gorrondatxe en la que se destacan los limites

entre los intervalos estratigraficos A-D (tomado de Payros et al., 2012, fig. S1).
INTERVALO A

Es el tramo precedente al evento C21r-H6, y abarca desde el metro 0 al 118.
Constituye una alternancia relativamente homogénea de margas y calizas
hemipelagicas, las calizas representando un 34% de media de los depésitos y cada par
marga-caliza correspondiendo a un ciclo orbital de 21 ka (Payros et al., 2009a; 2011).
Las pocas intercalaciones de turbiditas que existen son de unos pocos centimetros de
espesor. El contenido en carbonato en el intervalo oscila entre 42 y 75% dependiendo de
la litologia, con un 64% de media. Los minerales de arcilla forman un 28% de la
mineralogia, entre las cuales destacan la esmectita (44% de media), illita (40%),
kaolinita (10%) y clorita (6%). El "3C da una media de 0.43%o en roca total y un
0.23%0 en el microforaminifero bentdnico Nutallides truempyi. En foraminiferos
planténicos, el 60% de la asociacion corresponde a taxones de aguas calidas y baja
latitud, mientras que los foraminiferos bentonicos aléctonos son muy escasos. Los
icnofosiles son abundantes, destacando las trazas post-deposicionales de la familia
agrichnia.



INTERVALO B

Este es el tramo perteneciente al pulso inicial del evento C21r-H6, desde el metro
118 hasta el 133. Dominan sobre todo las margas, que toman colores grises y rojizos,
constituyendo las calizas un 19% del intervalo, y siendo las turbiditas mas gruesas,
hasta los 30 cm en algun caso. El contenido medio en carbonato desciende a un 28% y
los minerales de arcilla ascienden a un 46%, dominados por esmectita (26% de media) y
kaolinita (25%). En la parte media del intervalo B, el §"*C desciende un 2.99% en roca
total comparando con los valores dltimos del intervalo A (hasta un valor minimo de -
2.69%0), y un 1.01%o en N. truempyi (hasta un valor minimo de -1.17%o). La proporcion
de los foraminiferos plantdnicos de aguas calidas y baja latitud aumenta a un 70%, el
estado de conservacion de los foraminiferos se deteriora y se observan cdmaras sueltas y
corroidas. La proporcion de foraminiferos bentonicos autoctonos disminuye respecto a
los aloctonos; los epifaunales (hasta 63%) y los aglutinantes (hasta 72%) y el género
Globobulimina dominan la asociacion. Los icnofésiles disminuyen considerablemente

en namero y diversidad.
INTERVALO C

Constituye el tramo de recuperacion entre el metro 133 y el 148, en el que los
indicadores paleoambientales retornan a los valores iniciales del tramo A. Aunque la
proporcién de calizas sigue constituyendo un 19%, la cantidad de turbiditas gruesas
desciende notablemente. El contenido medio en carbonato asciende a un 52% vy los
minerales de arcilla descienden a un 21%, con la proporcion de kaolinita disminuyendo
a un tercio del de la esmectita. El 5"*C asciende gradualmente de -0.07%o a 0.30%o en
roca total y de 0.01%o a 0.04%o en N. Truempyi. La abundancia de los foraminiferos
planténicos de aguas calidas mantiene valores altos, y ademas los foraminiferos
benténicos aldctonos aumentan en proporcion. Entre los foraminiferos bentdnicos
autoctonos la diversidad es baja y llaman la atencion los picos de Aragonia aragonensis

y Globobulimina. Los icnofosiles se mantienen escasos en abundancia.
INTERVALO D

Es el intervalo posterior al evento, por encima del metro 148. No obstante, en los 10
primeros metros se reconoce un efecto rebote del evento hipertermal en el que los

valores de los proxies paleoambientales superan a aquellas medias del intervalo A, para



después descender a valores parejos a los iniciales. Asi, la proporcion de calizas
ascienden al 40% y aunque existe alguna intercalacion de turbidita gruesa, las turbiditas
finas disminuyen considerablemente. El contenido en carbonato llega al 77% vy los
minerales de arcilla descienden al 11%, dominados casi Unicamente por esmectita e
illita. Los valores de 8*3C oscilan entre 0.40%o y 1.28%o en roca total, y entre 0.30%o y
0.60%0 en N. Truempyi. La proporcién de foraminiferos plantonicos respecto a los
bentonicos disminuye gradualmente a los valores del intervalo A y la diversidad de los
foraminiferos bentonicos aumenta, aunque los foraminiferos bentdénicos aléctonos se
mantienen en los porcentajes de los intervalos B y C. Los icnofésiles aumentan

ligeramente en diversidad, destacando las trazas de la familia pascichnia.

Los datos litologicos y geoquimicos de los cuatro intervalos se resumen en el grafico
de la figura 4.6 (Payros et al., 2012). Todos estos proxies seran contrastados en el
apartado de interpretacion con los resultados de los nanofésiles calcareos obtenidos en

este estudio.

Payros et al. (2012) consideraron que el inicio del evento C21r-H6 en Gorrondatxe se
asocia a la base del intervalo B. Este limite se sitla 15 pares marga-caliza por encima
del GSSP de la base del Luteciense, el cual fue datado en 47.76 Ma (Payros et al., 2011;
Molina et al., 2011). Suponiendo que cada par marga-caliza representa un ciclo de
precesion de equinoccios y tuvo una duracion media de 21 ka (Hays et al., 1976), el
comienzo del evento C21r-H6 corresponderia a 47.44 Ma (Payros et al., 2012). El
intervalo C termina 1 par marga-caliza después de la inversién C21r-C21n, que se
localiza en el metro 142 y fue datado en 47.235 Ma. Por lo tanto, el evento C21r-H6
durd 226 ka segun Payros et al. (2012).
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Fig. 4.6. Registro litoldgico de los 200 m analizados en la seccion de Gorrondatxe por
Payros et al. (2012), mostrando la cronoestratigrafia, los pares de precesion marga-
caliza, contenido en calizas hemipelagicas, turbiditas y margas, y el contenido en
carbonato (0 m corresponde a 900 m de la sucesion Sopela-Galea). Se afiaden la ratio
kaolinita-esmectita, en el que 1 representa la misma cantidad en ambos, y los
resultados de 6™*C en calizas hemipelagicas (roca total) y Nutallides truempyi. Los
intervalos A-B-C-D corresponden, respectivamente, al tramo anterior al evento C21r-
H6, el nucleo del evento C21r-H6, la recuperacion del evento y el tramo posterior
(Payros et al., 2012).



4.5. ASOCIACIONES DE
NANOFOSILES CALCAREOS EN
GORRONDATXE

4.5.1. OBTENCION DE DATOS

Para el andlisis del evento C21r-H6 mediante nanofésiles calcareos en Gorrondatxe

se tomaron 128 muestras, que abarcan los ultimos 20 m del intervalo A (98-118 m), la
totalidad de los intervalos B (118-133 m) y C (133-148 m), y 34 m (148-182 m) del
intervalo D. El espaciado entre muestras varié a lo largo de la seccion. En la mayoria
del intervalo A (98-114 m) el espaciado fue de 80 cm. En los Gltimos 4 m del intervalo
Ay todo el intervalo B el espaciado se redujo a 30 cm. En el intervalo C y los primeros
14 m del intervalo D, el espaciado volvio a ser 80 cm y en el resto de la seccion se
increment6 gradualmente de 1.4 m a 2 m. Las muestras se tomaron en la parte més alta
de las capas de margas grises, para tratar de evitar nanofosiles retrabajados asociados a

turbiditas infrayacentes.

Las muestras fueron preparadas siguiendo el método de decantacion (Flores &
Sierro, 1997) y analizadas en el microscopio de luz transmitida Leica DMLP con un
aumento de 1250X. En primer lugar, se identificaron todos los taxones presentes en
cada lamina delgada (Ladmina 1), siguiendo para ello la sistematica taxonomica de
Perch-Nielsen (1985b), Bown (1998) y los catalogos digitales Nannotax y Nannoware
(ver apartado 3.3). También se usé la bioestratigrafia realizada por Bernaola et al.
(2006b) para la sucesion de Gorrondatxe. Se verificaron los intervalos temporales de los
taxones identificados, siguiendo las referencias arriba indicadas, para determinar si los
ejemplares encontrados son autoctonos o retrabajados durante el NP14 o el CP12b. Para

la lista de los taxones presentes en Gorrondatxe, ver Intxauspe-Zubiaurre et al. (2017a).

Los géneros del Mesozoico se identifican facilmente y han sido catalogados como
retrabajados, excepto Braarudosphaera y Markalius, ya que perduraron hasta la
biozona NP14-CP12b del Eoceno. Por otro lado, los géneros Calciosolenia,
Craticulithus, Ellipsolithus, Fasciculithus, Heliolithus, Hornibrookina,

Neochiastozygus, Prinsius y Toweius, asi como especies como Discoaster



multiradiatus, han sido considerados como retrabajados del Cenozoico, ya que se
extinguieron antes del comienzo de la biozona NP14 o CP12b del Eoceno. Sin embargo,
varios taxones presentes en las laminas y cuya extension estratigrafica abarca dichas
biozonas, aparecieron antes de estas biozonas. Por desgracia, hasta la fecha no se ha
podido establecer ningln patrén de distincion entre especimenes autdctonos y
retrabajados, por lo que no se sabe con certeza si todos los especimenes autoctonos son
realmente autdctonos o si algunos de ellos son transportados desde sedimentos

anteriores. Para evitar confusiones, todos los individuos cuya extension estratigrafica

abarca las biozonas NP14-CP12b han sido considerados autdctonos.




Lamina 1 (pagina anterior). Microfotografias de varios de los taxones presentes en
Gorrondatxe. Barra de escala: 5 um. Taxones autdctonos: (1) Discoaster lodoensis.
(2) Discoaster kuepperi. (3) Discoaster barbadiensis. (4) Discoaster deflandrei. (5)
Sphenolithus moriformis. (6) Sphenolithus spiniger. (7) Zygrhablithus bijugatus. (8)
Coccolithus pelagicus. (9) Coccolithus formosus. (10) Ericsonia orbis. (11)
Reticulofenestra dictyoda con &rea central restringida. (12) Reticulofenestra dictyoda
con amplia &rea central. (13) Reticulofenestra minuta. (14) Braarudosphaera bigelowii.
(15) Helicosphaera lophota. (16) Helicosphaera seminulum. (17) Pontosphaera
pulchra. (18) Pontosphaera plana. (19) Lanternithus minutus. (20) Chiasmolithus
solitus. (21) Chiasmolithus consuetus. (22) Blackites inflatus. Taxones retrabajados:
(23) Prediscosphaera sp. (24) Cretarhabdus sp. (25) Eiffelithus sp. (26) Tranolithus

spp. (27) Toweius pertusus.

4.5.2. ANALISIS DE LAS ASOCIACIONES

Los sedimentos de Gorrondatxe son muy abundantes en nanofosiles calcéareos, 3290

especimenes por mm? de media. La conservacion de los nanofésiles calcareos es de
moderada a buena. Asi, se observa que la asociacibn no ha sido afectada
significativamente por disolucion. Reticulofenestra minuta y Zygrhablithus bijugatus
son dos taxones autoctonos susceptibles a la disolucion (Adelseck, 1973; Bralower,
2002; Jiang & Wise, 2006; Raffi et al., 2009). Aunque ocasionalmente puede observarse
una disolucién parcial de algunos especimenes, esto no dificulta su identificacién. Por
lo tanto, se puede considerar que las proporciones de taxones calculadas en este trabajo
son las originales y no han sido modificadas por procesos de disolucién. De igual modo,
algunos especimenes de Discoaster y Zygrhablithus muestran ligeras recristalizaciones,

pero esto no dificulta su identificacion.

Aungue para el recuento han sido consideradas todas las especies presentes, aquellas
que representan menos del 3% de la asociacion no deben ser tenidas en cuenta al
realizar interpretaciones paleoecologicas (Backman & Shackleton, 1983). Por lo tanto,
en este apartado solo se hablara sobre los resultados de los taxones que representan mas
del 3% de la asociacion. También se han incluido agrupaciones de varios taxones con

afinidad ecoldgica parecida, para los casos en los que individualmente cada taxén no



alcanza el 3% de la asociacion, pero si lo superan conjuntamente (Fig. 4.7). Para valores

netos del recuento ver Intxauspe-Zubiaurre et al. (2017a).

Abundancia total de nanofdsiles

Se ha calculado la abundancia total de nanofosiles calcareos autoctonos presentes en
un area de 1 mm? (Fig. 4.7). La media es de 3169 especimenes por mm? en el intervalo
A, si bien es destacable un incremento de especimenes entre los metros 116 y 117 (4916
especimenes/mm?). El nimero disminuye considerablemente en el intervalo B, a una
media de 2257 especimenes/mm? y un valor minimo de 794 especimenes/mm? en el
metro 125. La abundancia media aumenta gradualmente en el intervalo C (3254
especimenes/mm?). La media disminuye de nuevo a 2664 especimenes/mm? en el
intervalo D, aunque se observa un rebote que supera los valores medios del intervalo A

en los primeros 10 m del intervalo D (3965 especimenes/mm?).

La proporcién de nanofdsiles calcareos retrabajados respecto a la abundancia total de
nanofosiles calcareos asciende durante el evento C21r-H6. Aqui se han separado los
taxones retrabajados Mesozoicos de los Cenozoicos. La proporcion de los taxones
retrabajados Mesozoicos aumenta de una media de 8.44% en el intervalo A a una media
de 13.22% en el intervalo B (mostrando unos valores maximos de hasta un 30% en
algunas muestras). La proporcion disminuye progresivamente a una media de 11.63%
en el intervalo C y 6.27% en el intervalo D. Los taxones retrabajados del Cenozoico no
varian mucho a lo largo de la seccion, 7.55% en el intervalo A, 7.65% en el intervalo B,
7.53% en el intervalo C y 5.02% en el intervalo D. En cualquier caso, es de destacar que

el incremento de taxones retrabajados Mesozoicos y Cenozoicos se da al mismo tiempo.

Reticulofenestra

El género Reticulofenestra constituye de media el 60% de la asociacion. Existen tres
tipos: aquellos menores que 5 um se han denominado R. minuta. De entre los mayores
que 5 pum, un tipo de Reticulofenestra tiene el area central muy restringida y en nicoles
cruzados apenas se observa la apertura, siendo su figura un aspa que parte de un punto
central. El otro tipo tiene el area central mas amplia y ésta se observa en nicoles
cruzados (Lamina 1). Ambos tipos se han considerado distintos morfotipos de la misma
especie, debido a su parecido en todos los demas elementos del cocolito, salvo el

tamafo de la apertura. EI morfotipo de area central restringida se asemeja a la especie



Dictyococcites scripssae del Eoceno medio, pero Dictyococcites aparece por primera
vez en la biozona NP16-17 (Bukry & Percival, 1971). Por lo tanto, se ha considerado
incluir a los dos morfotipos dentro de la especie R. dictyoda. No se han encontrado
referencias bibliograficas que permitan considerar que el morfotipo de area central
restringida pueda tratarse de una fase evolutiva entre R. dictyoda y Dictyococcites. Sin
embargo, en este estudio si se ha considerado la posibilidad de que cada morfotipo sea

una adaptacion a condiciones ambientales diversas.

Los resultados son los siguientes (Fig. 4.7): R. minuta tiene una abundancia media de
32.22% en el intervalo A, 34.93% en el intervalo B, 33.8% en el intervalo C y 35.31%
en el intervalo D. R. dictyoda, sumados los dos morfotipos, tiene una abundancia media
de 24.85% en el intervalo A, 22.97% en el intervalo B, 24.26% en el intervalo C y
27.94% en el intervalo D. La proporcion entre morfotipos se ha calculado dividiendo la
cantidad del morfotipo de area abierta con la abundancia total de R. dictyoda. Asi, la
proporcion de R. dictyoda de area amplia aumenta desde un 12.52% en el intervalo A a
un 29.93% en el intervalo B, para luego descender a un 14.6% en el intervalo C y un
14.46% en el intervalo D.

Coccolithus

El segundo género mas abundante es Coccolithus (Fig. 4.7). El total del género no
muestra grandes diferencias, 15.35% en el intervalo A, 15.58% en el intervalo B,
17.09% en el intervalo C y 16.35% en el intervalo D. Existen individuos menores que 5
um, de los cuales los que son circulares pueden clasificarse como C. pauxillus pero
aquellos que son elipticos no presentan sus caracteristicas distintivas. Sin embargo, no
se ha definido hasta la fecha ninguna especie de Coccolithus menor que 5 um salvo C.
pauxillus. Por lo tanto, todos aquellos Coccolithus inferiores a 5 um han sido incluidos
en el grupo “Coccolithus <5 pm”. Su abundancia apenas varia, 4.05% en el intervalo A,
4.68% en el intervalo B, 5.66% en el intervalo C y 4.28% en el intervalo D. De entre los
mayores que 5 pum, el 99% pertenece a C. pelagicus y C. formosus, y se ha calculado la
proporcién entre ambas especies. Asi, C. formosus tiende a incrementar en proporcion a
la suma de C. pelagicus y C. formosus, 42.42% en el intervalo A, 43.75% en el

intervalo B, 46.24% en el intervalo C y 54.89% en el intervalo D.
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Fig. 4.7. Abundancia de diferentes grupos de nanofésiles calcareos en la serie de
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cada gréfico es la media mdvil de 5 puntos consecutivos. 0 m de la columna
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Taxones de alta temperatura vy oligotrofia

De los géneros presentes en Gorrondatxe, Discoaster, Sphenolithus y Zygrhablithus
son aquellos que histoéricamente han sido méas reconocidos como indicadores de aguas
calidas, oligotréficas y tranquilas (ver capitulo I1). En ninguna de ellas aumenta la
proporcion respecto al total de nanofésiles calcareos autoctonos durante el evento C21r-
H6 (intervalos B y C); la tendencia es mas bien de disminuir durante el evento y a
recuperarse en algunos casos en el intervalo posterior. Asi, Discoaster presenta una
abundancia media de 4.75% en el intervalo A, 3.6% en el intervalo B, 4.46% en el
intervalo C y 4.29% en el intervalo D. Sphenolithus representa un 3.47% de la
asociacion en el intervalo A, 3.06% en el intervalo B, 3.33% en el intervalo C y 2.9% en
el intervalo D. Z. bijugatus constituye un 5.52% de la asociacion en el intervalo A, 4.9%
en el intervalo B, 4.83% en el intervalo C y 3.81% en el intervalo D. Tal y como sucede
con la abundancia total de nanofosiles calcareos, valores relativamente altos de
Discoaster (7.28%), Sphenolithus (6.68%) y Zygrhablithus (7.64%) se dan en el metro
116, y los valores minimos en torno al metro 125 (1.18%, 0.83% y 1.14%).

Otros indicadores paleoecol6qgicos

Aparte de los tres grupos arriba citados, Ericsonia y Neococcolithes también han sido
empleados por algunos autores como indicadores de alta temperatura (Bramlette &
Sullivan, 1961; Tremolada & Bralower, 2004; Agnini et al., 2007). Sin embargo,
ninguno de ellos llega a alcanzar una abundancia media superior al 1% vy, por lo tanto,
en este estudio no pueden ser utilizados para interpretaciones paleoecoldgicas. La
abundancia del indicador de baja temperatura y alta latitud Chiasmolithus tampoco es
representativa, pero su tendencia es interesante dado que desciende de un 1.64% en el
intervalo A al 1.33% en el intervalo B, para después ascender a un 1.47% en el intervalo

Cyaun 1.84% en el intervalo D.

Por dltimo, existe un grupo de taxones que habitan cerca del continente, que
individualmente no llegan a representar el 2% de la asociacién, pero juntos superan el
3% en varias muestras de la sucesion. Este grupo incluye los generos Pontosphaera,
Helicosphaera, Braarudosphaera, Micrantolithus, Pemma, Pseudotriquetrorhabdulus y
Lanternithus. La suma da una abundancia del 3.46% en el intervalo A, un 4.04% en el
intervalo B, un 2.49% en el intervalo C y un 2.4% en el intervalo D. Es destacable que

existen dos tramos del intervalo B en los que se llega a superar considerablemente la



media del intervalo: el grupo alcanza una abundancia del 6.85% entre los metros 118 y
119 (con un valor méximo de 9.37%) y del 6.52% entre los metros 125 y 126 (maximo
9.27%).

4.5.3. INTERPRETACION

Condiciones paleoambientales en Gorrondatxe durante el Luteciense inferior

La abundancia de nanofosiles de Gorrondatxe es elevada, pero se ha observado una
gran abundancia de nanofosiles retrabajados, en torno al 20% de media. Esto implica
una removilizacién importante del sedimento y podria provocar dudas sobre si todos los
individuos contados como autéctonos realmente lo son. No obstante, se observa que
apenas hay variaciones en las proporciones de los retrabajados del Cenozoico, por lo
tanto podria suponerse que si parte de los individuos considerados autdctonos es
retrabajado, la fraccidn de estos retrabajados seria constante en toda la seccion, y que las
variaciones que se observan en los nanofésiles autoctonos reflejan variaciones reales

acontecidas en la época del intervalo estudiado.

Comenzando con la abundancia total de nanofosiles calcareos autdctonos, la brusca
disminucion en su abundancia al inicio del evento C21r-H6 puede ser interpretada de
distintas maneras. Que la disminucion sea debida a disolucién queda descartada por la
buena conservacion de Reticulofenestra minuta y Zygrhablithus bijugatus, que son
especies susceptibles a la disolucion. Una interpretacion posible es que la abundancia de
cocolitéforos producidos en la superficie del océano pudo disminuir durante el evento
C21r-H6, es decir, que bajara la productividad. Otra opcién es que la productividad se
mantuviese, o incluso aumentase, pero que el incremento en el aporte de material
terrigeno continental provocase una mayor diluciéon de los nanofosiles calcareos en el
sedimento acumulado en el fondo marino. El incremento de nanofdsiles retrabajados del
Mesozoico respalda esta segunda hipdtesis, puesto que indica una removilizacion de
sedimento antiguo. El incremento en kaolinita descrito por Payros et al. (2012) también

indica un aumento en el aporte de sedimento desde el continente.

Los cambios en las proporciones de nanofdsiles calcareos autdctonos no son tan
significativos como pueden ser los registrados en los eventos hipertermales PETM y
ETM2 (Monechi et al., 2000; Bralower, 2002; Orue-Etxebarria et al., 2004; Gibbs et al.,



2006; Agnini et al., 2007). Esto sugiere que estos organismos se adaptaron con relativa
facilidad a los cambios ambientales de la perturbacion climatica C21r-H6, pese a que
hubo cambios geoquimicos importantes en el océano. Aun y todo, si se observan
tendencias significativas, como un ligero ascenso en la abundancia de los géneros mas
comunes y cosmopolitas, Reticulofenestra y Coccolithus, que pudiera responder a un
incremento en el aporte de nutrientes continentales. De todos modos, no existe un
aumento considerable de pequefias Reticulofenestra, como se ha observado en los
margenes continentales durante el PETM (Bralower et al., 1995; Thompson & Schmitz,
1997; McGonigal & Wise, 2001; Taylor & Macquaker, 2011). Lo que si llama la
atencion es la disminucién de los taxones de alta temperatura y oligotrofia, sobre todo
Discoaster. EI aumento de 2-4°C calculado por Sexton et al. (2011) en el océano
profundo hace pensar que también se produciria el calentamiento de la superficie marina
en la cuenca Vasco-Cantabrica. Aungue hay una ligera disminucion en la abundancia de
Chiasmolithus de aguas frias, los indicadores de alta temperatura no aumentan, lo que
hace pensar que no se produjo tal ascenso de temperatura o, alternativamente, que algun
otro factor ambiental tuvo un mayor efecto. Discoaster, Sphenolithus y Z. bijugatus son,
ademas de indicadores de temperatura calida, habitantes de mares tranquilos y
oligotrdficos. Discoaster y Zygrhablithus han sido ademas considerados géneros que
habitaban en mayores profundidades que la mayoria de los cocolitéforos del Eoceno
(Aubry, 1998; Mutterlose et al., 2007; Giraldo-Gomez et al., 2016). Una mayor cantidad
de material terrigeno en suspension limitaria la luz en las profundidades, lo cual
dificultaria la fotosintesis de estos géneros. Ademas, se adaptarian peor que los taxones
meso-eutroficos como Reticulofenestra al incremento en nutrientes procedentes del

continente.

En este sentido, resultan muy significativos los picos que muestran los indicadores de
cercania al continente durante el evento C21r-H6. Esto demuestra que condiciones
propias de zonas litorales se expandieron hacia el interior del océano, provocando, por
ejemplo, una mayor presencia de aguas continentales en la superficie del mar y, por
tanto, una disminucion en la salinidad, las cuales son unas condiciones favorables para

los taxones cercanos al continente.

En conjunto, las asociaciones de nanofosiles calcareos indican un aumento del aporte
continental durante el evento C21r-H6, lo que produjo un incremento en nutrientes y

material terrigeno en suspension en la zona marina abierta y un descenso en la salinidad.



Todo ello sugiere un incremento en el ciclo hidrolégico de la cuenca Vasco-Cantabrica,
que conllevaria mayores precipitaciones y mayor escorrentia continental hacia los
océanos (Barron et al., 1989; Schmitz & Pujalte, 2003; Wing et al., 2005; Held &
Soden, 2006; Sluijs et al., 2009). Puesto que la cuenca Vasco-Cantabrica no se
encontraba en una zona de upwelling en el Eoceno (Bice & Marotzke, 2002), la
abundancia de nutrientes dependia méas del aporte continental que de la estratificacion
de las aguas y la posicion de la nutriclina. De todos modos, dado que las pequefias
Reticulofenestra que solian formar eclosiones no aumentan considerablemente en
proporcion en este intervalo, puede decirse que no hubo un incremento notorio de

productividad.

La mayoria de los taxones muestran una recuperacion a valores iniciales durante el
intervalo C, una vez finalizado el pico del evento C21r-H6. Esto demuestra una
recuperacion gradual del clima y una tendencia hacia condiciones marinas mas estables

y oligotroficas.

Peculiaridades en el comportamiento de algunos taxones

Por ultimo, cabe resaltar las variaciones en la ratio entre R. dictyoda de area central
amplia y restringida. La ultima es con diferencia la mas comun (80% de media), pero el
morfotipo de &rea central amplia duplica su proporcion durante el pico del evento C21r-
H6, cuando la temperatura era mas alta, el ambiente era meso-eutréfico y la salinidad
descendio. Todo ello lleva a pensar que el morfotipo de mayor apertura de R. dictyoda
se adaptaba mejor a condiciones cambiantes. Por otro lado, la abundancia de
Coccolithus formosus también aumenta durante el evento respecto a C. pelagicus, pero
continta aumentando en nimero a lo largo de la seccion. De ahi puede concluirse que
esta especie se adecudé mejor a las alteraciones climaticas provocadas por el evento

C21r-H6, asi como a las condiciones de la fase de recuperacion de la misma.



4.6. ANALISIS DE IMAGENES

4.6.1. OBTENCION DE DATOS

Para el analisis de imagen se han usado las mismas laminas delgadas empleadas en la
caracterizacion de las asociaciones de Gorrondatxe, 128 muestras en total (Intxauspe-
Zubiaurre et al., 2017b). Los taxones con los que se ha trabajado han sido tres, siendo

todos cocolitos:

(1) Chiasmolithus solitus: Al caracterizar las asociaciones se observd que en las
muestras correspondientes al evento C21r-H6, muchos especimenes de C. solitus
carecen de sus barras centrales, viéndose en su lugar huecos en los escudos, reliquias
donde antes existieron las barras (Lamina 2). Esto hizo suponer que esta especie puede
ser un buen indicador de procesos de disolucién, por lo que fue directamente
seleccionada para el analisis de imagen. Ademas, C. solitus se encuentra presente en las
otras dos secciones analizadas en esta tesis, por lo que permite realizar analisis

comparativos.

(2) Reticulofenestra minuta: Esta especie ha sido considerado en numerosas ocasiones
como poco resistente a la disolucion, debido a su pequefio tamafio y la fragilidad de sus
cristales (Perch-Nielsen, 1985b; Aubry, 2009). Como en las muestras de Gorrondatxe la
especie es abundante, fue seleccionada para el analisis de imagen. Ademas, la especie es

autdctona también en la seccion de Oyambre.

(3) Toweius pertusus: A pesar de ser una especie extinguida antes del evento C21r-H6,
es relativamente abundante entre los taxones retrabajados de Gorrondatxe. Se considero
que podia ser interesante realizar el andlisis de imagen de esta especie debido a tres
razones. Por un lado, es sabido que es un taxon susceptible a la disolucion (Adelseck,
1973; Tremolada and Bralower, 2004; Jiang & Wise, 2006; Raffi et al., 2009; Stoll et
al., 2007) y podria mostrar bien los cambios en el contenido del CaCOs. Por otro lado,
al ser Toweius un género extinto en NP14, sus resultados podrian compararse con los de
taxones autdctonos para asi determinar en qué momento y en qué parte de la cuenca
pudieron producirse los posibles cambios en el contenido de carbonato. En tercer lugar,

Toweius pertusus existio durante la biozona NP11, que corresponde a la edad de la



seccion de Barinatxe; al no existir el género Reticulofenestra en esa época, los
resultados de Toweius pertusus en Gorrondatxe, en caso de ser fidedignos, podrian

compararse con los de Barinatxe.

Para realizar el andlisis de imagen, en primer lugar se tomaron 50 fotografias con
polarizacion circular (ver capitulo 111) de cada taxén en cada muestra, lo cual supuso un
total de 19200 fotografias (Lamina 2). Después, utilizando el programa C-Calcita se
recortaron todas las fotografias circunscribiendo los especimenes seleccionados y se
calculé automaticamente el &rea, volumen y masa de cada espécimen. Se descart6 la
posibilidad de realizar los célculos en unidades pg/um® porque son distintos los
espesores de las barras y los escudos de Chismolithus y la ausencia de barras en algunos
especimenes provoca resultados espurios en el célculo de masa/volumen. Por
consiguiente, el parametro considerado para el analisis de los datos fue el cociente entre
masa y area (pg/um?). Asi se pueden deducir las variaciones de contenido en carbonato
en una unidad de area, es decir, ver si hay cambios de espesor en los individuos de la
misma talla (misma longitud de los ejes de la elipse que forma el escudo). Para realizar
el andlisis de la evolucion temporal de este parametro se calculé la media de masa/area
de cada una de las especies en cada una de las muestras. A los resultados obtenidos se
les sumd el porcentaje de C. solitus sin barras centrales en cada muestra. Numerosos
autores han considerado que no es posible que Chiasmolithus produzca cocolitos sin

barras centrales, y que la existencia de esa malformacion solo puede deberse a que las

barras originales se hayan disuelto posteriormente (Perch-Nielsen, 1985b; Gibbs et al.,
2004; Raffi & de Bernardi, 2008).




Lamina 2: Iméagenes de las especies analizadas bajo polarizacién circular y cortadas

con el software C-Calcita (Fuertes et al., 2014). (1-8) Chiasmolithus solitus. (1)
Muestra anterior al evento C21r-H6, intervalo A, 100.5 m. (2) Muestra del intervalo A,
107.5 m. (3) Muestra del evento C21r-H6, intervalo B, 122.7 m. (4) Muestra del
intervalo B, 125.3 m. (5) Muestra del evento, intervalo C, 135.5 m. (6) Muestra del
intervalo C, 143.25 m. (7) Muestra posterior al evento, intervalo D, 156.7 m. (8)
Muestra del intervalo D, 163.5 m. (9-18) Reticulofenestra minuta. (9) Muestra del
intervalo A, 103.75 m. (10) Muestra del intervalo A, 107.5 m. (11) Muestra del
intervalo A, 113 m. (12) Muestra del intervalo A, 116 m. (13) Muestra del intervalo B,
122.1 m. (14) Muestra del intervalo B, 122.5 m. (15) Muestra del intervalo C, 139.5 m.
(16) Muestra del intervalo C, 143.25 m. (17) Muestra del intervalo D, 156.7 m. (18)
Muestra del intervalo D, 163.5 m. (19-26) Toweius pertusus. (19) Muestra del intervalo
A, 113m. (20) Muestra del intervalo A, 106.25 m. (21) Muestra del intervalo B, 121.6 m.
(22) Muestra del intervalo B, 123.9 m. (23) Muestra del intervalo C, 140.75 m. (24)



Muestra del intervalo C, 142.75 m. (25) Muestra del intervalo D, 155.75 m. (26)
Muestra del intervalo D, 173 m. La barra de escala mide 5 pm para Chiasmolithus
solitus y Toweius pertusus, 3 um para Reticulofenestra minuta.

4.6.2. RESULTADOS

El indice masa/area de C. solitus disminuyé considerablemente en el intervalo B del

evento C21r-H6 (Fig. 4.8; para detalles, ver Intxauspe-Zubiaurre et al., 2017b). El valor
medio anterior al evento (intervalo A) es de 1.26 pg/um?, llegando a un valor maximo
de 1.79 pg/um? en el metro 102 y mostrando también dos picos consecutivos de 1.37 y
1.54 pg/um? en los metros 113 y 116 m respectivamente. El indice masa/area disminuyo
a 0.88 pg/um? de media durante el intervalo B, con un valor minimo de 0.51 pg/um? en
el metro 122, lo cual es menos de un tercio del valor maximo del intervalo A. El indice
incrementa gradualmente a partir del metro 122 y a lo largo del intervalo C (0.92
pg/um>). En los primeros 10 m del intervalo D el indice es 0.98 pg/um?, y en el resto del
intervalo D, 0.99 pg/um?®. Estos resultados son perfectamente compatibles con el
porcentaje de individuos de C. solitus sin barras centrales. Solo un 3% de los individuos
de C. solitus carece de barras en el intervalo A, el porcentaje asciende a 12% en el
intervalo B, con un valor méximo de 35% en el metro 121, y desciende nuevamente a
6.6% en el intervalo C, 8.71% en los primeros 10 m del intervalo D y 8.03% en el resto

del intervalo D.

El indice masa/area de R. minuta muestra las mismas tendencias que las indicadas
arriba, pero los valores no cambian tanto como en C. solitus. Se observan picos
positivos en los metros 102, 113 y 116 (Fig. 4.8), pero la pérdida de masa durante el
evento C21r-H6 no es tan significativa como en C. solitus, puesto que la media del
indice masa/area es de 0.95 pg/um? en el intervalo A, 0.9 pg/um? durante el evento
C21r-H6, 0.87 pg/um? en el intervalo C y 0.89 pg/um? en todo el intervalo D. Cabe
destacar que el valor minimo registrado (0.58 pg/um? en el metro 125) es menor que la

mitad del valor méximo (1.46 pg/um? en el metro 116).

La tendencia registrada en el indice masa/area de T. pertusus también es similar. La
media del indice masa/area es de 1.11 pg/um? en el intervalo A, con picos positivos de

1.36 y 1.22 pg/um? en los metros 113 y 116 respectivamente. El valor disminuye a 0.99



pg/um? en el intervalo B, con un valor minimo de 0.80 pg/um? en el metro 121. El valor
aumenta a 1.03 pg/um? en el intervalo C, 1.12 pg/um? en los primeros 10 m del

intervalo D, y 1.19 pg/um? en el resto del intervalo D.

Indice masa/area en Chiasmolithus Indice masa/drea en Indice masa/area en
Chiasmolithus solitus solitus sin Reticulofenestra Toweius pertusus
(pg/um2) barras centrales (%) minuta (pg/um2) (pg/um?2)
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Fig. 4.8. Variaciones en el indice masa/area de los taxones analizados en Gorrondatxe,
y la abundancia relativa (%) de Chiasmolithus solitus sin barras centrales. La linea
gruesa indica la media moévil de 5 puntos consecutivos. 0 m de la columna corresponde

a 900 m de la seccion Sopela-Galea.

4.6.3. INTERPRETACION

Causa de los cambios en el indice masa/area: ¢;disolucion o cambios en la

calcificacion?

Se han registrado cambios considerables en el indice masa/drea de las especies
analizadas a lo largo de la sucesion estratigrafica de Gorrondatxe. Esto refleja
variaciones temporales en el contenido de CaCO; de los nanofosiles calcareos. Estas
variaciones pudieron ocurrir en respuesta a tres factores principales: (1) los



cocolitéforos produjeron mas o menos carbonato durante su ciclo de vida; (2) tras la
muerte de los individuos, durante su decantacién a través de la columna de agua o0 una
vez depositados en el fondo marino, se produjeron reacciones quimicas que hicieron
variar el contenido en carbonato de los cocolitos; (3) el contenido en carbonato varid

durante procesos diagenéticos mas tardios.

En primer lugar, se ha indicado anteriormente que la conservacién de los nanofosiles
es buena y que apenas se observa recrecimiento en los taxones mas susceptibles, como
son Discoaster y Zygrhablithus bijugatus. Esto significa que la diagénesis no alteré el

contenido de CaCOs de los cocolitos.

En segundo lugar, es posible que se prdujeran variaciones en la tasa de produccion de
carbonato de los cocolitos durante el periodo de vida de los nanofosiles calcareos.
Sexton et al. (2011) concluyeron que durante el evento C21r-H6 se produjo una emision
de carbono organico a la atmosfera. Procesos similares estan produciéndose en la
actualidad debido a la actividad industrial, y la comunidad cientifica investiga como
afecta el enriquecimiento en diéxido de carbono a la produccion de carbonato de los
cocolitos. Una de las hipdtesis sugiere que el CO, es uno de los compuestos necesarios
para la produccion del CaCOs3 y que, por lo tanto, el aumento en su concentracion, en
caso de que exista suficiente Ca”*, facilita la precipitacion de calcita (Rost et al., 2003;
Langer et al., 2006). Asi, a pesar de que el incremento del CO, en el agua hace
aumentar la concentracion de H* y bajar el pH (ver capitulos | y Il), esta hipGtesis
sostiene que los cocolitos no son vulnerables al cambio del pH. Se han realizado
ensayos de laboratorio sometiendo a los cocolitéforos a concentraciones de CO;
similares a las anteriores y posteriores a la Revolucion Industrial, y se ha visto que la
masa de los cocolitos es mayor bajo concentraciones mas altas de CO, (Langer et al.,
2006; Iglesias-Rodriguez et al., 2008; Rivero-Calle et al., 2015). Algunos autores
sostienen que la razon es que los cocolitos formados en condiciones de alta
concentracion de CO, tienen cristales mas grandes y por ello son méas gruesos (Rost et
al., 2003; Riebesell, 2004). Sin embargo, otros autores sugieren que el aumento en
carbonato no es consecuencia de que los cocolitos tengan cristales mas grandes y mas
gruesos, sino que es la célula misma la que crece més y, por lo tanto, produce mas
cantidad de cocolitos, aunque estos tengan el mismo grosor (Stoll et al., 2007; Gibbs et
al., 2013, Bolton et al., 2016).



Al contrario, otra hipotesis defiende que al aumentar el pCO, y bajar el pH, los
cocolitoforos generan cristales incompletos y amorfos, dando formas imprecisas al
cocolito (Beaufort et al., 2011; Raven & Crawfurd, 2012; Langer et al., 2013; O’Dea et
al., 2014). En la mayoria de los estudios sobre la calcificacion en eventos hipertermales
Paledgenos, entre los cuales destaca el PETM, los nanofosiles calcareos muestran
evidencias de disolucion o corrosion considerable, y también existen muchos ejemplos
de malformaciones, como cristales torcidos o dispuestos con orientaciones andmalas
(Kahn & Aubry, 2004; Jiang & Wise, 2006; Agnini et al., 2007, Mutterlose et al., 2007,
Raffi & De Bernardi, 2008; Bralower et al., 2014). Los resultados sugieren que el

aumento del pCO, pudo ser el causante de estas malformaciones.

En Gorrondatxe el indice masa/area de todos los taxones analizados disminuye
durante el evento C21r-H6, y esto puede deberse a una menor calcificacién durante el
evento. Sin embargo, la proporcion de C. solitus sin barras centrales aumenta
considerablemente, y esto es un patron claro de disolucion. Por lo tanto, la disminucién
de los indices masa/area puede deberse tanto a la menor calcificacibn como a la
disolucion. Para resolver esta cuestion habria que analizar muestras coetaneas de menor
profundidad, de las cuales se carece por el momento. Lo que si puede verificarse es el
hecho de que existen intervalos de la seccion de Gorrondatxe en los que el indice
masa/area de los nanofdsiles calcareos es mayor que la media. En concreto los indices
de los metros 113 y 116 son los maximos de toda la seccién. Ademas ejemplares de R.
minuta de los metros 113 y 116 muestran tonos mas brillantes que el resto (Lamina 2),
indicando que constituyen cocolitos de mayor grosor. Estos hechos acontecen
justamente antes del inicio del intervalo B, por lo que podrian estar relacionados con
una inyeccién de CO, en el sistema, previo al evento hipertermal, que pudo favorecer

una mayor acumulacion de carbonato en los cristales de los cocolitos.

Por otro lado, la disminucion del contenido en CaCO3 durante el intervalo B puede
justificarse con la disolucion de los cocolitos, basandose en el incremento de la pérdida
de las barras centrales de C. solitus. Esta disolucion pudo ocurrir tanto durante su
decantacion hacia el fondo marino, como una vez acumulados en el fondo marino.
Desafortunadamente, no existe un patron de disolucion distintivo para cada caso. La
disolucién en la columna de agua podria justificarse si los individuos coetaneos de
sedimentos de menor profundidad mostrasen también disolucion, pero el evento C21r-

H6 no se ha identificado en ninguna seccion mas somera hasta la fecha. En



consecuencia, el unico proxy que se ha podido emplear a modo de referencia es el
indice masa/area de T. pertusus. Este taxon es retrabajado en la seccion de Gorrondatxe,
pero su indice masa/drea muestras las mismas tendencias que el de los taxones
autoctonos. Resulta muy improbable que los ejemplares de T. pertusus retrabajados
justamente durante el evento C21r-H6 estuvieran disueltos con antelacion. Por tanto, se
puede concluir que todos los taxones analizados sufrieron procesos de pérdida de masa
por disolucion simultdneamente y que estos procesos ocurrieron en el fondo marino.
Esta conclusion viene respaldada por la mayor fragmentacion de foraminiferos y un
considerable aumento en foraminiferos aglutinantes durante el intervalo B de
Gorrondatxe (Payros et al., 2012). En definitiva, la pérdida de masa en los nanofosiles
calcareos durante el evento C21r-H6 se produjo, al menos parcialmente, en el fondo
marino, si bien no se puede descartar que también se hubiese producido disolucion

parcial en la columna de agua.

Susceptibilidad a la disolucién de las especies analizadas

Se ha observado que los cambios en el indice masa/area ocurrieron en distinto grado
en las tres especies analizadas. C. solitus es la especie mas propensa a la disolucion,
dado que su valor medio minimo es menos del tercio del maximo. R. minuta y T.
pertusus solo llegan a perder la mitad de su masa en algunas muestras, a pesar de que se
observen corroidas en las imagenes de la Lamina 2 (si bien conviene recordar que T.
pertusus es una especie retrabajada en Gorrondatxe). Por tanto, es posible que las dos
ultimas especies no sean tan susceptibles a la disolucion como se creia anteriormente. C.
solitus tiene las ventajas adicionales de que permite realizar estimaciones
complementarias de disolucidn en base la presencia o ausencia de barras centrales y,
ademas, tiene un rango estratigrafico que abarca gran parte del Eoceno. En
consecuencia, la especie C. solitus deberia ser tenida en cuenta en futuros analisis del

contenido en carbonato de nanofosiles calcareos del Paledgeno.

Causas de la disolucion en el fondo oceanico

La disolucion observada en el evento C21r-H6 pudo ser causada por un proceso
local, como la acidificacion producida por degradacion de la materia organica
acumulada en el fondo marino, que redujera el pH del entorno, provocando una
disolucién local del carbonato (Agnini et al., 2007, 2009; Bralower, 2002; Gibbs et al.,
2006; Khalil and Al Sawy, 2014; Payros et al., 2015a). En efecto, en Gorrondatxe se ha



constatado una mayor acumulacion de material terrigeno durante el evento C21r-H6
(Payros et al., 2012), por lo que cabria esperar un mayor contenido en materia organica.
Sin embargo, no existe ninguna caracteristica distintiva que permita discernir si este
proceso pudo ser el responsable, al menos parcial, de la disolucion observada en

Gorrondatxe.

Sin embargo, si podria pensarse que la disolucién de CaCO;3; producida durante el
evento C21r-H6 fue un proceso global, puesto que también se observa en otras
secciones correspondientes al cron C21r. Sexton et al. (2011) encontraron varios
estratos marrones con bajo contenido en carbonato en tres localidades de la misma
época: Site 1260 en el Atlantico ecuatorial (3000 m de paleoprofundidad), Site 1262 en
el Atlantico Sur (3000 m de paleoprofundidad) y Site 1210 en el NW Pacifico (2500 m
de paleoprofundidad). Uno de dichos niveles corresponde al evento C21r-H6. Ademas,
en base a un trabajo de revision bibliografica Payros et al. (2012) sefialaron que también
existe un intervalo sin carbonato en la misma época en el NW Atlantico, Site 647, mar
Labrador (3800 m de profundidad actual; Firth et al., 2012). La interpretacidn propuesta
por Sexton et al. (2011) y Payros et al. (2012) es que hubo una disolucion generalizada
en el fondo de los océanos en todo el planeta, y que la causa tuvo que estar relacionada

con una perturbacion oceanografica de grado mayor.

Dadas las similitudes del registro del evento C21r-H6 y otros eventos hipertermales
paledgenos (Zachos et al., 2005; Ridgwell, 2007; Zeebe & Zachos, 2007; Kelly et al.,
2010), podria pensarse que una subida brusca de temperatura durante el C21r-H6
condujera a una estratificacion de las aguas en el océano del Sur, y la activacion de un
downwelling en el NW del Atlantico (Fig. 4.9). A consecuencia de ello, la lisoclina
ascenderia, lo que explicaria la disolucion deducida en Gorrondatxe con el andlisis de
imagen. Esto significa que la disolucion alcanzaria los 1500 m de paleoprofundidad en
Gorrondatxe. Se ha tratado de localizar otras secciones de la misma cuenca donde se
pueda observar la misma pérdida en contenido del CaCO;. EI DSDP Site 401 se
localizaba a 1800-2000 m de paleoprofundidad, al norte de Galicia y al oeste de
Bretafia, el sitio idoneo para evaluar el ascenso de la lisoclina durante el evento C21r-
H6. Desafortunadamente, en el Site 401 no se han realizado medidas del contenido en
carbonato para el intervalo del cron 21 (Montadert & Roberts, 1979). Sin embargo, si se
registré una disminucion del contenido en carbonato de 80 a 30 %wt durante el PETM
(Bornemann et al., 2014) y de 80 a 40 %wt durante el ETM2 (D’Haenens et al., 2014),



demostrando que la lisoclina llegé a situarse a unos 1500 m de profundidad en estos dos
eventos en Atlantico Norte. Por lo tanto, un fendmeno parecido podria también haber
ocurrido en el evento C21r-H6. Por otra parte si existe un registro significativo de la
disolucion durante el evento C21r-H6 en el NW del Atlantico: en el mar de Labrador se
produjo una intensa pérdida del CaCO3; a 3800 m de profundidad actual (Firth et al.,
2012). Esto indica que el CCD lleg6 a situarse por encima de esa profundidad.
Comparando las evidencias del mar de Labrador, Site 401 y Gorrondatxe, parece
evidente que ocurrieran ascensos del CCD vy la lisoclina en el N del Atlantico y, por lo

tanto, en la cuenca VVasco-Cantabrica.

En consecuencia, puede afirmarse que se produjo una acidificacién de las aguas
profundas del N del Atlantico durante el evento C21r-H6. Esto corrobora la hipotesis de
que el funcionamiento del océano Atlantico durante este evento fue parecido al del
PETM: una estratificacion de las aguas del S del Atlantico que hizo disminuir la
intensidad del downwelling, reduciendo las corrientes oceanicas profundas. Bajo esa
circunstancia, pudieron producirse masas de agua hipersalinas y corrosivas en el Tethys
y en el N del Atlantico, dando lugar a un downwelling en el NW del Atléantico y

haciendo ascender la lisoclina y el CCD (Fig. 4.9).
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Fig. 4.9. Hipotesis de la generacion (flechas amarillas) y la propagacién (flechas
moradas) de corrientes oceanicas corrosivas profundas generadas en el PETM
(Alexander et al., 2015). Se estima que un escenario parecido tuviera lugar en el evento
C21r-H6.



4.7. DISCUSION GENERAL

¢Se trata de un evento hipertermal?

Los nanofosiles calcareos del evento C21r-H6 en Gorrondatxe muestran la misma
tendencia que la identificada en los mares epicontinentales durante otros eventos
hipertermales: un incremento en taxones meso-eutroficos en respuesta al incremento en
aportes continentales, ricos en nutrientes como consecuencia de la intensificacion del
ciclo hidrolégico (Agnini et al., 2006; 2009; Villa et al., 2008; D’Onofrio et al., 2016).
Ademas, en Gorrondatxe se ha deducido que la lisoclina ascendié hasta al menos 1500
m de paleoprofundidad durante el evento C21r-H6, provocando la disolucién parcial del
carbonato en el fondo oceanico y por tanto, en los nanofdsiles calcareos. Los rasgos
sedimentoldgicos y geoquimicos obtenidos por Payros et al., (2012) son también tipicos
de depositos hipertermales. Por todo ello, cabe considerar que el evento C21r-H6 de

Gorrondatxe representa un evento hipertermal.

Al igual que en otros margenes continentales, el incremento en aporte continental
explica la recuperacion del clima tras el aumento del carbono en el sistema atmdsfera-
océano. Cuando el carbono orgénico liberado durante los eventos hipertermales pasa
parcialmente al agua de los océanos, éste queda enriquecido en CO,, que en su caso se
disociara dando iones de HCO3; 0 CO32. Estos iones se pueden neutralizar aumentando
la alcalinidad del sistema, es decir, introduciendo cationes del tipo de AI**, Ca**, Na* o
K*. En aguas oceanicas superficiales, el origen principal de los iones alcalinos son los
continentes. Cuanto mayor sea el aporte continental, mayor sera la capacidad del mar
para neutralizar los aniones de carbonato producidos por el incremento de CO,.
Ademas, el Ca’* en concreto reacciona con los aniones de carbonato produciendo
CaCOg, el cual precipita en el fondo marino. La disminucion del CO, por la
alcalinizacion de las aguas superficiales es lo que condujo la recuperacion ambiental
tras otros eventos hipertermales (Kelly et al., 2005; Stap et al., 2009; Krishnan et al.,
2014; Penman, 2016; Penman et al., 2016), y los resultados de Gorrondatxe corroboran
esta hipotesis para el evento C21r-H6. Los cocolitoforos pudieron participar en la
disminucion del CO, del sistema, si se redujera su productividad y con ello, la
calcificacién (ver Capitulo I1). Sin embargo, los resultados de Gorrondatxe no muestran

indicios de disminucién de productividad, dado que los taxones meso-eutroficos



sobrepasan en abundancia a los oligotréficos durante el evento C21r-H6, y la
abundancia de los nanofosiles calcareos en el sedimento esta controlada por la cantidad
de material terrigeno. Por lo tanto, solo puede demostrarse la alcalinizacion de las aguas
como causa de la disminucion del efecto invernadero, que provocaria una
desaceleracion del ciclo hidrologico. En consecuencia, en los primeros 10 m del
intervalo D, ocurriria un rebote donde las condiciones ambientales se convirtieron mas
oligotroficas y con menos descarga continental que en el intervalo A, antes del evento
C21r-Hé.

Duracion del evento

Los nanofosiles calcareos de Gorrondatxe muestran unas tendencias ligeramente
distintas a las mostradas por los proxies analizados por Payros et al. (2012). Cabe
sefialar que tanto la abundancia total de nanofdsiles como los géneros calidos y
oligotréficos muestran valores relativamente altos en torno al metro 116, donde
comienza la excursion del 8*3C, antes del comienzo del intervalo B, definido en el metro
118 por Payros et al. (2012). Esto puede indicar condiciones extremadamente
oligotroficas y secas antes del comienzo de la perturbacién climatica y la intensificacién
del ciclo hidroldgico. En tales condiciones secas el aporte continental habria sido
escaso, aumentando proporcionalmente el nimero de nanofosiles autdctonos por area.
El inicio de la excursién de 8*3C coincide con el primero de los picos en taxones
epicontinentales, probablemente indicando el primer pulso de intensificacion del ciclo
hidrolégico. El segundo pico de taxones epicontinentales ocurre en el metro 125,
coincidiendo con los valores minimos de la abundancia total de nanofdsiles calcareos y
de géneros oligotroficos. A partir de ese punto las asociaciones de nanofosiles calcareos

empiezan a recuperarse, indicando que también el clima comenz6 su recuperacion.

Cabe plantearse si el intervalo seco y oligotrofico registrado en el metro 116 fue
parte del evento hipertermal C21r-H6 o no. Existen modelos del clima Eoceno que
indican que el calentamiento global provocaba una disminucion del gradiente latitudinal
de la temperatura atmosférica, es decir, menor contraste de temperatura entre los
tropicos y los polos (Winguth et al., 2010; Herold et al., 2014). Esto provocaria menor
intensidad de vientos, menor contraste entre la temperatura de aguas oceanicas de
distinta latitud, y el ascenso de la temperatura de las aguas profundas de altas latitudes.

El incremento en la temperatura del agua desestabilizaria los gases disueltos en el fondo



marino y esto conllevaria la liberacion de carbono orgénico (Sexton et al., 2011). Las
emisiones de gas acentuarian el efecto invernadero, provocarian el calentamiento
climatico global. Esta hipdtesis es respaldada por el mayor contenido en CaCOs3 de los
cocolitos que ocurre en el metro 116. La liberacion de carbono organico elevaria el
pCO; de las aguas superficiales, facilitando una mayor calcificacion de los cocolitos.
Por lo tanto, puede considerarse que este periodo de condiciones secas y oligotréficas
donde ocurrié una liberacion del carbono orgénico fue, en efecto el pulso inicial del
evento hipertermal C21r-H6. Después se intensificaria el ciclo hidroldgico y con ello el
evento se agravaria hasta el metro 125 donde se han observado los valores minimos de
los taxones oligotroficos y de los indices de masa/area. En consecuencia, la
intensificacion del evento C21r-H6 abarcaria los metros 116-125, con una duracion de

80 ka. La recuperacion se iniciaria en el metro 125.

En cuanto al final del evento, la abundancia total de nanofosiles calcareos autoctonos
muestra valores superiores a los iniciales en los primeros 10 m del intervalo D, y los
valores minimos de especimenes retrabajados se registran precisamente en ese tramo. El
incremento en la abundancia total de nanofosiles calcareos pudo producirse en relacion
al aumento relativo del carbonato producido por la disminucion en el aporte de material
terrigeno. Por lo tanto, cabe pensar que el aporte continental disminuyé
considerablemente tras el evento C21r-H6, tal y como sugieren los resultados
geoquimicos (Payros et al., 2012). Sin embargo, las asociaciones no muestran un efecto
rebote que supere los valores anteriores al evento, sino que los valores se recuperan para
el final del intervalo C y después se mantienen. Este hecho puede deberse a la escasa
influencia que tuvo la alcalinizacion de las aguas oceanicas en las especies. Los indices
de masa/area tampoco muestran valores superiores a las iniciales, pero esto se justifica
con el hecho de que no ocurrié ninguna otra inyeccion de carbono organico en el
sistema durante el proceso de recuperacién. Por lo tanto, la recuperacion del evento se
extenderia hasta el metro 158 ya en el intervalo D, un total de 178 ka. Teniendo en
cuenta el evento hipertermal sensu strictu de 80 ka y la recuperacion de 178 ka, la
duracion total del evento C21r-H6 seria de 258 ka, un valor ligeramente mayor a los
170 ka de la duracion del PETM (Rohl et al., 2007). La comparacion entre la duracion

propuesta por Payros et al. (2012) y esta nueva estimacion se muestra en Fig. 4.10.
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Fig. 4.10. Comparacion de la duracion del evento C21r-H6 propuesta por Payros et al.
(2012) y este estudio.
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Parte del contenido de este capitulo fue publicado por Intxauspe-Zubiaurre et al.

(2018a).

5.1. LOCALIZACION GEOGRAFICA

La playa de Barinatxe se sitGa inmediatamente al noreste de la de Gorrondatxe,

estando ambas separadas por la punta de Azkorri. La playa de Barinatxe pertenece a la

localidad de Sopela, y se accede a ella tomando desde la carretera B1-634 la salida hacia
las playas Arriatera-Barinatxe, Long. 43°23°09°°N, Lat. 3°00°09"’W (Fig. 5.1).
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Fig. 5.1. Localizacion geografica de la seccion de Barinatxe.



5.2. RASGOS GEOLOGICOS DE
LA SECCION

La seccion de Barinatxe es parte de la misma sucesion eocena de Sopela-Galea a la

que pertenece Gorrondatxe. Al igual que en ésta, los materiales eocenos de Barinatxe se
acumularon en el fondo de la cuenca Vasco-Cantabrica, a unos 1500 m aproximados de
paleoprofundiad y en torno a 35°N de paleolatitud (Payros et al., 2006). La sucesion
Sopela-Galea tiene un espesor de 2300 m y los materiales mas antiguos (muro) afloran
en la punta Solondotas que separa las playas de Barinatxe y Arriatera. El afloramiento
de Barinatxe tiene un buzamiento de 60°SW vy se extiende desde la punta Solondotas
hasta la punta de Azkorri, que separa las playas Barinatxe y Gorrondatxe en el intervalo
550-800 m de la sucesion (Fig. 5.2).

La parte baja de la seccion de Barinatxe esta formada por una alternancia de margas
y calizas duras con algunas intercalaciones de turbiditas y slumps (Payros et al., 2006,
2015a; Fig. 5.2). Estos materiales constituyen la punta mas prominente de la costa en
esta playa (punta Solondotas), dado que el resto del acantilado se encuentra mas

deprimido y, en varios tramos, cubierto de vegetacion (Fig. 5.2).

Segln el modelo de edad propuesto por Bernaola et al. (2006a) para la seccién de
Barinatxe, se anticip6 que el evento hipertermal ETM2, atribuido por diversos autores a
la biozona NP11 de nanofosiles calcareos (Martini, 1971) y a la parte méas alta del
magnetocron C24r del Eoceno inferior (Agnini et al., 2015; Westerhold et al., 2017),
podria localizarse en la parte baja de la seccion de Barinatxe, entre los metros 0 y 34, a
partir del cual la vegetacion comienza a cubrir el afloramiento en el acantilado (Fig.
5.2).
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Fig. 5.2. Arriba, vista panoramica del afloramiento de Barinatxe (Payros et al., 2015a),
donde se indican la posicion del intervalo estudiado, bioestratigrafia de nanofésiles
calcareos (Bernaola et al., 2006a, con referencia a la escala de Martini, 1971) y la

posicion de puntos de interés. Abajo a la izquierda, columna estratigréafica general de
la seccion Sopela-Galea (Payros et al., 2006) con modelo de edad, bioestratigrafia de
foraminiferos plantdnicos (Wade et al., 2011), bioestragigrafia de nanofésiles
calcareos (Martini, 1971) y magnetoestratigrafia. En el centro, columna de los
primeros 120 m de Barinatxe donde se ha realizado bioestratigrafia en este estudio. A
la derecha, columna estratigrafica mas detallada del intervalo de 34 m analizado en
Barinatxe, donde se destaca la posicion del posible evento hipertermal estudiado.



5.3. CARACTERISTICAS GENERALES
DEL EVENTO ETM2

El evento hipertermal ETM2 (también conocido como H1 y ELMO, Eocene Layer of

Mysterious Origin) fue, con excepcion del PETM, el mas intenso del Paledgeno inferior
(Nicolo et al., 2007; Lei et al., 2016). Su descripcion se ha realizado ya en el apartado
1.2.2 del capitulo I. Como caracter general, cabe indicar que el evento data de ~54.1
Ma, coincidiendo con méximos de excentricidad y precesion (Lourens et al., 2005;
Galeotti et al., 2017; Westerhold et al., 2017), y conlleva picos negativos en 8*3C que
oscilan entre -0.4%o y -1.5%o (Cramer et al., 2003; Agnini et al., 2009; Galeotti et al.,
2010; Lei et al., 2016; Figs. 5.3 y 5.4).
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Fig. 5.3. Curvas isotdpicas y de contenido en CaCOj3 obtenidas en los Sites 1263, 1266
y 1262 del ODP Leg 208, sureste del Atlantico subtropical (Lourens et al., 2005). El
evento hipertermal ETM2 viene referido como EImo (Eocene Layer of Mysterious

Origin).

En base a las variaciones de 5'®0 durante el evento ETM2, se ha calculado un
ascenso brusco de temperatura atmosférica de entre 3 y 5°C (Lourens et al., 2005;
Westerhold et al., 2017), un ascenso medio de 3.5°C en la temperatura de las aguas
oceanicas superficiales (Sluijs et al., 2007b; Stap et al., 2009), y de 0.2-2.5°C en las



aguas profundas (D’Haenens et al., 2012, 2014; Jennions et al., 2015). Ademas, se
dedujo una mayor estratificacion de las aguas oceéanicas, un ascenso superior a 500 m
del CCD vy la lisoclina en el Atlantico subtropical (D’Haenens et al., 2014), y una
intensificacion del ciclo hidroldgico, registrado por una mayor acumulacién de material
terrigeno en sedimentos hemipelagicos e indicios de alta productividad de nanofosiles
calcareos producida por eutrofizacion de las aguas someras (Sluijs et al., 2009;
D’Haenens et al., 2012; D’Onofrio et al., 2016). Tras el ETM2 se produjo otro evento
hipertermal (H2) que también dio lugar a una excursion isotopica registrada
mundialmente. Ambos eventos estuvieron separados por un ciclo de excentricidad de
100 ka.
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Fig. 5.4. Curva isotdpica de roca total de las secciones del Eoceno inferior de Contessa
Road y Bottaccione (Italia), destacando la brusca excursién atribuida al evento ETM2
(también denominado H1; Galeotti et al., 2017). Se incluyen el modelo astronémico, la

magnetoestratigrafia y el contenido en carbonato.

Segun Lourens et al. (2005), el evento ETM2 sucedio dentro de la biozona NP11
(Martini, 1971), que equivale a las biozonas CP9b (Okada & Bukry, 1980) y CNE3
(Agnini et al., 2014). Esta biozona de corta duracién data entre 54.37 y 53.7 Ma

(GTS2012, Gradstein et al., 2012) y su inicio viene marcado por la primera aparicion de



Tribrachiatus orthostylus. Unos 0.2 Ma después (54.17 Ma) ocurrieron la primera
aparicion de Sphenolithus radians y la Gltima apariciéon de Tribrachiatus contortus. El
final de la biozona NP11 lo marca la primera aparicion de Discoaster lodoensis. Para
mayor precision cronoestratigrafica, dentro de la biozona NP11 ocurre la inversion
magnética del cron C24r al C24n.3n. EI ETM2 estéa registrado ubicuamente dentro del
cron C24r y aproximadamente 100 ka antes de la inversién, puesto que el evento H2,
posterior al ETM2, ocurre justo en el limite C24r/C24n.3n (Westerhold et al., 2017).

5.4. POSIBLE EXPRESION DEL
ETM2 EN LA SECCION DE
BARINATXE

La suposicion de que el evento ETM2 pudiera estar registrado dentro del intervalo
basal de 34 m de la seccion de Barinatxe estaba basada en estudios previamente
realizados en la sucesion. Bernaola et al. (2006a) demostraron que la parte basal de la
seccién de Barinatxe corresponde a la biozona NP11 de nanofosiles calcareos, puesto
que el LO (Lowest Occurrence, registro inferior) de Tribrachiatus orthostylus ocurre
por debajo del metro 0 de la sucesion eocena y el LO de Discoaster lodoensis se sitla
en el metro 81. Estudios magnetoestratigraficos preliminares (datos sin publicar)
sugirieron que el limite entre los crones C24r y el C24n.3n podia situarse en el metro
35. Ademas, andlisis isotopicos preliminares realizados en muestras de roca total
(calizas micriticas hemipelagicas) mostraron un intervalo con valores relativamente
bajos de 5"3C (CIE, Carbon Isotope Excursion) y 5'®0 entre los metros 19 y 23 (datos
parcialmente publicados en Payros et al., 2015a). Con todo, se consider6 que este CIE;q.
23m podria corresponder al evento ETM2, por lo que se decidio abordar su estudio mas
detallado, especialmente desde el punto de vista de los nanofésiles calcareos (este
trabajo). Analisis magnetoestratigraficos mas detallados realizados en este contexto han
demostrado que el limite entre los crones C24r y el C24n.3n se sitGa en el metro 56 de
la seccion de Barinatxe, 21 m mas arriba que lo considerado en los estudios

preliminares (Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018a; Fig. 5.5).
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Fig. 5.5. Anélisis realizados en los primeros 120 m de la seccion de Barinatxe
(Bernaola et al., 2006a; Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018a). Columna estratigrafica,
curvas isotépicas de 6°C y 5*%0 (los puntos rojos han sido inicialmente desestimados
como valores andmalos aislados), magnetoestratigrafia, eventos de nanofésiles
calcareos y bioestratigrafia (definidos por Bernaola et al., 2006a basandose en la
bioestratigrafia de Martini, 1971). Los primeros 34 m son el intervalo analizado en

detalle en esta tesis. Se indica en rosa la posible posicion del ETM2.
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En la nueva curva isotopica de Barinatxe, compuesta por 65 puntos estratigraficos, se
observan varias excursiones de §*C (CIEs) y §'®0 hacia valores bajos (Fig. 5.5). Dos
picos muy negativos de §°C y 60 procedentes de muestras aisladas (puntos rojos en
los metros 56 y 71; Fig. 5.5) fueron inicialmente considerados como anomalias y, por
tanto, desestimados. Teniendo en cuenta que, segun los nuevos datos
magnetoestratigraficos, el ETM2 debe encontrarse por debajo del metro 56, las opciones
para la localizacion de este evento se reducen a la CIE entre 19 y 23 m compuesto por
varios puntos de valores isotdpicos bajos (valor minimo de 8*3C: -0.04%o), otra CIE
similar entre 25 y 31 m (valor minimo de §3C: 0.18%o) y un nivel aislado en el metro
47 (valor de §'3C: 0.32%). De todos ellos, la Gnica CIE que conlleva un pico negativo
en la curva de 80 es el situado entre 19 y 23 m (una excursién de -1.3%o), lo que
confirmaba que este intervalo presentaba caracteristicas adecuadas para poder
representar el evento ETM2. Sin embargo, los nuevos datos isotdpicos también
mostraron que el CIEjg23m NO constituye un intervalo claramente diferenciado en la

sucesion y que presenta grandes oscilaciones internas en los valores de §3C.

El ClEig23m Se encuentra estratigraficamente por encima de los niveles que
constituyen la punta Solondotas (10 m), correspondiendo el metro 20 al punto mas
deprimido del acantilado (Fig. 5.6). Litologicamente, desde la punta Solondotas hasta el
metro 19 se suceden niveles de calizas de 5-25 cm de espesor, separados por margas de
unos pocos centimetros. Existe una prominente turbidita (42 cm de espesor) en el metro
13 pero hay pocas turbiditas méas en este tramo, todas de 5-10 cm o0 menos de espesor.
Entre los metros 19 y 20 las calizas disminuyen y las margas aumentan en espesor, y
comienzan a intercalarse turbiditas de 5-10 cm. Entre los metros 20 y 21 el intervalo se
compone Unicamente de margas con intercalaciones de turbiditas de 1-2 cm. Desde este
intervalo hasta el metro 31 de la columna aumenta notablemente la cantidad de
turbiditas, al mismo tiempo que aumenta su espesor de 5 cm hasta 30 cm, todos ellos
con secuencia Tbe de Bouma. Las intercalaciones de calizas entre sucesivos niveles
turbiditicos son de pocos centimetros de espesor. Ademas, entre los metros 23 y 24 se
encuentra un nivel de slump muy margoso. Por ultimo, entre los metros 31 y 34 se

recupera la intercalacién caliza-marga de la parte baja de la sucesion.
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Fig. 5.6. Imagenes de los primeros 34 m de la serie eocena aflorada en Barinatxe.



5.5. ASOCIACIONES DE
NANOFOSILES CALCAREOS EN
BARINATXE

5.5.1. OBTENCION DE DATOS

En un estudio inicial, se tomaron 35 muestras desde el metro 0 hasta el metro 120,
con el fin de comprobar las biozonas y los bioeventos definidos por Bernaola et al.
(2006a) en la parte inferior de la serie de Barinatxe. A fin de calibrar la bioestratigrafia
con la magnetoestratigrafia, el espaciado fue de 6 m entre los metros 0 y 52, 1.5 m entre
52y 82 m, y de nuevo 6 m entre 82 y 120 m. Estas muestras no fueron utilizadas para el
andlisis de las asociaciones de nanofdsiles calcareos en torno al CIE;g.,3m; para ello, se
tomaron 125 muestras adicionales en el intervalo 7-34 m de la sucesion de Barinatxe. Se
comenz6 en el metro 7 porque el intervalo 0-7 m es menos accesible y, ademas, no se
considero indispensable para el anélisis detallado del CIE;g.23m. Entre los metros 7 y 19
el espaciado medio entre muestras fue 35 c¢cm, pero varié de 20 a 50 cm para poder
muestrear debidamente en niveles margosos, dado que las calizas dominan la mayor
parte del intervalo. Entre los metros 19 y 20.8 el espaciado fue de 6 cm, y se redujo a 3
cm entre 20.8 y 21.2 m. De nuevo el espaciado aumenté a 8 cm hasta el metro 23, y
después fue de 31 cm de media hasta el metro 34. En algunas ocasiones, para evitar

alterar demasiado el espaciado, las muestras se tomaron en calizas.

Durante la preparacion de las laminas delgadas resultd complicado disgregar las
muestras y separar unos nanofosiles de otros. De hecho, tres de las cuatro calizas
muestreadas por razones de espaciado no pudieron disgregarse. Aun trituradas con
mortero e introducidas en la maquina de ultrasonidos, las laminas delgadas mostraban
grandes agregados de cocolitos en los cuales la identificacion no era posible. Algunas de
las margas tampoco pudieron disgregarse adecuadamente. En total, de las 125 muestras
de campo, solo 110 proporcionaron material apto para el analisis de nanofésiles
calcareos, 24 de las cuales corresponden al intervalo anterior al CIEjg3m, 55 al

intervalo del CIE19.23m Y 31 al intervalo suprayacente.



La identificacion de los taxones se ha realizado siguiendo los catalogos referidos en
el capitulo Il1. La abundarcia de especimanes retrzbajados es alta en Eiarinatxe, por lo
que cabe la duda de si los taxones considerados autoctonos lo son realmente o si parte
de ellos pueden ser retrabajados de materiales penecontemporaneos. Ante la
imposibilidad de resolver esta duda, se ha optado por considerar como autoctonos los

especimenes cuyo rango estratigrafico abarca el intervalo analizado. La Lamina 3

muestra fotografias de la mayoria de los taxones identificados en Barinatxe.




Lamina 3. Microfotografias de varios de los taxones identificados en Barinatxe. Barra
de escala: 5 pum. Taxones autoctonos: (1) Cyclicargolithus parvus. (2) Markalius
apertus. (3) Markalius inversus. (4) Toweius <5 um. (5) Toweius <5 um. (6) Toweius
callosus. (7) Toweius callosus. (8) Toweius magnicrassus. (9) Toweius pertusus. (10)
Toweius pertusus. (11) Coccolithus pelagicus. (12) Coccolithus formosus. (13)
Coccolithus latus (Fotografia extraida de Bown, 2005). (14) Coccolithus <5 pm. (15)
Campylosphaera dela. (16) Chiasmolithus bidens. (17) Chiasmolithus solitus. (18)
Chiasmolithus grandis. (19) Chiasmolithus consuetus. (20) Chiasmolithus nitidus. (21)
Craticulithus cassus. (22) Cruciplacolithus sp. (23) Ericsonia orbis. (24) Ericsonia
staerkeri. (25) Umbilicosphaera bramlettei. (26) Umbilicosphaera protoannulus. (27)
Calcidiscus parvicrucis. (28) Pontosphaera duocava. (29) Pontosphaera pulchra. (30)
Pontosphaera clinosulcata. (31) Pontosphaera exilis. (32) Lophodolithus sp. (33)

Neochiastozygus rosenkrantzii. (34) Neococcolithes dubius. (35) Neococcolithes



protenus. (36) Blackites sp. (37) Blackites perlongus. (38) Discoaster barbadiensis. (39)
Discoaster binodosus. (40) Discoaster deflandrei. (41) Discoaster kuepperi. (42)
Discoaster multiradiatus. (43) Discoaster diastypus. (44) Discoaster salisburgensis.
(45) Sphenolithus radians. (46) Sphenolithus arthurii. (47) Sphenolithus editus. (48)
Sphenolithus editus. (49) Sphenolithus moriformis. (50) Sphenolithus primus. (51)
Braarudosphaera bigelowii. (52) Zygrhablithus bijugatus. (53) Zygrhablithus bijugatus.
(54) Tribrachiatus orthostylus. Taxones retrabajados del Paleoceno y Eoceno inferior:
(55) Jakubowskia leoniae. (56) Ellipsolithus macellus. (57) Neocrepidolithus sp. (58)
Staurolithites sp. (59) Zygodiscus sp. Taxones retrabajados del Mesozoico: (60)
Arhangelskiella sp. (61) Chiastozygus sp. (62) Axopodorhabdus sp. (63) Reinhardtites
sp. (64) Cribrosphaerella sp. (65) Eiffelithus sp. (66) Cretarhabdus sp. (67)
Microrhabdulus sp. (68) Micula sp. (69) Prediscosphaera sp. (70) Prediscosphaera sp.
(71) Watznaueria sp. (72) Watznaueria sp.

5.5.2. ANALISIS DE LAS ASOCIACIONES

Los nanofosiles calcareos son abundantes en los sedimentos de Barinatxe, aunque

menos que en Gorrondatxe, 1829 especimenes por mm?. La conservacion es de pobre a
moderada, pero no ha impedido la clasificacion de los individuos. El recrecimiento en
los nanolitos es significativo y se observa disolucion parcial en los placolitos. Sin
embargo, Toweius <5 um Yy Zygrhablithus bijugatus, dos taxones autéctonos
considerados susceptibles a la disolucién (Adelseck, 1973; Bralower, 2002; Jiang &
Wise, 2006; Raffi et al., 2009), aparecen abundantemente en toda la seccion. Por lo
tanto, puede considerarse que la disolucion no ha alterado la composicién de las

asociaciones.

Bioestratigrafia

Se ha verificado que Tribrachiatus orthostylus esta presente en toda la seccion, por
lo que el inicio de la biozona NP11 se sitla estratigraficamente por debajo del metro 0.
En cambio, el limite entre las bizonas NP11 y NP12, marcado por el LO de Discoaster
lodoensis, se ha situado en el metro 66, unos 15 m mas abajo que lo inicialmente
sefialado por Bernaola et al. (2006a). Ademas, se han observado el HO (Highest
Occurrence, registro superior) de Sphenolithus primus en el metro 88 y el LO de

Clausicoccus spp. en el metro 46.



Abundancia total de nanofosiles

A continuacion se expondran los resultados de taxones con abundancias relativas
superiores al 3% de las asociaciones y/o con interés por su significado paleoecolégico
(Fig. 5.7 y 5.8). La abundancia total de nanofosiles calcareos autoctonos presentes en un
area de 1 mm? es mucho menor que en Gorrondatxe (una media de 2766 especimenes
por mm?). La media es de 1384 especimenes/mm? antes del ClEig.3m, aumenta
considerablemente a una media de 1706 especimenes/mm? en el intervalo del CIE1g.53m

y después se recude a 1675 especimenes/mm?.

En cuanto a los nanofosiles calcéareos retrabajados, existe una gran diferencia entre la
seccion de Gorrondatxe y Barinatxe. Los especimenes retrabajados del Cenozoico
apenas llegan al 0.5% en Barinatxe, mientras que en Gorrondatxe rondaban en torno al
7%. Tal diferencia se debe a que la mayoria de los especimenes retrabajados
Cenozoicos de Gorrondatxe correspondian al género Toweius, taxon que en Barinatxe
es considerado autoctono. Por lo tanto, en Barinatxe solo se ha considerado la
abundancia total de nanofdsiles retrabajados, sin especificar su edad (Fig. 5.7). De este
modo, la proporcién de especimenes retrabajados asciende de un 9.8% antes del CIE;q.

23m a un 12.3% durante el CIEjg.23m Y un 13.1% después.
Toweius

El género Toweius es el antecesor de Reticulofenestra y muestra caracteristicas
morfologicas y paleoecoldgicas similares. En Barinatxe representa el 50% de la
asociacion, siendo el taxon mas abundante. Mas concretamente, la abundancia de
Toweius inferiores a 5 um (<5 um) asciende de un 26.5% antes del CIEjg.23m a un
31.7% en el intervalo del CIEig23m, a pesar de que justo al inicio del intervalo hay
algunos puntos donde muestran valores minimos de un 17%. Después del CIEjg.23m Se
mantienen en 32%. La abundancia relativa de Toweius mayores a 5 pum (>5 pm)
disminuye de una media del 20.99% antes del evento a un 17% durante el CIE1g.23m Y
vuelve a aumentar a un 22.91% después. Por otro lado, al igual que se realizé con los
especimenes de Reticulofenestra de Gorrondatxe, también se ha calculado la proporcion
entre los especimenes de Toweius con &area central amplia y restringida en Barinatxe. En
este caso, ambos morfotipos no pertenecen a la misma especie y en lugar de considerar
el tamafio de la apertura, se ha tenido en cuenta la presencia o ausencia de una red que

cubre la apertura. Este rasgo solo puede diferenciarse entre las especies medianas, de



entre 5y 10 um de didmetro. La especie Toweius callosus carece de red y en cambio T.
pertusus tiene una muy gruesa (Perch-Nielsen, 1985b). Por lo tanto se ha calculado la
proporcion de T. callosus respecto a la suma de las dos especies. Los resultados son
interesantes: la proporcion de T. callosus aumenta de un 5.55% antes del CIE1g.23m a un

8.4% durante el CIE19.23m Y desciende a un 5.32% despues.
Coccolithus

En Barinatxe el segundo género méas abundante es Coccolithus. El porcentaje del
género varia de un 20.23% antes del CIE1g.23m a un 21.19% durante el CIEjg.23m Y Un
18.44% después. Los Coccolithus <5 um se mantienen estables con un 0.51% antes del
ClE19-23m, un 0.65% durante el evento y 0.41% después, aunque muestran picos de hasta
un 2% en el centro del evento (Fig. 5.7). Al igual que en Gorrondatxe, se ha calculado la
ratio entre Coccolithus formosus y la suma de C. formosus con C. pelagicus, con el fin
de evaluar si tienen afinidades paleoecoldgicas distintas. Asi, la proporcion de C.
formosus desciende de un 43.95% antes del CIEjg.23m @ un 36.81% durante el evento,
ascendiendo de nuevo a un 47.04% después del mismo. Destaca sobre todo la baja
media del 31.23% entre los metros 19 y 21 (Fig. 5.8).

Taxones de alta temperatura y oligotrofia

Al igual que en Gorrondatxe, los géneros indicadores de aguas calidas y oligotrofia
son Discoaster, Sphenolithus y Zygrhablithus. Los resultados son distintos a los de
Gorrondatxe. La abundancia relativa de Discoaster desciende de un 3.65% antes del
ClIE19-23m @ un 2.42% durante el CIE1g.23m Y S€ mantienen en un 2.53% después (Fig.
5.7). El valor minimo se da en el metro 21 (0.23%), tras el cual comienza la
recuperacion. En cuanto a Sphenolithus, su abundancia relativa desciende
progresivamente de un 9.08% antes del CIE1s.23m @ un 6.43% durante el evento (donde
también destacan picos de tan solo 3.27% en torno al metro 21), y a un 5.52% después
del ClEjg.23m. La abundancia de Zygrhablithus bijugatus también desciende de un

7.52% antes del CIE1g.23m a un 5.55% durante el evento y a un 4.07% después del CIE;q.
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Fig. 5.7. Caracteristicas de las asociaciones de nanofésiles calcareos de Barinatxe.

Notense las caracteristicas distintivas del intervalo correspondiente al CIEjg.o3m; las

escalas son diferentes para cada proxy. La linea gruesa de cada gréafico es la media
movil de 5 puntos consecutivos.



Otros indicadores paleoecol6gicos

Al igual que en Gorrondatxe, otros taxones indicadores de temperatura son escasos
en abundancia, pero muestran picos interesantes en Barinatxe. La proporcion del
indicador de alta temperatura Ericsonia con respecto al total de nanofésiles calcareos
autoctonos aumenta de un 0.54% antes del CIE19.23m a un 1.07% durante el CIE19.23m Y
disminuye a un 0.6% despues. La proporcion de Chiasmolithus, indicador de aguas frias
y meso-eutroficas, aumenta de un 1.34% antes del CIEjg.23m a un 1.47% durante el
ClE19-23m Y desciende a un 1.08% después (Fig. 5.7).

En cuanto a los taxones indicadores de cercania al continente, su abundancia es
mucho menor en Barinatxe que en Gorrondatxe. De hecho, en Barinatxe no hay
Helicosphaera ni  Pseudotriquetrorhabdulus, y la suma de los pentalitos
Braarudosphaera, Micrantholithus y Pemma no llega al 0.5%; ademas, su abundancia
no muestra variaciones a lo largo de la sucesion, tal y como también sucede con
Lanternithus. Esto reduce todo el grupo a un Unico género, Pontosphaera, con
abundancia considerable. Este género si muestra una tendencia significativa, dado que
su abundancia aumenta de un 0.4% en la parte basal de Barinatxe a un 1.25% en el

CIE19-23m, para después descender a un 0.93% (Fig. 5.7).

Tendencias significativas de algunos taxones

Una caracteristica propia de Barinatxe es que, al igual que ocurre con distintas
especies de Toweius y Coccolithus, hay también otros géneros dentro de los cuales
algunas especies muestran variaciones interesantes a lo largo del CIE;g.23m. Uno de tales
cambios ocurre dentro del género Discoaster. La mayoria de sus especies tienen forma
de roseta, pero existen especies con forma de estrella (e.g. Discoaster binodosus,
Lamina 3) que se distinguen de los demés por la clara separacion de los asterolitos
(cristales radiales que forman los brazos del nanolito). Las formas en estrella descienden
de un 25.58% antes del CIE19.23m a un 13.86% entre 19 y 21 m (mitad inferior del CIE;q.
23m) Y asciende a un 23.15% después del metro 21. Otra especie con una evolucion
interesante es Sphenolithus editus. Comparando con el total de Sphenolithus, su
abundancia relativa aumenta de un 31.35% antes del CIEjg.23m @ un 41.68% durante el
evento y un 43.75% después del CIEjg.23m (Fig. 5.8).



Para terminar, existen tres géneros que en Gorrondatxe no muestran claras tendencias
pero si lo hacen en Barinatxe. La abundancia relativa de Umbilicosphaera asciende
progresivamente de un 0.41% antes del CIEjg.o3m @ un 0.94 durante el CIEj9.23m Y 1.17%
después del ClEig.23m. Lophodolithus esta casi ausente hasta el metro 17, pero su
proporcién asciende a un 2% en el resto de la seccion. Por ultimo, la abundancia de
Blackites aumenta de un 0.08% antes del CIE19.23m @ un 0.25% durante el CIE;g.p3m Y
desciende a un 0.15% después (Fig. 5.8).
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Fig. 5.8. Otros resultados de las asociaciones de nanofosiles calcareos. Nétense las
caracteristicas distintivas del intervalo correspondiente al CIEjg.23m; las escalas son
diferentes para cada proxy. La linea gruesa de cada grafico es la media movil de 5

puntos consecutivos.



5.5.3. INTERPRETACION

Paleoambiente en Barinatxe en las inmediaciones del CIE19.03m

La gran abundancia de nanofosiles calcareos retrabajados (~12%) limita la fiabilidad
de la interpretacion paleoecoldgica, puesto que la abundancia relativa de algunos de los
taxones considerados autdctonos podria haber aumentando mediante el aporte de

ejemplares retrabajados de sedimentos penecontemporaneos.

La mayor abundancia de de nanofosiles calcareos autoctonos durante el CIE1g.23m, a
pesar de la existencia de indicios de mayor aporte terrigeno, sugiere una mayor
productividad de los cocolit6foros. El incremento en la productividad contrasta con la
ligera disminucion de los cosmopolitas Toweius >5um. El hecho de que los Toweius
>5um sean cosmopolita reduce la opcién de que no se hubieran adecuado a las
condiciones ambientales durante el CIEjg.o3m. La disminucion de Toweius >5um mas
bien parece el resultado de que otros taxones incrementaron su abundancia, por lo que la

proporcion de Toweius disminuyo.

La proporcion de los taxones oligotroficos de aguas calidas, tales como Discoaster,
Sphenolithus y Zygrhablithus bijugatus, disminuye durante el CIE;q9.,3m de Barinatxe,
Ilevando a pensar que al igual que en el evento C21r-H6 de Gorrondatxe, la temperatura
no es un factor determinante en los cambios de las asociaciones. En efecto, los taxones
indicadores de condiciones meso-eutroficas, Coccolithus y Chiasmolithus, aumentan en
proporcion al total de los nanofésiles calcareos autdctonos, y también incrementa la
abundancia del género Pontosphaera, el cual habita en posiciones préximas al
continente y aguas hiposalinas. En conclusion, el escenario que sugieren los cambios en
la asociacion de nanofésiles calcareos durante el CIEjg.3m de Barinatxe es un
incremento en el ciclo hidroldégico que hace aumentar el aporte continental y el
contenido en nutrientes, bajar la salinidad y provocar mayor turbulencia, por lo que se
acumulan menos calizas. La hipotesis viene respaldada por el incremento progresivo en
nanofosiles retrabajados a lo largo de la sucesion, lo cual sugiere una removilizacion de
los sedimentos cada vez mayor (Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018a). Por su parte, el
incremento en nutrientes se demuestra con el incremento de Toweius <5 um. Por lo
tanto, la interpretacion de los cambios en el paleoambiente de Barinatxe es similar a la

de Gorrondatxe, salvo que en Barinatxe los nanofosiles retrabajados son un 12% de



media, mientras que en Gorrondatxe son un 20%. Esta diferencia puede deberse a que
Barinatxe se encontraba mas alejado del continente y recibia menor aporte continental,

hipétesis respaldada por la mayor abundancia de calizas respecto a Gorrondatxe.

Peculiaridades en el comportamiento de algunos taxones

Toweius callosus muestra una tendencia exactamente igual que el morfotipo de area
central amplia de Reticulofenestra dictyoda en Gorrondatxe, ya que es mas abundante
durante el CIEjg.23m. Por tanto, parece que las especies de esta familia tienden a una
mayor apertura del area central durante perturbaciones del ciclo del carbono y/o
periodos de mayor descarga continental. La abundancia de Coccolithus formosus
disminuyé en proporcién a C. pelagicus durante el CIE;9.,3m de Barinatxe, por lo que la
especie C. formosus se adaptd peor a los cambios del ClEjg.o3m de Barinatxe. En
cambio, C. formosus aument6 notablemente después del CIE1g.23m, 10 que puede indicar
que se recuperd rapidamente cuando el ambiente volvié a las condiciones iniciales.
También se produjo un aumento similar después del evento C21r-H6 de Gorrondatxe,
sugiriendo que C. formosus estd mejor adaptado a épocas de menor descarga
continental. Por otro lado, la abundancia de Ericsonia spp. aumenta, y esto puede

deberse tanto a una subida de temperatura, como a un incremento en nutrientes.

La abundancia de Sphenolithus editus tiende a aumentar a lo largo de la seccion de
Barinatxe, por lo que podria pensarse que se adapté mejor a las condiciones del CIE;q.
23m Y de su recuperacion. Por dltimo, la proporcion de Umbilicosphaera, Lophodolithus
y Blackites aumenta considerablemente durante el CIEjg23m, 10 cual sugiere que
pudieran estar mejor adaptados a las perturbaciones ambientales del CIEig.p3m. Al
contrario, Discoaster binodosus, en representacion de los Discoaster en estrella, parece

adaptarse peor.



5.6. ANALISIS DE IMAGENES

5.6.1. OBTENCION DE DATOS

Para el analisis de imagen se han usado las mismas laminas delgadas usadas para el
analisis de las asociaciones, 110 ldminas en total. De los taxones analizados en
Gorrondatxe, en Barinatxe solo se repiten dos: Chiasmolithus solitus y Toweius
pertusus, el cual en Barinatxe es autdctono en contraposicion a Gorrondatxe. No se ha
analizado un tercer taxén porque Zygrhablithus bijugatus es el Unico taxon, aparte de
los ya citados, que esté considerado como susceptible a la disolucion (Adelseck, 1973;
Jiang & Wise, 2006), pero por desgracia no se le puede aplicar la técnica de analisis de
imagen debido a sus caracteristicas dpticas. En conjunto, se han realizado las medias del
indice masa/area de 50 especimenes de cada taxdn por muestra, 11000 especimenes en

total (LAmina 4). Ademas se ha calculado el indice de C. solitus sin barras centrales.




Lamina 4: Iméagenes de las especies analizadas bajo polarizacién circular y cortadas
con el software C-Calcita (Fuertes et al., 2014). La barra de escala representa 5 pum. Se
especifica la muestra y la posicion estratigrafica de la que proceden, con lo que se
puede observar que existen individuos mas o menos disueltos en todas las alturas. (1-
12) Chiasmolithus solitus. (1) BA-YP-1a, anterior al CIE1g.23m, 7.2 m. (2) BA-YP-1a,
7.2 m. (3) BA-YP-5b, anterior al CIE1g.23m, 13.75 m. (4) BA-YP-5b, 13.75 m. (5) BA-YP-
27, intervalo ClEjg.23m, 20.36 m. (6) BA-YP-27, 20.36 m. (7) BA-YP-42a, intervalo
ClE19-23m, 21.13 m. (8) BA-YP-42a, 21.13 m. (9) BA-YP-75, posterior al CIE1g.23m, 27 m.
(10) BA-YP-75, 27 m. (11) BA-YP-88, posterior al ClEg.23m, 30 m. (12) BA-YP-88, 30
m. (13-24) Toweius pertusus. (13) BA-YP-1a, anterior al CIE19.p3m, 7.2 m. (14) BA-YP-
la, 7.2 m. (15) BA-YP-5b, anterior al CIE;g.p3m, 13.75 m. (16) BA-YP-5b, 13.75 m. (17)
BA-YP-27, intervalo CIEjg.23m, 20.36 m. (18) BA-YP-27, 20.36 m. (19) BA-YP-42a,
intervalo CIEjg.23m, 21.13 m. (20) BA-YP-42a, 21.13 m. (21) BA-YP-75, posterior al
ClE19.23m, 27 m. (22) BA-YP-75, 27 m. (23) BA-YP-88, posterior al CIE;1g.3m, 30 m. (24)
BA-YP-88, 30m.

5.6.2. RESULTADQOS

El indice masa/area de Chiasmolithus solitus da valores medios de 0.88 pg/um? antes

del CIE19.3m, 0.86 pg/um? durante el evento y 0.81 pg/um? después (Fig. 5.9). Por
tanto, el valor medio se mantiene practicamente constante para todos los intervalos de
la seccidn, salvo que muestra cierto descenso en la parte final. Destacan, sin embargo,
dos picos positivos en los metros 21 y 22.5 donde los valores superan 1 pg/um?. Por
otro lado, se observa una clara tendencia hacia la pérdida de barras centrales de C.
solitus a medida que se asciende en la seccion (Fig. 5.9). La proporcion media de C.

solitus sin barras centrales es de 14% antes del CIE19.23m, 22% durante el evento y 27%



después. Resulta interesante que en los metros 21 y 22.5, coincidiendo con los picos
positivos del indice masa/area, desciende significativamente la proporcion de C. solitus
sin barras centrales (7% y 4% respectivamente). Por otro lado, el indice masa/area de
Toweius pertusus da valores medios de 1.08 pg/pum? antes del ClEig.oam, 1.07 pg/pum?
durante el evento y 1.03 pg/um? después. El valor se mantiene relativamente constante
al igual que en C. solitus, con una media de 1.06 pg/um?. No obstante, existe un pico de
1.32 pg/pum? en el metro 21.
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Fig. 5.9. Variaciones en el indice masa/area de los taxones analizados en Barinatxe, y
la abundancia relativa (%) de Chiasmolithus solitus sin barras centrales. La linea

gruesa indica la media movil de 5 puntos consecutivos.

5.6.3. INTERPRETACION

Antes de intentar cualquier interpretacion, conviene recordar la pobre conservacion

de los nanofésiles calcareos, indicador de una posible alteracion diagenética que pudo



remover parte de la calcita y cristalizar en otros puntos. Mas que las tendencias
registradas a lo largo de la seccion de Barinatxe en el indice masa/area de las especies
estudiadas, lo realmente llamativo es su bajo valor absoluto, sobre todo cuando se
comparan con los resultados obtenidos en Gorrondatxe. En Gorrondatxe, Chiasmolithus
solitus presenta un valor medio del indice masa/area de 1.25 pg/um? en la sucesion
anterior al evento C21r-H6, que se reduce a 0.88 pg/um? durante el evento, valor que se
corresponde con la media de toda la seccion de Barinatxe. A su vez, el valor medio de
C. solitus sin barras centrales es del 12% en el evento C21r-H6 de Gorrondatxe (con
valores maximos del 35%), mientras que en Barinatxe el valor medio llega al 27%
después del CIE;g.23m. En Gorrondatxe el indice masa/area de Toweius pertusus es 1.12
pg/um? tanto antes como después del evento C21r-H6, y de 0.99 pg/pum? durante el
evento; en Barinatxe el indice es relativamente constante con una media de 1.06
pg/um?, sugiriendo que durante el Eoceno inferior en Barinatxe las condiciones
ambientales generales eran equivalentes a las del evento C21r-H6 Luteciense de
Gorrondatxe (~47.4 Ma). Por tanto, los nanofésiles calcareos de Barinatxe estuvieron
continuamente sometidos a procesos de disolucidon durante el Eoceno inferior. Lo que
no puede demostrarse, al no haberse analizado taxones retrabajados, es si esta
disolucion ocurri6 en el fondo oceénico o en la columna de agua. No obstante, en base a
las interpretaciones realizadas en Gorrondatxe, se considera mas plausible que en
Barinatxe la disolucion hubiera ocurrido en el fondo oceénico. Por lo tanto, las
evidencias de disolucion de nanofdsiles calcareos a lo largo de toda la sucesion de
Barinatxe sugieren que el &area estuvo permanentemente por debajo la lisoclina,
sufriendo disolucion parcial continuamente. En base a la relacion entre foraminiferos
planctonicos y bentonicos, Payros et al. (2006) calcularon que la paleoprofundidad fue
similar (1500 m) para los materiales acumulados en Barinatxe y Gorrondatxe. Esto
significa que en el Golfo de Vizcaya, la lisoclina descendio desde una profundidad
menor que 1500 m en el Eoceno inferior hasta una profundidad mayor que 1500 m en el
Eoceno medio, si bien volvio a ascender de manera transitoria durante el evento C21r-
H6. El hecho de que los sedimentos de Barinatxe contengan mas carbonato que los de
Gorrondatxe indica simplemente un menor aporte de sedimento terrigeno continental

durante el Eoceno inferior (Payros et al., 2006, 2015a).

En cuanto a las tendencias temporales en los indices masa/area de los nanofosiles

calcareos de Barinatxe, las variaciones que se observan son minimas. Esto indica que la



saturacion del CaCOgs, el pCO, y el pH apenas variaron a lo largo de la seccion de
Barinatxe. Solo se reconoce una ligera tendencia a la pérdida de masa de los nanofésiles
calcareos a medida que se asciende en la sucesion estratigrafica. Asimismo, el nimero
de C. solitus sin barras centrales aumenta considerablemente en el mismo sentido, de
modo que la proporcion de especimenes sin barras es el doble en la parte superior que
en la parte inferior. Todo esto indica que, por un lado, durante el CIEjg.23m nNo tuvo lugar
ningun ascenso importante de la lisoclina que incrementara la disolucion del carbonato
de los nanofosiles calcareos. Por otra parte, el hecho de que la disolucion se acentuara
ligeramente a medida que se asciende en la seccion podria ser producto de un ascenso

gradual de la lisoclina o una profundizacion progresiva del fondo oceénico.

Para terminar, resultan interesantes los picos observados en los metros 21 y 22.5, ya
que aumenta el indice masa/area de los nanofdsiles calcareos y desciende la proporcion
de C. solitus sin barras centrales. La coincidencia entre los picos de incremento en los
indices masa/area y valores bajos de 8*3C (-0.04 en el metro 21 y -0.01 en el metro 22.5)
sugiere que los nanofésiles calcareos calcificaron mas en el ndcleo del CIEjg.p3m, al
igual que ocurre en el intervalo previo al C21r-H6 de Gorrondatxe. Esto lleva a pensar
que la disolucion elimind las muestras de una mayor calcificacion durante el evento
C21r-H6 de Gorrondatxe, una mayor calcificacién que si se muestra en el intervalo
anterior al ascenso de la lisoclina. Sin embargo, cuando la lisoclina ascendié a la
posicion de Gorrondatxe, la disolucion parcial elimind los indicios de mayor
calcificacién. Por lo tanto, podria decirse que una excursién negativa del 8*3C se
relaciona con una mayor calcificacion de los nanofosiles calcareos, por eso en Barinatxe
este aumento en la calcificacion ocurre en los metros 21 y 22.5, donde ocurren los picos

negativos de 5"°C.

5.7. DISCUSION GENERAL

. Corresponde el CIE 9.03m al evento ETM2?

Los avances que se han hecho mundialmente sobre las asociaciones de nanofosiles
calcéreos durante el evento hipertermal ETM2 cuestionan claramente que los resultados

obtenidos en el CIE;g.23m de Barinatxe puedan corresponder al mismo evento. En el caso



de Barinatxe, no puede comprobarse el ascenso de la lisoclina de 500 m deducido por
D’Haenens et al. (2014), puesto que la seccién se colocaba constantemente bajo la
lisoclina. Sin embargo, los picos en calcificacion de los cocolitos se restringen a dos
intervalos cortos, y cabria esperar un resultado mas continuo y pronunciado en caso de
tratarse del ETM2. En cuanto a las asociaciones de nanofosiles calcareos en mares
epicontinentales, donde destacan secciones del norte del Tethys, la abundancia de
taxones oportunistas como los pequefios Toweius aumenta considerablemente durante el
ETM2, con claros indicios de disminuciones en taxones oligotroficos (Sluijs et al.,
2009; D’Haenens et al., 2012; D’Onofrio et al., 2016). En Barinatxe no se observa un
aumento en la abundancia de Toweius y las tendencias marcadas por el resto de
nanofdsiles calcareos no son tan significativas, oscilaciones de tan solo 1-2%, que
muestran que el evento representado por el CIE19.23m N0 tuvo una gran incidencia sobre
los cocolitéforos. De todas formas, las tendencias marcadas por los nanofosiles
calcareos de Barinatxe se asemejan mucho a las registradas en Gorrondatxe durante el
evento C21r-H6. El evento C21r-H6 fue menos intenso que el ETM2, lo cual lleva a
pensar que la perturbacion que se ha analizado en Barinatxe pueda ser un evento distinto
al ETM2, que también provocé una perturbacion climatica pero de menor intensidad.
Los isétopos estables respaldan esta hip6tesis: la CIE del ETM2 llega a -1.5%o en otras
secciones (Agnini et al., 2009; D’Haenens et al., 2012, 2014; Schoon et al., 2013; Lei et

al., 2016), mientras que en Barinatxe el CIEjg.23m €S de solo -0.6%e.

Por lo tanto, se debe pensar a qué otro evento podria estar vinculado el CIE;g.o3m de
Barinatxe. Hasta la fecha nadie ha hablado de un evento climatico de menor intensidad
ocurrida antes que el ETM2 y dentro de la biozona NP11. El evento mas préximo
documentado hasta la fecha es el evento G, que ocurri6 un ciclo largo de excentricidad
(400 ka) antes que el ETM2 (ciclo 5 en Lourens et al., 2005; letra G en Galeotti et al.,
2010; Fig. 5.10). Sin embargo, es interesante resaltar que en el estudio de Galeotti et al.
(2010) también se observa un pico negativo en el contenido de CaCO3 100 ka antes del
ETM2, dentro de la biozona NP11 (Fig. 5.9). Este evento coincide con el méximo de
excentricidad ndmero 2 de Lourens et al. (2005; Fig. 5.10). Es una oscilacion lo
suficientemente intensa como para provocar los resultados observados en el CIEig-23m.
Por lo tanto, cabe la posibilidad de que el CIEjg.23m ocurriera en el maximo de

excentricidad acontecido 100 ka antes del ETM?2.
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Fig. 5.10. Arriba, posicion cronoestratigrafica del maximo de excentricidad n° 2
(identificado en el registro del ODP Site 1262), posible causante del CIE1g.23y, de
Barinatxe (Lourens et al., 2005; EImo corresponde al ETM2). Abajo, analisis
geoquimicos de Galeotti et al. (2010) en Contessa, donde esta destacado el pico
negativo en el contenido de CaCOj3 que se correlaciona, tentativamente, con el CIE;q.
23m. También se sefiala el evento G, correspondiente al maximo de excentricidad 5 de
Lourens et al. (2005).

Por otro lado, si el CIE;g.23m corresponde a un evento anterior al ETM2, deberia
existir un intervalo en Barinatxe correspondiente al ETM2. Para su identificacion se ha

creado un modelo de edad correlacionando la posicion estratigrafica de los eventos



observados en Barinatxe con su correspondiente edad absoluta (Gradstein et al., 2012;
Westerhold et al., 2017; Fig. 5.11). Después se ha tratado de localizar la posible
posicion estratigréfica de los eventos hipertermales no identificados en esta seccion
(ETM2, H2 y ETM3), partiendo de las edades atribuidas por Westerhold et al. (2017).
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Fig. 5.11. Modelo de edad de Barinatxe elaborado a partir de los datos
bioestratigraficos y magnetoestratigréaficos. Posible posicion del ETM2, H2 y ETM3
segun sus edades en Westerhold et al. (2017).

La posible localizacion de los eventos hipertermales de Barinatxe se ha comparado
con la litologia (Figs. 5.11, 5.12). Generalmente los eventos hipertermales coinciden
con intervalos margosos en las sucesiones sedimentarias (Agnini et al., 2009; D’Onoftio
et al., 2016), pero la posicion deducida para los tres eventos no coincide con intervalos
excepcionalmente margosos. Una posible explicacion puede ser la abundancia de

slumps y turbiditas, que alteran la tasa de sedimentacion de la seccion. En consecuencia,



es posible que los eventos hipertermales no se localicen exactamente en los puntos que
se ha calculado en la Fig. 5.11, sino en intervalos cercanos. Partiendo de esta premisa,
se han utilizado los datos de isotopos estables para refinar la posible posicion de los
eventos hipertermales, puesto que coinciden generalmente con excursiones negativas.
La Fig. 5.12 muestra posibles localizaciones del ETM2, H2 y ETMS3 en la seccién de
Barinatxe, combinando los célculos obtenidos del modelo de edad y comparandolos con
la litologia y el registro de is6topos estables.

Con todo ello, el ETM2 podria localizarse en un nivel de margas en torno al metro 47
de la sucesién, donde el 8'3C muestra una excursién de -0.4%o, aunque el 8**0 no
muestre una variacion considerable (Fig. 5.12). Segln el modelo de edad esta marga
dataria 54 Ma, precediendo unos 150 ka a la inversién C24r/C24n del metro 56. De la
misma manera, el evento H2, acontecido 100 ka después del ETM2 (Galeotti et al.,
2010) podria estar relacionado con el valor isotdpico negativo del nivel margoso del
metro 54, coincidiendo con el punto anémalo del §*3C que, en ese caso, no serfa tal
anomalia sino un valor aislado correspondiente a un evento hipertermal. Por dltimo, el
ETM3 podria potencialmente localizarse en el tramo margoso en torno al metro 71, un
tramo que desgraciadamente no aflora adecuadamente ni en el acantilado (Fig. 5.6) ni
en la rasa mareal (Fig. 5.12), pero que proporciond un valor isotépico negativo
inicialmente considerado andémalo. Este punto se encuentra 10 m por debajo de lo
calculado con el modelo de edad; sin embargo, conviene destacar que en ODP Site 1263
(Atlantico Sur), Laurentano et al. (2016) identificaron el evento ETM3 dentro del cron
C24n.1n y justo después del limite NP11/NP12, condiciones que cumple el intervalo

margoso del metro 71 de Barinatxe (Fig. 5.12).

En definitiva, los eventos ETM2, H2 y ETM3 podrian encontrarse registrados en los
metros 47, 54 y 71 de la seccion de Barinatxe, respectivamente. Para confirmar esta
hipotesis deberia realizarse un estudio exhaustivo de cada nivel, lo cual sobrepasa los

objetivos de esta tesis.
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Fig. 5.12. Posibles localizaciones de los eventos ETM2, H2 y ETM3 en la columna
estratigréafica y en el afloramiento de la rasa mareal de Barinatxe, junto con la
magnetoestratigrafia, bioestratigrafia (Martini, 1971) y curvas isotépicas.
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Parte de los contenidos de este capitulo estan publicados en el articulo de Intxauspe-
Zubiaurre et al. (2018b).

6.1. LOCALIZACION GEOGRAFICA

La seccion de Oyambre se encuentra en el extremo Oeste de la provincia de
Cantabria. Se sitla en la parte oriental de un cabo que esta a 4 km al este de la poblacién
de San Vicente de la Barquera (Fig. 6.1). Coordenadas: Lat. 43°24'13"N, Long.
4°20724"W.
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Fig. 6.1. Localizacion geografica de la seccion de Oyambre.




6.2. RASGOS GEOLOGICOS DE
LA SECCION

Al igual que las secciones de Barinatxe y Gorrondatxe, durante el Eoceno la seccion
de Oyambre formaba parte del golfo marino Pirenaico (Payros et al., 2015b; Fig. 6.2).
Maés concretamente, la seccion de Oyambre se encontraba en la parte distal de la
plataforma meridional, en su transicion a la parte superior del talud, a una profundidad
de 500-900 m.

Los primeros estudios estratigraficos que se realizaron en la zona fueron sintetizados
y actualizados por Hines (1985). Seguln este autor, la sucesion de Oyambre comprende
la Formacion (Fm) Colombres del Luteciense, la Fm Acebosa del Luteciense-
Bartoniense, la Fm Oyambre del Priaboniense, y la Fm Merén del Oligoceno. El
intervalo aqui estudiado corresponde a la Fm Acebosa. Toda la sucesion esta
practicamente vertical, encontrandose la parte méas antigua o el muro en el norte y el
techo en el sur (Fig. 6.2). La seccion esta expuesta en la parte este del cabo de Oyambre,
en un acantilado costero de una altura de unos 2-5 m por encima de la playa (Payros et
al., 2015b). La parte mas antigua de la sucesion también aflora en la rasa mareal,
accesible en marea baja (Fig. 6.2). La parte mas joven esta generalmente cubierta por
arena en la rasa, pero queda expuesta cuando el oleaje de temporal retira la arena.

La Fm Acebosa se acumulé en un talud inclinado en direccién noreste que
profundiz6 progresivamente de 500 a 900 m (Payros et al., 2015b). La Fm Acebosa
(aproximadamente 130 m de espesor) estd compuesta por depdsitos hemipelagicos
(alternancia de margas y calizas) con intercalaciones esporadicas de turbiditas. En la
parte superior, se encuentran también una serie de slumps y debritas. La alternancia de
margas Yy calizas se da por parejas, y el espesor de cada pareja aumenta progresivamente
segun se asciende en la sucesién, de 20-30 a >100 cm (Fig. 6.2 y 6.3). Las parejas estan
organizadas en conjuntos de 5-6, con un espesor de 2-6 m. En cada conjunto, hay 2
parejas bien definidas y 3-4 parejas cuyo limite es méas confuso. La alternancia caliza-
marga ha sido interpretada como la manifestacion de ciclos astronémicos de precesion
de 21 ka, y los conjuntos de 5-6 parejas corresponden a ciclos de excentricidad de 100
ka (Payros et al., 2015b; Martinez-Braceras et al., 2017; Dinarés-Turell et al., 2018;



Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b). En la parte baja de la Fm Acebosa (0-61 m) Dinareés-
Turell et al. (2018) realizaron la calibracion astrondémica de la sucesion, proponiendo
soluciones astrondmicas integradas y numéricas de los ciclos de precesion (21 ka), corta
excentricidad (100 ka) y larga excentricidad (405 ka).
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Fig. 6.2. Contexto de la seccion de Oyambre (tomado de Intxauspe-Zubiaurre et al.,

2018b). (a) Localizacion paleogeografica de la seccion de Oyambre en el Eoceno
medio, junto a la localizacién del ODP Site 1260, donde fue definido el evento C19r.
(b) Vista panoramica del cabo de Oyambre. (c) Mapa geoldgico de las inmediaciones
de Oyambre. (d-e) Vista general y de detalle de la seccién estudiada en Oyambre (parte
media de la Fm Acebosa), donde se indican algunos niveles importantes.



Respecto a las biozonas de nanofosiles calcareos de la Fm Acebosa, Payros et al.
(2015b; Fig. 6.4) identificaron desde CP13c hasta CP14b de Okada & Bukry (1980), y
desde CNE12 hasta CNE17 de Agnini et al. (2014). También identificaron las biozonas
de foraminiferos plantonicos desde E10 a E13/14 de Wade et al. (2011). Sefialaron que
las partes inferior y medio son relativamente continuas (Fig. 6.4), mientras que varias
discontinuidades estratigraficas afectan a la parte superior. Los resultados
magnetoestratigraficos permitieron la identificacion de los crones C20r, C20n, C19r y
C18r en la Fm Acebosa (Payros et al., 2015b; ver también Dinares-Turell et al., 2018).
No obstante, la calidad del paleomagnetismo de la parte media fue pobre, por lo que no
fue posible precisar la posicion del limite C20n/C19r y tampoco se pudo delimitar el
cron C19n (Payros et al., 2015b; Fig. 6.4). Sin embargo, si pudo determinarse con
seguridad que una parte del cron 19r esta representada en la parte media de la Fm

Acebosa.

6.3. EL EVENTO C19r:
ANTECEDENTES Y ESTADO
ACTUAL DEL TEMA

El evento C19r o Méaximo Térmico del Luteciense Tardio (LLTM; Late Lutetian

Thermal Maximum) fue descrito por primera vez en el ODP Site 1260, Demerara Rise,
oeste del Atlantico ecuatorial (2700 m paleoprofundidad; Edgar et al., 2007). Esta
caracterizado por una Gnica excursion de corta duracién del §C y el §*®0 (descenso de
un 1.2-1.5%o y 0.4%o respectivamente en foraminiferos y 1.1%o y 1.8%0 en roca total)
que ocurrié dentro del cron C19r, acompafiado de un descenso del contenido en
carbonato (de 75% a 35%) y un incremento en la disolucion de foraminiferos y en el
contenido en arcillas (Edgar et al., 2007; Fig. 6.3). Se interpret6 como resultado de un
ascenso del CCD hasta 2500-3000 m, en consonancia con lo acontecido en el evento
hipertermal ETM2. Edgar et al. (2007) propusieron que el evento C19r estuvo
relacionado a una inyeccion de carbono organico al sistema océano-atmosfera hace
41.83 Ma, justo antes de un evento de acumulacién de carbonato que tuvo lugar hace
41.6 Ma.
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Fig. 6.3. A la izquierda, claridad, contenido en CaCOs, 5*3C y 5*°0 en torno al evento
C19r en el ODP Site 1260, segun Edgar et al. (2007). A la derecha, registro de Fe,
03¢, 60 y el modelo de insolacién en el intervalo del evento C19r en el ODP Site

1260 (Westerhold & Rohl, 2013).

Posteriormente, Westerhold & Rohl (2013) utilizaron el registro de la intensidad del
Fe en el ODP Site 1260 para realizar un estudio cicloestratigrafico, concluyendo que el
evento C19r ocurrié hace 41.51 Ma y dur6 entre 20 y 40-50 ka. También concluyeron
que el evento C19r coincidié con uno de los mayores maximos de insolacion ocurridos
en los Gltimos 45 Ma. Mas tarde, Westerhold et al. (2018) postularon que el maximo de
insolacion pudo estar relacionado con la alineacion de un maximo de oblicuidad y un
minimo de precesion modulado por una alta excentricidad. Este maximo de insolacion

pudo facilitar la emision de carbono al sistema océano-atmdsfera.

Por ultimo, Westerhold et al. (2018) también analizaron el evento en el Site 702
(cresta de las Islas Orcadas del Sur) y en el ODP Site 1263 (Walvis Ridge), ambos en el
Sur del Atlantico, donde hallaron también excursiones negativas de §“°C y %0
parecidas a las del ODP Site 1260. Con ello confirmaron que el evento esta registrado
en distintas localidades y que puede ser considerado un evento hipertermal global, por
lo que lo denominaron LLTM (Late Lutetian Thermal Maximum). En el mismo estudio,
refinaron la duracion del evento, restringiendo a 30 ka la duracion total del evento,
mientras que el pulso inicial duraria 7 ka y el calentamiento 10 ka. En esta tesis doctoral

se conservara su nombre original (evento C19r).

m

core image

43



6.4. DELIMITACION DEL
EVENTO C19r EN LA SECCION
DE OYAMBRE

A la hora de acometer los trabajos para esta tesis doctoral, existia una diferencia
sustancial entre el evento hipertermal C19r de la seccion de Oyambre y los eventos de
las secciones de Barinatxe y Gorrondatxe: gracias a estudios previos, la posicion
estratigrafica de la perturbacion climatica era conocida con anterioridad en Barinatxe y
Gorrondatxe, pero el primer trabajo a realizar en Oyambre fue fijar en qué punto de la
seccion podria localizarse el evento C19r. En primer lugar, se afind la columna
estratigrafica publicada por Payros et al. (2015b). EI espesor de 130 m estimado
inicialmente para la Fm Acebosa aumentd a un espesor de 140 m (Fig. 6.4). Ademas, se
identificaron dos fallas que afectan a la sucesién, una a los 61 m de seccién (dentro del
cron C20n) y otra a 79.8 m (cron 19r). En base a la primera magnetoestratigrafia
realizada en la sucesion, para este estudio se delimitd un intervalo de la parte media de
la Fm Acebosa, 57-100 m en Payros et al. (2015b) que corresponde a 61-108.2 m
corregidos en este estudio. Ademas, para realizar el estudio cicloestratigrafico se
reconstruyd una seccion hemipelagica hipotética, eliminando el espesor representado
por depositos turbiditicos (Fig. 6.5; proyecto de tesis doctoral de Naroa Martinez

Braceras, Departamento de Estratigrafia y Paleontologia, UPV/EHU).

En este estudio se ha revisado la bioestratigrafia de nanofosiles calcareos presentada
por Payros et al. (2015b). Reticulofenestra umbilicus >14 um comienza desde la falla
del metro 61, y el LCO (Lowest Common Occurrence) de Cribocentrum reticulatum
ocurre en el metro 74 de la seccion (71.5 m de la sucesion hemipelagica, sin turbiditas;
Fig. 6.5). Con los datos magnetoestratigraficos previos (Payros et al., 2015b) y usando
las nuevas posiciones de los eventos bioestratigraficos de nanofosiles calcareos como
puntos de referencia, pudo hacerse la calibracién orbital de la seccion, identificando
ciclos de 21, 100 y 400 ka (Martinez-Braceras et al., 2017; Martinez-Braceras en
Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b; Fig. 6.5). Asi, las amplitudes de los ciclos orbitales
pudieron correlacionarse con los del ODP Site 1260 (Westerhold & Réhl, 2013).
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del cabo de Oyambre (Payros et al., 2015b). Se indican las calibraciones
biomagnetoestratigraficas establecidas en aquel trabajo. Derecha, columna detallada
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columna ha sido corregido en funcion de resultados mas recientes.
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El evento C19r se relacion6 con el ciclo largo de excentricidad 103 y con la parte
media/superior del ciclo corto 15 (Westerhold & R6hl, 2013), un intervalo que coincide
con los dos niveles de margas mas oscuras de la seccion de Oyambre, entre 87.9 y 89.1
m (84-85.2 m de la sucesion hemipelagica; Fig. 6.5). El resto de los andlisis de esta

seccidn parten de la base de que el evento C19r pueda vincularse a estas margas.
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Fig. 6.5. Calibracién astrondmica de la parte media de la Fm Acebosa en la seccién de
Oyambre en base a datos cronoestratigraficos previos (Payros et al., 2015b) y nuevos
biohorizontes (mas detalles en Fig. 6.10). Se muestra también la correlacion con la
calibracion del ODP Site 1260 (Westerhold & Réhl, 2013). Los ciclos de precesion
(gris), excentricidad corta (verde) y excentricidad larga (naranja) estan contados como
en Westerhold & Rohl (2013). Ambos modelos se comparan con las soluciones
astronomicas de Laskar (2004, 2011). La franja marron indica la posicion del evento
C19r. El area gris oscura es el intervalo que falta en Oyambre debido a la falla del

metro 79.2 (75.9 m de la sucesion hemipelégica; Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b).
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6.5. ISOTOPOS ESTABLES

6.5.1. OBTENCION DE DATOS

Se tomaron 162 muestras de roca total entre los metros 64 y 108. Entre los metros 64

y 86 se tomO una muestra en cada estrato, con un espaciado medio de 33 c¢cm. El
espaciado disminuyd progresivamente entre 86 y 88.5 m, y entre 88.5 y 91.7 m se
tomaron 3-4 muestras por estrato (11 cm de espaciado). Después el espaciado fue
aumentando nuevamente hasta 95.7 m, y se volvid a tomar una muestra en cada estrato
en el resto de la seccion. Los analisis se realizaron en el laboratorio de Leibniz (ver
capitulo I11), expresandose los resultados con la notacién de Vienna Pee Dee Bee
(VPDB) respecto a NBS19. La precision fue de +0.05%o para el 8**C y +0.09%o para el
880 (Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b).

6.5.2. RESULTADQOS

Los valores de §'C son generalmente positivos hasta 88.7 m, variando entre -0.35 y

1.25%0 (Fig. 6.6; para detalles, ver Intxauspe-Zubiaurre et a., 2018b). Existe una
prominente excursion negativa de los isotopos de carbono (CIE) de ~0.85%o entre 88.7
y 89.1 m, en la parte superior de la segunda marga oscura citada anteriormente, donde
los valores varian entre -0.14 y 0.17%o y la media es de -0.03%o. La CIE viene registrada
por varios puntos consecutivos y presenta una forma simétrica. En el resto de la seccién
el 83C oscila entre -0.51 y 0.95%o y la media es de 0.61%o. Dos niveles con valores de
8"C bajos representados en cada caso por un (nico punto (metros 56 y 71) han sido

consideradas anomalias, ya que corresponde a niveles con evidencias de meteorizacion.

El ™0 de roca total oscila entre -2.83%o y -1.21%o hasta 88.7 m, con una media de
1.83%o (Fig. 6.6). También ocurre una excursion negativa de 0.80%o0 en la marga entre
88.7 y 89.1 m, donde los valores oscilan entre -3.01%o Yy -2.23%o, con una media de -
2.86%o. En el resto de la seccion los valores oscilan entre -2.98%o y -1.23%o, cON una

media de -1.92%.. También se observan dos puntos anomalos en los metros 56 y 71.
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Fig. 6.6. Resultados de los isdtopos estables en roca total. Se indican las excursiones de
5*3C y 6™0 citadas en el texto. Los circulos huecos corresponden a datos considerados
como anomalias. Se observan varios puntos consecutivos que forman una excursién
negativa entre 88.7 y 89.1 m, que corresponde al evento C19r en base a la

cicloestratigrafia.

6.5.3. INTERPRETACION

Varios puntos entre 88.7 y 89.1 m, localizados en la parte superior de la segunda

capa de marga oscura, forman la CIE del evento C19r, mientras que las muestras de la
parte inferior de la misma capa muestran valores equivalentes a la media de la seccion.
Al producirse la CIE en solo una parte de un mismo estrato, puede considerarse que los
valores del 3*3C reflejan un cambio original en la composicion inicial del carbonato en
el Eoceno. La excursion de -0.85%o es parecida a la de -1.2%o del ODP Site 1260 (Edgar
et al.,, 2007). Ademas, los valores absolutos son muy parecidos en ambas secciones.
Todo esto respalda la posicion del evento C19r entre los metros 88.7 y 89.1 de la
seccion de Oyambre.



La alteracién diagenética incide a menudo en el §%0 (Marshall, 1992; Maslin &
Swann, 2006) y esto parece haber sucedido en Oyambre, dado que los valores son mas
bajos que en el ODP Site 1260 en la misma época (Edgar et al., 2007). Por lo tanto, no
pueden realizarse estimaciones de paleotemperatura con los datos de Oyambre. Como
méximo, se pueden comparar los valores del %0 a lo largo de la seccién y analizar las
tendencias, como se hizo en otras secciones del Cretacico superior y Cenozoico en la
cuenca Vasco-Cantdbrica (Jimenez-Berrocoso et al.,, 2013; Payros et al., 2015a;
Martinez-Braceras et al., 2017). En este caso, podria decirse que la temperatura mas alta

o la salinidad mas baja de la seccidn se alcanzaron durante la CIE del evento C19r.

6.6. MINERALOGIA

6.6.1. OBTENCION DE DATOS

Una vez localizado el evento C19r entre los 88.7 y 89.1 m de la seccion de Oyambre,

se realizo el andlisis mineraldgico con el fin de caracterizar el régimen climético de la
zona, puesto que la mineralogia aporta informacion acerca de los tipos de metorizacion,
erosion y transporte de las rocas del continente. El analisis se restringio al intervalo
entre 85.48 y 93.3 m (Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b). Se tomaron 16 muestras en
calizas y 27 en margas. El espaciado medio del muestreo fue 22 cm entre 85.48 y 87.27
m, y entre 90.5 y 93.3 m, y disminuyd progresivamente en direccion a la CIE del evento
C19r, donde el espaciado fue de 11 cm (cuatro muestras por estrato). El analisis
mineraldgico fue llevado a cabo con difraccion de rayos X usando un difractémetro
Philips PW1710 de la Euskal Herriko Unibertsitatea.

6.6.2. RESULTADQOS

El mineral mas abundante es la calcita (rango: 36-73%; media: 65% en calizas y 53%

en margas), seguido por los minerales de arcilla (rango: 15-44%; media: 22% en calizas
y 30% en margas) y el cuarzo (rango: 11-20%; media: 13% en calizas y 16% en
margas), apareciendo la dolomita (0-3%) y el feldespato-K (0-1%) como accesorios
(Fig. 6.7; para detalles, ver Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b). Los valores son

relativamente constantes, salvo en el evento C19r, donde los minerales de arcilla (43%



de media) superan a la calcita (37% de media), y el cuarzo también aumenta a un 20%.

Dentro de los minerales de arcilla, la esmectita oscila entre 71 y 84% (77% de media),

la illita entre 16 y 30% (22% de media) y la clorita entre 0 y 1%. Las proporciones

apenas varian a lo largo de la seccién (Fig. 6.7).
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Fig. 6.7. Mineralogia obtenida de la difraccion de rayos X de las calizas y margas de

Oyambre. Porcentaje de la abundancia de la mineralogia general (izquierda) y

minerales de arcilla (derecha).

6.6.3. INTERPRETACION

Las variaciones en la abundancia de calcita y minerales de arcilla se relacionan con

la alternancia caliza-marga, siendo las calizas més ricas en calcita. La amplitud de esta

fluctuacion es maxima en torno al evento C19r. La disminucion de la calcita en el
evento C19r es parecida a la observada por Edgar et al. (2007) en el ODP Site 1260 (de

75% a 35%). Las margas de Oyambre representan hemiciclos de precesién con una

estacionalidad pronunciada y fuertes precipitaciones estivales, cuando los veranos

tenian lugar en el perihelio y los inviernos en el afelio (Martinez-Braceras et al., 2017;



Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b). Al contrario, las calizas se formaban en condiciones
de menor contraste estacional, cuando los veranos se producian en el afelio y los
inviernos en el perihelio (Einsele et al., 1991). EI hecho de que las calizas sean més
gruesas que las margas a pesar de que las margas tengan mas material terrigeno hace
pensar que la produccién del carbonato era mayor en calizas, es decir, en los hemiciclos
de precesién de menor contraste estacional. Por ello, el valor minimo de calcita que
ocurre en el evento C19r puede relacionarse con la mayor intensidad del ciclo
hidroldgico de toda la seccién, coincidiendo con valores maximos de insolacion

estacional.

La estacionalidad caracteristica del Luteciense se ve reflejada en los minerales de
arcilla de Oyambre, suponiendo que provengan de suelos cercanos y coetaneos. El
predominio de la esmectita indica un clima generalmente calido y semiarido, con
fluctuaciones estacionales del nivel de humedad (Thiry, 2000). En depésitos Pirenaicos
de la época se han identificado suelos de tipo vertisol esmectiticos que confirman esta
atribucién paleoclimatica (Atkinson, 1986). No se observa ningin cambio en minerales
de arcilla en el evento C19r, lo cual puede deberse a que la formacion de suelos
maduros es un proceso lento que generalmente dura centenares de miles de afios (Thiry,
2000).

Los resultados obtenidos en Oyambre con los isétopos estables y la mineralogia (en
concreto el contenido en CaCQO3) se asemejan a aquellos obtenidos por Westerhold et al.
(2018), lo cual corrobora la atribucién de los 88.7-89.1 m de la seccion de Oyambre al
evento C19r. También se observan tonos méas oscuros en las margas correspondientes al
evento C19r en ambas secciones (Fig. 6.8). La Unica diferencia remarcable es la
recuperacion de los distintos proxies, la cual es mucho mas corta en Oyambre. Este

aspecto se tratara en el tltimo apartado de este capitulo.
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Fig. 6.8. Arriba, vista de detalle del intervalo del evento C19r en Oyambre (Intxauspe-
Zubiaurre et al., 2018b), mostrando las margas oscuras de los metros 88 y 89,
contenido en CaCOjs e isOtopos estables de roca total. Notese que la fotografia esté
rotada con la base del acantilado a la izquierda. Abajo, imagenes de los testigos,
contenido en CaCOgs e is6topos estables de roca total, foraminiferos planténicos y
bentdnicos de los Sites 1263 (rojo), 702B (azul) y 1260 (negro) de Westerhold et al.
(2018).



6.7. FORAMINIFEROS
BENTONICOS

6.7.1. OBTENCION DE DATOS

El analisis de foraminiferos bentdnicos no abarco el total de la sucesion estudiada, ya

que se disponia de informacion previa al respecto (Payros et al., 2015b). En este caso el
estudio de foraminiferos bentdnicos se limitd a los cambios que pudieran producirse
durante el evento C19r. Para ello se restringié el area de analisis al intervalo entre 85.68
y 92.75 m, tomando un total de 17 muestras. El espaciado entre las primeras y las
ultimas muestras fue de 70 cm, y se redujo progresivamente a 10 cm entre 88.7 y 89.1
m. Todas las muestras se tomaron en margas, salvo en la caliza posterior al evento
(89.24 m). Para el estudio especifico de foraminiferos se cont6 con la colaboracion de la
Dra. Ortiz (PetroStrat, Gales, UK). Se calculé la abundancia relativa de especies, la ratio
de foraminiferos planténicos-benténicos (P/B) y la ratio de bentdnicos aglutinantes-

calcéreos.
6.7.2. RESULTADQOS

Los resultados de la Dra. Ortiz sobre las asociaciones de foraminiferos benténicos de

Oyambre y sus interpretaciones se pueden consultar en Intxauspe-Zubiaurre et al.
(2018b). En términos generales, la asociacion de foraminiferos benténicos es hetero-
génea, con predominio de especies calcareas (75%; Fig. 6.9). La ratio P/B es de 79% y

bastante constante a lo largo de la seccion, con un valor minimo del 68% (88.96 m).

6.7.3. INTERPRETACION

Segun la ratio P/B, el fondo marino de Oyambre debi6 colocarse a una profundidad

de 700 m durante el evento C19r (Payros et al., 2015b). Las asociaciones de foraminife-
ros bentonicos indican condiciones mesotroficas con un flujo de nutrientes suficiente
para que la diversidad de foraminiferos epifaunales e infaunales sea amplia. La
abundancia de taxones con caparazén grueso (e.g. Lenticulina) indica aguas profundas
bien oxigenadas (Bernhard, 1986; Koutsoukos et al., 1990). El predominio de taxones

calcareos sobre aglutinantes indica una elevada concentracion del carbonato en el agua.
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Fig. 6.9. Distribucion estratigrafica de las asociaciones de foraminiferos bentonicos en
el intervalo estudiado en Oyambre. Se indican también las ratios de foraminiferos
planténicos-bentdnicos (P/B), morfogrupos epifaunales-infaunales y aglutinantes-

calcareos (Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b).

En el intervalo del evento C19r el aumento de taxones cercanos al continente
(Astigerina y Cibicides) indica un mayor aporte continental (Ortiz et al., 2011).
Ademas, la abundancia de los taxones aglutinantes (dominados por el género Dorothya)
disminuye y aumenta la de los bi-triseriados infaunales, indicando un mayor aporte de
materia organica (Jorissen et al., 2007) y la pérdida de oxigeno por la oxidacion de la
misma (Bernhard and Sen Gupta, 1999). La degradacién de la materia organica pudo
provocar procesos locales de disolucion de carbonato. En efecto, el valor minimo de la
ratio P/B ocurre en el evento C19r, lo cual puede relacionarse con la disolucion de
foraminiferos planténicos, ya que sus caparazones mas pequefios y finos los hacen mas
susceptibles a tales procesos. En este mismo sentido, el aporte y la degradacion de
materia organica también se deduce del aumento en pterépodos piritizados (Janssen et
al., 2016).




6.8. ASOCIACIONES DE
NANOFOSILES CALCAREOS

6.8.1. OBTENCION DE DATOS

Dado que los nanofosiles calcareos constituyen el ndcleo de esta tesis, su estudio fue
mas detallado. Para el analisis de las asociaciones se tomaron 254 muestras entre los
metros 64 y 108.2, comenzando ligeramente por encima de la falla del metro 61 y
terminando debajo de una gruesa debrita. Hasta el metro 86 se tomaron una o dos
muestras por estrato, tanto de calizas como de margas. El espaciado medio fue de 25
cm. Desde el metro 86 hasta el comienzo de la marga oscura del metro 88.5 el espaciado
disminuyd gradualmente. Entre 88.5 y 94.7 m se muestred cada 6 cm, llegando a tomar
7 muestras por estrato. Después el espaciado aumentd gradualmente hasta el metro 98.2
y en el resto de la seccion se volvié a muestrear cada 25 cm a lo largo de todos los
estratos. Tras preparar las laminas delgadas, la identificacion de los taxones se realiz6
partiendo de los catalogos descritos anteriormente. Fotografias de la mayoria de los

taxones presentes en la seccion de Oyambre se muestran en las LAminas 5y 6.

Existe una diferencia significativa respecto a las otras dos secciones analizadas en
esta tesis: los taxones que son claramente retrabajados apenas llegan al 2% de la
asociacion en Oyambre, mientras que su abundancia era notablemente mas alta en
Barinatxe (ver capitulo V) y Gorrondatxe (capitulo 1V). Esto permite suponer que
practicamente todos los taxones que habitaron en el intervalo temporal correspondiente

a Oyambre sean autoctonos con un margen de error muy pequefio. Para la lista

taxondmica completa de los nanofosiles calcareos presentes en Oyambre, ver Intxauspe-
Zubiaurre et al. (2018b).




Lamina 5. Microfotografias de varios de los taxones presentes en Oyambre. Barra de

escala: 5 um. Taxones autoctonos: (1) Cribocentrum reticulatum. (2) Reticulofenestra
umbilicus >14 pum. (3) Pseudotriquetrorhabdulus inversus. (4) Nannotetrina cristata.
(5) Discoaster bifax. (6) Discoaster barbadiensis. (7) Discoaster deflandrei. (8)
Discoaster nodifer. (9) Discoaster saipanensis. (10) Discoaster wemmelensis. (11)
Dictyococcites bisectus. (12) Cyclicargolithus floridanus. (13) Reticulofenestra

dictyoda con area central restringida. (14) Reticulofenestra dictyoda con amplia area



central. (15) Reticulofoenstra minuta. (16) Coccolithus eopelagicus. (17) Coccolithus
formosus. (18) Coccolithus <5 um. (19) Coccolithus pelagicus. (20) Campylosphaera
dela. (21) Clausicoccus fenestratus. (22) Clausicoccus subdistichus. (23) Chiasmolithus
altus. (24) Chiasmolithus grandis. (25) Chiasmolithus nitidus. (26) Chiasmolithus
solitus. (27) Chiasmolithus titus. (28) Cruciplacolithus sp. (29) Ericsonia sp. (30)
Calcidiscus bicircus. (31) Umbilicosphaera bramlettei. (32) Umbilicosphaera
henrikseniae. (33) Umbilicosphaera protoannulus. (34) Helicosphaera compacta. (35)
Helicosphaera lophota. (36) Lophodolithus sp. (37) Helicosphaera seminulum. (38)
Pontosphaera multipora. (39) Pontosphaera pectinata. (40) Pontosphaera plana. (41)

Pontosphaera pulchra. (42) Neococcolithes dubius. (43) Blackites gladius. (44)

Blackites spinosus.




Lamina 6. Microfotografias de varios de los taxones presentes en Oyambre. Barra de
escala: 5 um. Taxones autdctonos: (1) Sphenolithus furcatolithoides. (2) Sphenolithus
furcatolithoides. (3) Sphenolithus furcatolithoides. (4) Sphenolithus moriformis. (5)
Sphenolithus pseudoradians. (6) Sphenolithus radians. (7) Sphenolithus radians. (8)
Sphenolithus spiniger. (9) Braarudosphaera bigelowii. (10) Braarudosphaera
perampla. (11) Micrantholithus sp. (12) Micrantholithus sp. (13) Pemma basquense.
(14) dinoflagelado Thoracosphaera sp. (15) Lanternithus minutus. (16) Lanternithus
minutus. (17) Lanternithus minutus. (18) Zygrhablithus bijugatus. (19) Zygrhablithus
bijugatus. Taxones retrabajados del Cenozoico: (20) Calciosolenia sp. (21)
Craticulithus sp. (22) Discoaster multiradiatus. (23) Heliolithus sp. (24)
Neochiastozygus sp. (25) Toweius pertusus. Taxones retrabajados del Mesozoico: (26)
Eiffelithus sp. (27) Microrhabdulus sp. (28) Tranolithus sp. (29) Cribrosphaerella sp.
(30) Retecapsa sp. (31) Micula sp. (32) Micula sp. (33) Prediscosphaera sp. (34)
Chiastozygus sp.

6.8.2. ANALISIS DE LAS ASOCIACIONES

Los niveles de Oyambre son muy ricos en nanofosiles calcareos, 3423 especimenes
por mm? de media. La conservacion es moderada y la disolucion, si la hubiere, no ha
alterado las proporciones de los taxones, puesto que Reticulofenestra minuta y
Zygrhablithus bijugatus, dos taxones autdctonos considerados susceptibles a la
disolucién (Adelseck, 1973; Bralower, 2002; Jiang & Wise, 2006; Raffi et al., 2009),
son constantes y abundantes en toda la seccién. Sin embargo, en algunos tramos de la
seccién varios taxones han sufrido recrecimiento. Este proceso afecta sobre todo a
taxones que no son del tipo placolito, por ejemplo aquellos heterococolitos que tienen
elementos grandes o los holococolitos. Sobre todo destacan los recrecimientos de
Braarudosphaera, Discoaster y Zygrhablithus, a los que se les adhiere més calcita,
dando formas hinchadas y deformes (Fig. 6.10). Este recrecimiento se concentra sobre
todo en el intervalo entre 80 y 85 m, un intervalo donde las calizas son mas
pronunciadas. EIl recrecimiento es mas fuerte en calizas y es posible que sea esta la
razon por la cual los nanofésiles calcareos estén mas recristalizados aqui. Ademas, cabe

recordar que la conservacion de los foraminiferos bentonicos tampoco es dptima. En



cualquier caso, el recrecimiento calcitico no ha impedido identificar a nivel especifico

los individuos de nanofésiles calcareos.

Fig. 6.10. Imagenes de taxones recrecidos. (1) Aspecto general de una muestra que

sufrio recristalizacion durante la diagénesis. (2-3) Discoaster nodifer. (4-5)
Braarudosphaera bigelowii. (6) Neococcolithes dubius. (7) Pemma sp. (8)

Zygrhablithus bijugatus.

6.8.2.1. Bioestratigrafia

A continuacion se describirdn los resultados de los taxones bioestratigraficamente
atiles, segun los modelos de Martini (1971), Okada & Bukry (1980) y Agnini et al.
(2014). EI cron 19r se localiza dentro de las biozonas NP16, CP14a y CNE14



respectivamente. En su estudio previo, Payros et al. (2015b) localizaron el LO de
Reticulofenestra umbilicus >14 pum en el metro 72 de la seccion (segun la nueva
medicién de la columna estratigréfica realizada en esta tesis), evento que marca el inicio
de las biozonas NP16, CP14a y CNE13. Sin embargo, en este estudio se ha encontrado
el taxon en toda la seccion, por lo que abarca desde la falla que se encuentra en el metro
61 (Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b; Fig. 6.11). El limite entre CNE13 y CNE14 lo
marca el LCO (Lowest Common Occurrence, registro de abundancia inferior) de
Cribocentrum reticulatum, limite que no se usa en las otras dos escalas
bioestratigraficas. Este evento fue localizado en el metro 81 por Payros et al. (2015b)
pero en este estudio se ha reajustado su posicion en el metro 74 (Intxauspe-Zubiaurre et
al., 2018b; Fig. 6.11). Payros et al. (2015b) utilizaron otros dos HO que también se
reposicionan en este estudio: HO Pseudotriquetrorhabdulus inversus (80 m antes, 74 m
ahora) y HO Nannotetrina spp. (81 m antes, 75 m ahora). Ademas, en este estudio se
afade el HO Discoaster bifax en el metro 82 (Fig. 6.11). Los individuos que aparecen

de manera aislada y esporadica después de su HO son considerados retrabajados.
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6.8.2.2. Paleoecologia

A continuacioén se expondran los resultados relativos a taxones cuya abundancia supera
el 3% de las asociaciones y a aquellos otros que, sin llegar a ese porcentaje, sean
interesantes por su significado paleoecoldgico (Fig. 6.12, 6.13 y 6.14; para detalles, ver
Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b). Para el calculo de las medias correspondientes a los
taxones autoctonos, se han diferenciado cuatro intervalos, de acuerdo a las tendencias
generales a lo largo de la seccion (Fig. 6.12): 64-72 m, 72-85 m, 85-93.5 m y el resto de
la seccion (93.5-108.2 m). Ademas, se han calculado por separado las medias

correspondientes a las muestras de la CIE (88.7-89.1 m).

Abundancia total de nanofosiles

La abundancia total de nanofosiles calcareos autdctonos presentes en un area de 1
mm? varia entre 1823 y 5829 especimenes por mm? (Fig. 6.12). La media total de la
seccion es de 3423 esp./mm?, superior a la de Gorrondatxe (2766 esp./mm?) y Barinatxe
(1627 esp./mm?). La media es de 3052 esp./mm? entre 64 y 72 m, 2972 esp./mm? entre
72 y 85 m, 3830 esp./mm? entre 85y 93.5 m, y 3329 esp./mm? después. La media en la
CIE es de 4020 esp./mm?. Por otro lado, la abundancia de nanofésiles retrabajados es
escasa, ya que varia entre 0% y 2.68% con una media del 0.76%. Los valores mas altos
se incluyen en los intervalos 64-72 m y 85-93.5 m, encontrandose el valor mas alto en
una muestra de la CIE (Fig. 6.12).

Reticulofénestridos

La familia de los reticulofenéstridos (Familia Noelaerhabdaceae) es la mas
abundante, con una media del 54% de la asociacion. Sin embargo, los taxones de esta
familia han sido nombrados de diversas maneras en la literatura y a dia de hoy todavia
existen discrepancias. Por lo tanto, en primer lugar se fijaran los criterios en los cuales
se ha basado la diferenciacion de los taxones (L&mina 5). Para empezar, todos los
individuos <5 pum han sido clasificados como Reticulofenestra minuta. En segundo
lugar, aquellos individuos >10 pum, pertenecen o bien a la especie R. umbilicus, o bien a
Dictyococcites bisectus. Entre los individuos de 5-10 um se han diferenciado cuatro
especies. Cribocentrum reticulatum se distingue por su pronunciada red central.
Cyclicargolithus floridanus son todos aquellos con un muro grueso entre los dos

escudos. Las otras dos formas sin red ni muro grueso son mas problematicas, debido a



que han sido incluidos dentro de los generos Dictyococcites o Reticulofenestra
dependiendo de los autores (Agnini et al., 2006; Fornaciari et al., 2010; Toffanin et al.,
2011; Fioroni et al., 2012). En este trabajo, dado que su aspecto es idéntico al de otros
de Gorrondatxe, todos los reticulofenenéstridos de 5-10 pum sin red ni muro grueso han
sido clasificados como R. dictyoda. Se han diferenciado dos morfotipos, unos con area
central restringida y otros con &rea central amplia. Es cierto que los individuos de area
central restringida se asemejan a la especie D. scripssae, pero este taxén no existia alin

en la época de acumulacién de los materiales de Gorrondatxe.

= R. minuta es la especie mas abundante (Fig. 6.12). Muestra su mayor abundancia
entre 64 y 72 m (40.26%), disminuye a una media de 34.31% entre 72 y 85 m, e
incrementa a 38.78% entre 85y 93.5 m y a 39.98% en el resto. En el intervalo de la CIE
la media aumenta significativamente a 49.11% (con un pico maximo de 61.31%).

= La abundancia de R. dictyoda, incluidos los dos morfotipos, muestra una tendencia
muy similar a R. minuta (Fig. 6.12). De una media de 17.4% entre 64 y 72 m disminuye
a 10.06% entre 72 y 85 m; aumenta a 10.68% entre 85 y 93.5 m, y disminuye a 8.82%
en el resto. La media asciende a 13.69% en la CIE. En cuanto a la proporcion del
morfotipo de amplia area central, el valor apenas varia: 9.04% entre 64 y 72 m, 8.43%
entre 72 'y 85 m, 8.4% entre 85y 93.5 m, y 8.32% después (Fig. 6.13). En la CIE de
Oyambre disminuye su proporcién (8.16%), mientras que en la CIE de Gorrondatxe su
abundancia aumentaba considerablemente.

= C. floridanus no muestra variaciones significativas de abundancia (Fig. 6.13), 7.27%
entre 64y 72 m, 7.67% entre 72 y 85 m, 6.8% entre 85y 93.5 m, y 7.75% después, con
una media de 6.93% en la CIE.

= La abundancia de C. reticulatum muestra un incremento constante (Fig. 6.11), de
0.29% entre 64 y 72 m, a 1.24% entre 72 y 85 m, 3.31% entre 85y 93.5 m, y 5.2%
después, con una media de 3.24% en la CIE.

= Todos los individuos de R. umbilicus de la seccion superan los 14 um, por lo que se
incluyen en un solo grupo (Fig. 6.11). Su abundancia relativa es de 1.06% entre 64 y 72
m, 1.06% entre 72 y 85 m, 1.67% entre 85 y 93.5 m, y 1.76% después, con una media
de 2.14% en la CIE.

= Laabundancia de D. bisectus asciende de 2.54% entre 64 y 72 m a 3.54% entre 72 y
85 m, y desciende a 3% entre 85y 93.5 m, y 2.64% después, con una media de 2.15%
en la CIE (Fig. 6.13).



Coccolithus

El segundo género mas abundante es Coccolithus. EIl total del género varia de
14.08% entre 64 y 72 m a 14.39% entre 72 y 85 m, 15.81% entre 85y 93.5 m, y 13.3%
después, con una media de 14.08% en la CIE (Fig. 6.12). La abundancia de Coccolithus
<5um varia de 6.09% entre 64 y 72 m, a 5.11% entre 72 y 85 m, 5.88% entre 85y 93.5
m, y 4.07% después, con una media de 6.76% (valor maximo de 14.4%) en la CIE. C.
formosus apenas varia con respecto a Coccolithus >5 um, rondando el 45% en casi toda
la seccion, incluyendo la CIE, salvo una disminucién a una media del 42% justo
después del CIE entre 89.2 y 93.5 m (Fig. 6.13).

Taxones de alta temperatura y oligotrofia

Discoaster, Sphenolithus y Zygrhablithus son los mejores indicadores de aguas
calidas, oligotroficas y tranquilas (ver Capitulo I1). Discoaster no muestra variaciones
considerables, 3.13% entre 64 y 72 m, 2.56% entre 72 y 85 m, 2.28% entre 85y 93.5 m,
y 2.7% después, con una media de 2.48% en la CIE (Fig. 6.12). Las especies en estrella
de Discoaster (D.nodifer y D.deflandrei) tienen una tendencia ascendente respecto al
total de Discoaster, desde 24.76% entre 64 y 72 m, hasta 29.07% entre 72 y 85 m,
29.57% entre 85y 93.5 m, y 30.99% después, ascendiendo también el valor en la CIE a
31.46% (Fig. 6.13). La tendencia de Sphenolithus es idéntica a Discoaster, casi estable,
3.7% entre 64 y 72 m, 3.12% entre 72 y 85 m, 3.06% entre 85 y 93.5 m, y 3.44%
después, con una media algo méas baja (2.79%) en la CIE (Fig. 6.12). No obstante, la
especie S. spiniger muestra una variacion interesante con respecto al total de
Sphenolithus, variando de 28.74% entre 64 y 72 m, a 27.2% entre 72 y 85 m, 31.88%
entre 85y 93.5 m, y 27.98% después, pero aumentando a 40.56% en la CIE (Fig. 6.13).
Z. bijugatus pasa de 7.5% entre 64 y 72 m, a 8.76% entre 72 y 85 m, 6.53% entre 85 y
93.5 m, y 9.02% después, pero disminuye notablemente a 2.7% en la CIE (Fig. 6.12).

Otros indicadores paleoecolégicos

De entre los nanofosiles calcareos indicadores de paleotemperatura con baja
representacion en las asociaciones estudiadas, Ericsonia no muestra tendencias
significativas. Chiasmolithus, en cambio, asciende de 1.05% entre 64 y 72 m, a 1.41%
entre 72y 85 m, y 1.97% entre 85 y 93.5 m, y desciende a 1.22% después, con una
media de 1.7% en la CIE (Fig. 6.12).
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Fig. 6.12. Variaciones en la abundancia de los nanofosiles calcareos de la seccion de
Oyambre. Las lineas rojas muestran valores reales y las lineas gruesas de cada grafico
son las medias moviles de 5 puntos consecutivos. Los colores amarillos y azules indican

los cuatro intervalos que se han diferenciado segun las distintas tendencias de varios
taxones (intervalos 64-72 m, 72-85 m, 85-93.5 m y 93.5-108.2 m). El evento C19r viene
sefialado por una franja gris. Atencion a las distintas barras de escala para cada taxén.



La mayor diferencia con respecto a las otras secciones estudiadas (Barinatxe y
Gorrondatxe), aparte de la menor proporcion de especimenes retrabajados, es la
abundancia de los taxones cercanos al continente. En este caso concreto, dos taxones
son mucho mas abundantes y ademas muestran fluctuaciones muy interesantes. El total
de Braarudosphaera da una media de 6.95% entre 64 y 72 m, 8.93% entre 72 y 85 m,
3.93% entre 85 y 93.5 m, y 4.15% después, con una media de 1.68% en la CIE.
Curiosamente, entre 64 y 72 m, asi como a partir de 85 m, el taxdn desaparece
completamente en varias muestras, incluyendo algunas de la CIE. Lanternithus minutus
tiene una tendencia parecida, salvo que no desaparece en ninguna muestra. Su media es
de 2.49% entre 64 y 72 m, 6.44% entre 72 y 85 m, 5.76% entre 85y 93.5 m, y 5.39%
después, con una media de 3.7% en la CIE. El conjunto de los demas taxones cercanos
al continente (Pontosphaera, Helicosphaera, Micrantolithus y Pemma) no llega a
representar el 1% de la asociacion, y su abundancia se mantiene relativamente constante

a lo largo de toda la seccion (Fig. 6.12).

Tendencias significativas de algunas especies

En Oyambre también hay algunos taxones, ademas de los indicadores
paleoecolégicos habituales, que muestran tendencias interesantes (Fig. 6.13).
Clausicoccus spp. asciende de 0.51% entre 64 y 72 m, a 0.87% entre 72 y 85 m, y
1.57% entre 85 y 93.5 m (2.18% en la CIE), para después descender a 0.97%.
Cruciplacolithus spp. asciende continuamente de 0.63% entre 64 y 72 m, a 0.74% entre
72y 85 m, 1.65% entre 85y 93.5 m (2.08% en la CIE), y 1.74% después. Coccolithus
eopelagicus da una media general de 0.39%, pero supera ese valor entre 64 y 72 m
(0.55%), y disminuye entre 88 y 93.5 m (0.32%), estando ausente en muchas muestras.
Umbilicosphaera bramlettei es casi constante en la seccion (1.11%) pero su abundancia
incrementa considerablemente en la CIE (2.72% de media, maximo 6.01%). U.
henrikseniae aparece continuamente solo en el intervalo 80-86 m (0.7%), mientras que
estd ausente en casi todo el resto (0.05%). Helicosphaera compacta es muy poco
abundante entre 64 y 79 m (0.09%) y 85 y 93.5 m (0.17%), es mas comun entre 79 y 85
m (0.39%), pero sobre todo es mas abundante por encima de 93.5 m (0.75%). Para
terminar, Blackites spp. es escaso hasta 85 m (0.38%), pero asciende a 1.11% en la CIE

(con un pico de 4.62%), y da una media de 0.65% después.
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Fig. 6.13. Variaciones en la abundancia de algunos taxones minoritarios a lo largo de
la seccion de Oyambre. Las lineas rojas muestran valores reales y las lineas gruesas de
cada grafico son las medias moviles de 5 puntos consecutivos. Los colores amarillos y
azules indican los cuatro intervalos que se han diferenciado segun las distintas
tendencias de varios taxones (intervalos 64-72 m, 72-85 m, 85-93.5 my 93.5-108.2 m).
El evento C19r viene sefialado por una franja gris. Atencion a las distintas barras de

escala para cada taxon.



Entre los nanofésiles calcareos de las tres secciones estudiadas se encuentra el
dinoflagelado Thoracosphaera, interpretado como un taxén oportunista (Schiller, 1930;
Deflandre, 1947). Sin embargo, no muestra una abundancia superior al 0.5% en ninguna
de las tres secciones, ni tampoco ninguna tendencia significativa, por lo que no ha sido

posible verificar su afinidad paleoecoldgica.

Diferencias entre calizas y margas

Oyambre es la unica de las tres secciones estudiadas que muestra una clara
alternancia caliza-marga, por lo que ha sido posible analizar las variaciones en la
abundancia de los diferentes taxones en ambos materiales (Fig. 6.14). La abundancia de
nanofdsiles calcéreos autdctonos por unidad de area es significativamente mayor en
margas (3709 especimenes/mm? de media) que en calizas (3001 esp./mm?). Casi todos
los grupos y taxones son también mas abundantes en margas que en calizas (Fig. 6.14).
Por ejemplo, la abundancia total de retrabajados (0.65% en calizas versus 0.83% en
margas), los reticulofenéstridos entre 5y 10 um (10.58% vs. 11.69%), R.minuta (37.2%
vs. 38.7%), Coccolithus (14.41% vs. 14.77%), Sphenolithus (3.24% vs. 3.25%),
Discoaster (2.32% vs. 2.69%) y los cercanos al continente, excepto Braarudosphaera y
Lanternithus (0.72% vs. 0.87%). Solo cuatro taxones son mas abundantes en calizas: Z.
bijugatus (8.41% vs. 7.28%), Braarudosphaera (6.75% vs. 4.78%), L. minutus (5.86%
vs. 5.06%) y Dictyococcites bisectus (3.78% vs. 2.41%). En consonancia con lo anterior,

todas las muestras en las que desaparece Braarudosphaera son margas.
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Fig. 6.14. Variaciones de varios taxones en calizas (naranja) y margas (azul) a lo largo
de la seccion. Los colores de fondo amarillos y azules indican los cuatro intervalos que
se han diferenciado segun las distintas tendencias de varios taxones (intervalos 64-72
m, 72-85 m, 85-93.5 my 93.5-108.2 m). El evento C19r viene sefialado por una franja

gris. Atencion a las distintas barras de escala para cada taxon.



6.8.3. INTERPRETACION

Manifestacion de la ciclicidad precesional en los nanofoésiles calcareos

La seccion de Oyambre es la més adecuada de las tres estudiadas en esta tesis para
realizar interpretaciones paleoecoldgicas, por la escasa abundancia de nanofosiles
retrabajados, por la facil identificacion de la alternancia caliza-marga y porque no hay
claros indicios de disolucion parcial. Como se ha explicado anteriormente, se ha
interpretado la alternancia caliza-marga como el registro de los ciclos orbitales de
precesion de los equinoccios, siendo las margas el reflejo de una mayor estacionalidad y
una intensificacion del ciclo hidrologico, mientras que las calizas representan un menor
contraste entre estaciones con condiciones mas estables a lo largo de todo el afio. A
pesar de que las margas contienen mayor cantidad de material terrigeno que las calizas,
lo cual podria producir un efecto de dilucion de nanofésiles calcareos autoctonos en las
margas, su abundancia es considerablemente mayor. En consecuencia, la productividad
tuvo que ser significativamente mayor durante el periodo de formacion de las margas
que en el de las calizas, lo cual indica que los cocolitéforos eran mas abundantes en
periodos de mayor estacionalidad y ciclo hidrolégico més intenso. Esto choca con las
deducciones de Martinez-Braceras et al. (2017) en la parte inferior de la seccién de
Oyambre y de Hopkins (2015) en otras secciones. Segun ellos, las calizas son mas
gruesas que las margas porque la produccién de calcita fue mayor que durante los
periodos de formacion de margas, enlazando esto con una mayor productividad en
veranos calidos durante los periodos de menor estacionalidad. Los datos de nanofésiles
calcareos de este estudio indican que su abundancia aumentd cuando mayor era la
estacionalidad, coincidiendo con la hipdtesis de Holligan et al. (1983) que proclama que
la mayor productividad de los cocolitéforos ocurre en épocas de mayor concentracion
en nutrientes en aguas superficiales debido a un mayor aporte continental. Por lo tanto,
el hecho de que las calizas sean mas gruesas que las margas, teniendo éstas mas material
terrigeno, puede explicarse con una mayor produccion de calcita, pero no por parte de

los nanofdsiles calcareos, sino de otros organismos.

La abundancia de la mayoria de los taxones sigue el mismo patrén que el de la
abundancia total de nanofésiles autdctonos, siendo méas abundantes en margas. Al igual
que en las perturbaciones climaticas de Gorrondatxe y Barinatxe, en Oyambre la

mayoria de los taxones aumenta en nimero cuanto mayor sea la descarga continental,



seguramente bajo condiciones meso-eutroficas. Asi lo muestran los reticulofenéstridos,
Coccolithus, Chiasmolithus, los taxones cercanos al continente minoritarios, e incluso
Sphenolithus y Discoaster. Estos Gltimos son taxones que han sido considerados
oligotroficos hasta la fecha, pero parece ser que la tendencia en Oyambre es la contraria.
Es posible que muestren afinidad a la oligotrofia en cambios climaticos de mayor
escala, pero que sean tolerantes a las oscilaciones tipicas de los ciclos orbitales. Por
ultimo, la abundancia de nanofésiles retrabajados también aumenta en las margas,

aspecto gue encaja con la hipétesis de mayor descarga continental.

En cambio, hay taxones que muestran mayor abundancia en calizas. La tendencia de
Zygrhablithus bijugatus es la esperada, dado que ha sido caracterizado como
oligotrofico. Dictyococcites bisectus es una especie de gran tamafio, por lo que podria
ser k-estratega, y estar habituado, como se ha observado en Oyambre, a condiciones
mas estables de menor estacionalidad. Braarudosphaera y Lanternithus son generos
cercanos al continente que superan el 5% de la asociacion en Oyambre, mientras que en
Barinatxe y Gorrondatxe, secciones mas alejadas del continente, apenas rondaban el
0.5%. En el caso de Braarudosphaera, algunos autores la han considerado meso-
eutrofica, de aguas turbulentas y/o de baja salinidad, incluso como oportunista en
épocas como la posterior al limite K/T (Deflandre, 1947; Roth, 1974; Romein, 1982).
Se esperaria que a mayor aporte continental mayor deberia ser su abundancia, pero los
resultados de Oyambre muestran lo contrario, con una menor abundancia en los niveles
de margas. Por lo tanto, los resultados de Oyambre sugieren que Braarudosphaera y L.
minutus son oligotréficos, prefieren climas con menor estacionalidad y menor aporte de

aguas continentales.

Manifestacion climatica de los ciclos orbitales de mayor escala

La tendencia de los nanofosiles calcareos en las alternancias caliza-marga se repite
también a una escala mayor. Se ha observado que existen cuatro intervalos con
tendencias distintas para la mayoria de los taxones. Los intervalos 64-72 m y 85-93.5 m
se caracterizan por una mayor abundancia de nanofosiles calcareos autdctonos,
retrabajados, reticulofenestridos, Coccolithus, Chiasmolithus, taxones cercanos al
continente minoritarios, Sphenolithus y Discoaster. En cambio, Z. bijugatus,
Braarudosphaera y L. minutus disminuyen. Es el mismo patron que en los niveles de

margas. Sin embargo, ocurre justo lo contrario en los intervalos 72-85 m y 93.5-108.2



m. Segun el andlisis cicloestratigrafico de la seccion, se pueden diferenciar ciclos de
excentricidad de 400 ka: las mayores amplitudes de los maximos de excentricidad de
100 ka ocurren en los metros 69, 89 y 101, estando otro cortado por la falla en el metro
79, por lo que parece que en el afloramiento puede observarse un patron de ciclicidad de
los ciclos de excentricidad. El intervalo 64-72 m tiene en medio el maximo de
excentricidad del metro 69, y el intervalo 85-93.5 el maximo del metro 89. En cambio,
los intervalos 72-85 m y el posterior a 93.5 m corresponden a las amplitudes minimas
de ciclos de excentricidad de 100 ka (Fig. 6.5 y 6.15). Bajo la situacion de menor
amplitud de los ciclos orbitales, la abundancia total de nanofésiles calcareos autdctonos
disminuye, y los oligotroficos Z. bijugatus, Braarudosphaera y L. minutus aumentan, a
expensas de los demas taxones. Ademas, hay que indicar que el mayor incremento de
Discoaster, Braarudosphaera y Zygrhablithus se da en el intervalo 80-85 m, donde las
calizas son més pronunciadas, y la mayor presencia de CaCOs también es indicador de
un ambiente de menor aporte continental. Segun esta interpretacion, deberia localizarse
un intervalo de ciclo hidrolégico méas intenso entorno al metro 101, pero los maximos
de amplitud no son tan pronunciados en este intervalo (Fig. 6.5 y 6.15). En definitiva,
en Oyambre se demuestra que los nanofosiles calcareos responden a los cambios en la

estacionalidad y la intensidad del ciclo hidroldgico provocados por ciclos astronémicos.

Consecuencias del evento C19r

El evento C19r ocurrié durante un maximo de excentricidad, el mas prominente de
toda la seccion. Las asociaciones de nanofosiles calcareos siguen las tendencias
generales iniciadas en depositos mas antiguos, pero algunos de los taxones muestran
valores andmalos. Los mas claros son el aumento brusco en la abundancia de R. minuta
y las disminuciones bruscas de Z. bijugatus y Braarudosphaera spp. La abundancia
total de nanofdsiles autoctonos y retrabajados muestra también aumentos considerables,
y es el Unico intervalo en el que los oligotréficos Sphenolithus disminuyen. Todo ello
sugiere condiciones eutroficas extremas en las que los géneros oportunistas o
cosmopolitas proliferan considerablemente y los oligotroficos se restringen. La
interpretacion es, por tanto, similar a la de los eventos de Gorrondatxe y Barinatxe: una
intensificacion en el ciclo hidrolégico que provoca mayores precipitaciones, mayor
descarga continental hacia los océanos y mayor contenido en nutrientes. Esta
interpretacion viene respaldada por la disminucion en la cantidad de calcita y por el

incremento en cuarzo y minerales de arcilla provenientes del continente, asi como por el



incremento en foraminiferos infaunales. La gran diferencia con respecto a las otras
secciones es que en Oyambre los cambios paleoambientales generales pueden
justificarse como consecuencia de ciclos orbitales, sin necesidad de invocar eventos
extraordinarios. Cabe resaltar, sin embargo, que los picos pronunciados de los taxones
de nanofosiles calcareos que se indican a continuacion resultan claramente anémalos,
por lo que el evento C19r pudo ser algo mas que la mera consecuencia de una alta

estacionalidad durante un maximo de excentricidad.
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Fig. 6.15. Posibles intervalos de diferente intensidad del ciclo hidrolégico deducidos a
partir de distintos parametros de nanofésiles calcareos y de las amplitudes del modelo
astronomico de Laskar (2004, 2011). Un intervalo de menor intensidad del ciclo
hidroldgico conlleva un intervalo oligotrofico. Probablemente la falla del metro 79.8
haya suprimido un intervalo meso-eutrofico. El dltimo intervalo oligotrofico es incierto,

y es posible que haya mas subdivisiones dentro de este intervalo.



Peculiaridades en el comportamiento de algunos taxones

Discoaster, género indicador de alta temperatura y oligotrofia (ver capitulo II),
registra disminuciones considerables de abundancia en los eventos de Barinatxe y
Gorrondatxe, pero no muestra ningin cambio destacable en Oyambre. No obstante, el
incremento en contenido de nutrientes durante el evento C19r de Oyambre esta
justificado por otros taxones. Por lo tanto, parece que las especies de Discoaster
presentes en la seccion de Oyambre eran mas tolerantes a los cambios ambientales. Un
dato interesante es el aumento brusco de las especies en forma de estrella de Discoaster
durante el evento C19r, casi todos pertenecientes a la especie D. nodifer. Esto podria
sugerir que esta especie se adapta mejor a ambientes de mayor descarga continental, si
bien no existen evidencias al respecto en publicaciones anteriores. No obstante, un
aumento en D. nodifer podria ser la razén por la que el total del género Discoaster no

haya disminuido en proporcién al resto de taxones.

En cuanto a Sphenolithus, la abundancia de la especie S. spiniger aumenta
considerablemente en el evento C19r, mientras que la abundancia total de Sphenolithus
disminuye. Esto indica que la otra especie dominante, S. moriformis, disminuye de
forma importante en el evento. En Barinatxe ocurre algo similar. Alli se constata un
aumento en la abundancia de la especie S. editus durante el evento CIE19-23 m, al mismo
tiempo que disminuye el total de Sphenolithus debido a la caida en la abundancia de S.
moriformis. Todo esto sugiere que S. moriformis es una especie que no se adapta a las

condiciones de ciclo hidrologico intenso.

Por otra parte, en el evento C21r-H6 de Gorrondatxe la abundancia del morfotipo de
amplia area central de R. dictyoda aumentaba considerablemente, mientras que en el
evento C19r de Oyambre no se produce ningin cambio significativo. Una interpretacion
I6gica podria ser que el morfotipo de area central restringida llego a adaptarse mejor a
las condiciones hipertermales a finales del Luteciense que al inicio del mismo. Podria
decirse lo contrario de Coccolithus formosus, una especie cuya abundancia relativa
respecto a C. pelagicus aumentaba en las recuperaciones de los eventos de Barinatxe y

Gorrondatxe pero disminuye en el de Oyambre.

Finalmente, varios taxones muestran picos inusuales en el intervalo del evento C19r.
Las abundancias de Coccolithus <5um, Clausicoccus spp., Cruciplacolithus spp.,

Umbilicosphaera bramlettei y Blackites spp. muestran aumentos bruscos. Los dos



ultimos lo hacian también en el CIE19.23 m de Barinatxe. A la vista las semejanzas en el
comportamiento de todos estos taxones en Oyambre, quiza podrian ser catalogados
como taxones adaptables a condiciones hipertermales. En cambio, Helicosphaera
compacta es mas abundante en épocas de menor aporte continental, por lo que puede ser
considerado un taxén oligotréfico. Por dltimo, U. henrikseniae solo abunda entre los

metros 80 y 86, lo cual podria servir para la bioestratigrafia de futuras investigaciones.

6.9. ANALISIS DE IMAGENES

6.9.1. OBTENCION DE DATOS

Para el analisis de imagen se han empleado 124 muestras, poco menos de la mitad
gue se han usado para el analisis de las asociaciones, seleccionadas una vez se conocian
los intervalos estratigraficos mas significativos. Hasta el metro 86 se tomé una muestra
cada dos margas, y una muestra cada dos calizas, y asi el espaciado fue de 50 cm. El
espaciado disminuy6 a 3 muestras por estrato entre 86 y 88.5 m (15 cm) y a 5 por
estrato entre 88.5 y 90 m (10 cm), después aumentd a 3 muestras por estrato entre 90 y
94 m (15 cm) y en el resto de la seccidn se volvio a tomar una muestra cada dos margas

y una cada dos calizas (45 cm).

Se eligieron dos especies para el trabajo: Reticulofenestra minuta y Chiasmolithus
solitus (L&mina 7). Los dos son autoctonos en Gorrondatxe y Oyambre, y en la primera
seccion demostraron ser Utiles para el anélisis de imagen. Los célculos se hicieron con
el indice masa/area. Ademas, se ha calculado la proporcion de C. solitus sin barras

centrales.




Lamina 7. Imagenes de las especies analizadas bajo polarizacion circular y cortadas

con el software C-Calcita (Fuertes et al., 2014). La barra de escala es 5 um para
Chiasmolithus solitus y 3 um para Reticulofenestra minuta. Se especifica la muestra y
la altura a la que pertenecen, a fin de destacar las diferencias en calcificacion y
disolucion. (1-12) Chiasmolithus solitus. (1) OY-LU-012, anterior a la CIE, 68.8 m. (2)
OY-LU-012, 68.8 m. (3) OY-LU-048, anterior a la CIE, 81.25 m. (4) OY-LU-048, 81.25
m. (5) OY-LU-071e, intervalo de la CIE, 88.8 m. (6) OY-LU-071e, 88.8 m. (7) OY-LU-
072b, inmediatamente después de la CIE, 89.32 m. (8) OY-LU-072b, 89.32 m. (9) OY-
LU-081r, posterior a la CIE, 93.5 m. (10) OY-LU-081r, 93.5 m. (11) OY-LU-096,
posterior a la CIE, 100.25 m. (12) BA-YP-096, 100.25 m. (13-22) Reticulofenestra
minuta. (13) OY-LU-012, anterior a la CIE, 68.8 m. (14) OY-LU-012, 68.8 m. (15) OY-
LU-048, anterior a la CIE, 81.25 m. (16) OY-LU-048, 81.25 m. (17) OY-LU-071e,
intervalo de la CIE, 88.8 m. (18) OY-LU-071e, 88.8 m. (19) OY-LU-081r, posterior a la



CIE, 93.5 m. (20) OY-LU-081r, 93.5 m. (21) OY-LU-096, posterior a la CIE, 100.25 m.
(22) 0Y-LU-096, 100.25 m.

6.9.2. RESULTADQOS

Ninguno de los dos taxones analizados muestra indicios de recrecimiento calcitico.

Parece que este proceso se ha concentrado selectivamente en los géneros Discoaster,
Braarudosphaera y Zygrhablithus. En los pardmetros analizados mediante el andlisis de
imagen no se observa ninguna tendencia ciclica que pueda relacionarse con parametros
orbitales (i.e., no hay variaciones correlacionables con los cambios litologicos marga-
caliza de origen astronomico; Fig. 6.16). La media del indice masa/area de R. minuta es
de 1.2 pg/um? en toda la seccidn, siendo el valor minimo 0.99 pg/um?y el maximo 1.42
pg/um?. En el intervalo anterior al evento C19r la media es de 1.26 pg/um?, 1.11
pg/um? en el evento y 1.16 pg/um? después. La caida mas brusca del indice masa/area
ocurre de la Gltima muestra antes del evento (1.39 pg/um?) a la primera muestra del
evento (1.05 pg/um?).

La media del indice masa/area de C. solitus es 0.88 pg/um? en toda la seccion, con
un maximo de 1.04 pg/um? y un minimo de 0.72 pg/um?. Antes del evento C19r la
media es de 0.89 pg/um?, se eleva a 0.92 pg/um? en el evento y disminuye a 0.86
pg/um? después. Por tanto, no hay un pico negativo pronunciado en el evento C19r,
pero es destacable que el valor maximo de la seccion ocurre en la primera muestra
después del evento.

En cambio, la proporcién de C. solitus sin barras centrales si muestra una tendencia
significativa. Tanto antes como durante el evento C19r la media de C.solitus sin barras
centrales no llega a 1%. Después del evento la media es de 3%, pero hay algunas
muestras en las que la proporcion llega al 10% (Fig. 6.16).
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Fig. 6.16. Variaciones en los indices de masa/area en los taxones analizados en
Oyambre, y el porcentaje de Chiasmolithus solitus sin barras centrales. La linea gruesa

indica la media mdvil de 5 puntos consecutivos.

6.9.3. INTERPRETACION

Lo més llamativo de la seccion de Oyambre es el bajo porcentaje de C. solitus sin
barras centrales; la media mas alta es del 3% después del evento C19r, similar al
porcentaje de Gorrondatxe antes del evento C21r-H6. Ademas, el porcentaje se
mantiene relativamente constante a lo largo de la seccion de Oyambre. En cambio, en
Barinatxe el valor de C. solitus sin barras centrales oscila entre 10 y 35%. Todo ello
lleva a pensar que la seccion de Oyambre estuvo situada permanentemente por encima
de la lisoclina, al igual que Gorrondatxe antes del evento C21r-H6, mientras que

Barinatxe se colocaria por debajo de la lisoclina constantemente.



Por otro lado, la media del indice masa/area de C. solitus es de 0.88 pg/um? en
Oyambre, valor que equivale a la media del evento C21r-H6 de Gorrondatxe.
Curiosamente, este dato podria sugerir que se producia disolucion a lo largo de toda la
seccion de Oyambre. La aparente contradiccion entre los resultados de C. solitus sin
barras centrales y los de su indice masa/area la puede resolver R. minuta. La media de
su indice masa/area es 0.92 pg/um? en la seccion de Gorrondatxe y 1.2 pg/um? en
Oyambre. Por lo tanto, el indice masa/area en Oyambre es menor que en Gorrondatxe
para el caso de C. solitus y mayor para el caso de R. minuta (Fig. 6.17). Esto lleva a
pensar que la tasa de calcificacion de una especie puede variar a lo largo del tiempo. R.
minuta calcificaria mas en el Luteciense superior que en el inferior, mientras que C.
solitus calcificaria menos en el Luteciense superior que en el Ypresiense y en el
Luteciense inferior. Esta hipdtesis mantiene que en Oyambre no se produjo disolucién y
que el mejor indicador para evaluar la tasa de disolucion es, por tanto, el porcentaje de

C. solitus sin barras centrales.

La seccion de Oyambre se encontraba en torno a 700 m de profundidad en el
intervalo analizado, mientras que Gorrondatxe y Barinatxe se situaban en torno a 1500
m. Se ha deducido que durante el evento C21r-H6 en Gorrondatxe la lisoclina ascendio
hasta situarse justamente por encima de los 1500 m de profundidad, mientras que
Barinatxe permanecié constantemente bajo la lisoclina. En cambio, el fondo marino de
Oyambre permanecid invariablemente por encima de los 1500 m profundidad, y por
consiguiente, por encima de la lisoclina. Asi, si hubiera habido un ascenso de la
lisoclina hasta una mayor profundidad que la de Oyambre durante el evento C19r, no
habria tenido ningun efecto en Oyambre. Por otro lado, la tendencia a aumentar
ligeramente la abundancia de C. solitus sin barras centrales y a disminuir ligeramente
los indices masa/area a lo largo de la seccion puede deberse a su profundizacion gradual
(Payros et al., 2015b) y/o a la degradacion de la materia organica, que incrementa en
torno al evento C19r segun los resultados de foraminiferos bentonicos y pteropodos

(Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b).

Por ultimo, conviene mencionar los valores maximos del indice masa/area en
posiciones proximas al evento C19r, y el pequefio pico negativo de este indice en R.
minuta durante el evento. Empezando con esto ultimo, el valor es de 1.11 pg/um? (Fig.
6.16), mientras que el valor medio de la seccion es de 1.20 pg/um?. No es un dato tan

relevante como para ser interpretado como una pérdida real de masa y, ademas, el valor



medio después del evento es también mas bajo que la media, 1.16 pg/um?. También
conviene destacar la ausencia de pérdida de masa en C. solitus, cuando el mismo taxén
era el mas susceptible a la disolucion en Gorrondatxe (Fig. 6.17). Por lo tanto, en lugar
de una pérdida de masa, esta bajada del indice masa/area en R. minuta se tomard como
un contraste con el punto precedente, el cual si es mayor que la media (1.39 pg/um?).
Curiosamente, en C. solitus también ocurren picos maximos relativos en la caliza
anterior y posterior al evento C19r (Fig. 6.16 y 6.17). Se observd el mismo fendmeno en
el intervalo precedente al evento C21r-H6 en Gorrondatxe. Por tanto, parece que ambos
eventos hipertermales vienen precedidos (y en el caso de Oyambre también sucedidos)
por intervalos de mayor acumulacion del CaCOs en nanofosiles calcareos. Esto podria
estar provocado por procesos diagenéticos, pero se ha sefialado que en Oyambre el
recrecimiento calcitico sobre los nanofésiles calcareos se concentra sobre todo entre 80
y 85 m vy alli, sin embargo, no asciende su indice masa/area. Por lo tanto, se podria
hacer la generalizacion de que el aumento en el indice masa/area de los nanofésiles
calcareos en los limites de los eventos hipertermales se debe a que calcifican maés
inmediatamente antes de los mismos. Las causas de esta mayor calcificacion pueden ser
una mayor llegada de radiacion solar debido a una mayor insolacion o el aumento del
CO: en el sistema. En cualquier caso, es necesario realizar estudios similares en otros

eventos hipertermales para confirmar o refutar esta hipotesis.
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Fig. 6.17. Comparacion de los indices de masa/area y la proporcién de Chiasmolithus
solitus sin barras centrales de las tres secciones analizadas. Se afiade el rango
temporal de cada seccion (magnetoestratigrafia y bioestratigrafia de nanofosiles
calcareos). Las lineas rosas indican un valor de referencia de cada proxy para facilitar

la comparacion.



6.10. DISCUSION GENERAL

Segun la calibracion astronomica del registro cicloestratigrafico y la informacién
bioestratigrafica, la CIE identificada en Oyambre entre 88.7 y 89.1 m se correlaciona
perfectamente con la posicién del evento C19r definido en el ODP Site 1260 del
Atlantico ecuatorial (Edgar et al.,, 2007; Westerhold & Rohl, 2013), también
identificado como LLTM en los Sites 702 y 1263 del Atlantico sur (Westerhold et al.,
2018). Se ha demostrado con resultados de mineralogia, nanofosiles calcareos y
foraminiferos bentonicos que el evento causd una perturbacion medioambiental en golfo
marino pirenaico. Por lo tanto, Oyambre constituye el primer, y hasta la fecha Unico,
lugar disponible para el andlisis del evento C19r en afloramiento, a pesar de que su
posible ubicacion en la seccion Contessa de Italia también fue sugerida (Westerhold &
Rohl, 2013).

¢ El evento C19r es un hipertermal?

El evento C19r de Oyambre cumple las caracteristicas tipicas de los depositos de
eventos hipertermales en ambientes marinos profundos: excursiones cortas y rapidas de
313C y 880, acompariadas de una disminucion en el contenido en carbonato (Dickens et
al., 1995; Zachos et al., 2004, 2008; Zeebe, 2013). También se asocia a un maximo de
excentricidad, como ocurre con otros eventos hipertermales del Eoceno inferior
(Dickens et al., 1997; Westerhold et al., 2007; Galeotti et al., 2010; Lunt et al., 2012).
Ademas, la interpretacion ambiental realizada en Oyambre coincide con la de otros
eventos registrados en secciones epicontinentales: aumento de las precipitaciones y la
descarga continental, provocando cambios en las asociaciones de los microorganismos

marinos.

Westerhold & Rohl (2013) postularon que el evento C19r coincidio con la mayor
tasas de insolacion de los ultimos 45 Ma, la cual provocd cambios en la ventilacion de
los océanos. Esto condujo a una liberacion de entre 600 y 1000 Pg de carbono organico
pobre en 13C al sistema océano-atmosfera, antes disuelto en el fondo oceénico, vy el
consiguiente incremento de 2°C en el fondo oceanico (Westerhold & Rohl, 2013;
Westerhold et al., 2018). Desafortunadamente, en Oyambre no puede demostrarse un

ascenso de temperatura vinculado a la mayor tasas de insolacion, puesto que los valores



del 580 han sufrido alteracion diagenética (Martinez-Braceras et al., 2017; Intxauspe-
Zubiaurre et al., 2018b). Los nanofdsiles calcareos potencialmente indicadores de
paleotemperatura tampoco resultan de utilidad, puesto que responden principalmente a

los cambios en nutrientes y la llegada del aporte continental.

Una diferencia significativa de Oyambre con respecto al ODP Site 1260 es que en
este Gltimo Edgar et al. (2007) atribuyeron la reduccion del contenido en calcita a un
ascenso de la lisoclina hasta 2500-3000 m, mientras que en Oyambre no se observa
ninguna disolucion salvo la que muestran los foraminiferos plantonicos debido a la
degradacion de la materia organica. Esto se debe a que la zona de Oyambre, situada a
unos 700 m de profundidad, permanecié permanentemente por encima de la lisoclina.
La disminucion en el contenido en calcita en Oyambre se relaciona con la dilucion del

sedimento por un incremento en el aporte de material terrigeno.

Existe una similitud en cuanto la magnitud de la CIE en las diferentes localidades
donde ha sido estudiado el evento C19r. La excursion del 8*3C en roca total fue de
0.86%o en el ODP Site 1260, en relacion a la liberacion de carbono organico pobre en
13C (Edgar et al., 2007; Westerhold & Rohl, 2013; Westerhold et al., 2018). En
Oyambre la CIE es de 0.85%o y en el Site 702 de 0.55%. (Westerhold et al., 2018). Estas
diferencias pueden deberse a la distinta localizacion paleogeogréafica de cada seccion,
algo que ya se ha constatado en otros eventos hipertermales (e.g., Stap et al., 2010; Lei
et al., 2016; Galeotti et al., 2017). También es posible que el registro haya sido afectado
localmente por otros procesos, como la llegada de cufias hipopicnicas de agua dulce rica
en nutrientes que alteraron la composicién isotdpica de las aguas superficiales (Hineke
& Henrich, 2011; Hoefs, 2015).

En definitiva, los resultados de Oyambre por si mismos no demuestran que el evento
C19r fuera un evento hipertermal caracterizado por un efecto invernadero intenso y un
fuerte calentamiento global, puesto que los resultados obtenidos pueden ser explicados
aduciendo simplemente la insolacion excepcional durante un maximo de excentricidad
(Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b). Sin embargo, los resultados de los ODP Sites 702,
1260 y 1263 si muestran caracteristicas tipicas de un evento hipertermal. Por tanto, los
resultados de Oyambre son complementarios a ese escenario hipertermal, poniendo de
manifiesto la importancia de la correlacion de registros derivados de distintos contextos

paleogeogréficos.



Duracion del evento

Segun la calibracion astronomica del registro del ODP Site 1260, Westerhold & Rohl
(2013) sugirieron una posible duracién de 40-50 ka para el evento C19r, si bien
reconocieron la existencia de ciertos problemas con la identificacion de los ciclos de
precesion. Posteriormente, los resultados de los Sites 702 y 1263 indicaron que el pico
de descenso del *3C durd tan solo 3-6 ka y el periodo de emisiones de C organico 10-
13 ka, explicando la aparente mayor duracion del evento en el ODP Site 1260 en base a
procesos de disolucion del carbonato (Westerhold et al., 2018). En Oyambre se estimo
una tasa de sedimentacion de 3.69 cm/ka para el ciclo de excentricidad corta n° 15, que
incluye al evento C19r (Fig. 6.5). Por lo tanto, los 40 cm correspondientes a la CIE
suponen una duracion de 11 ka. Alternativamente, cabe considerar que un estrato de
marga corresponde a 10.5 ka (la mitad de un ciclo de precesion de 21 ka) y dado que la
CIE abarca 2/3 de una capa de marga, se puede deducir una duracion de 7 ka
(Intxauspe-Zubiaurre et al., 2018b). La validez de esta deduccion se fundamenta en que
Oyambre se situaba a unos 35°N de paleolatitud en el Eoceno, practicamente en el
limite entre la franja latitudinal célida-arida y la franja templada-himeda. Este limite
oscilaba al Norte y al Sur segun el comportamiento del ecuador calorico a lo largo de un
ciclo de precesion (Berger, 1978; De Boer, 1991; De Boer & Smith, 1994), de modo
que la zona de Oyambre se veia mas o menos afectada por cada franja durante
intervalos de tiempo similares. En consecuencia, los resultados de Oyambre indican que
la duracion del evento C19r fue de 7-11 ka, una duracion que se asemeja a la del LLTM
en los ODP Sites 702 y 1263 (Westerhold et al., 2018). Por lo tanto, el evento C19r fue
mas corto que el resto de los eventos hipertermales del Eoceno (Sexton et al., 2011,
Payros et al., 2012; Kirtland-Turner et al., 2014; Littler et al., 2014; Laurentano et al.,
2016; Westerhold et al., 2017).






CAPITULO VII:
CONCLUSIONES






El trabajo de esta tesis doctoral ha consistido en caracterizar mediante nanofosiles
calcareos de tres secciones de la cuenca Vasco-Cantébrica los cambios paleoambientes
producidos por tres posibles eventos hipertermales del Eoceno: (i) el evento CIE19-23m
(~54 Ma, Eoceno inferior) registrado en la seccion de Barinatxe; (ii) el evento C21r-H6
(~47.4 Ma, principios del Eoceno medio) expuesto en Gorrondatxe; y (iii) el evento
C19r (~41.5 Ma, mediados del Eoceno medio) de la seccion de Oyambre. Para su
caracterizacion con nanofosiles calcareos se han empleado dos técnicas principales: por
un lado, con el recuento de taxones y grupos caracteristicos de las asociaciones de
nanofosiles calcareos se ha tratado de realizar reconstrucciones paleoecologicas; por
otro lado, mediante el analisis de imagen se han evaluado los cambios en el contenido

de CaCOs3 de los cocolitos.

Los géneros cercanos al continente, como Braarudosphaera y Lanternithus, superan el
5% en Oyambre pero no llegan al 0.5% en Barinatxe y Gorrondatxe, demostrando que
Oyambre se encontraba mucho mas cerca del continente. Ademas, en Oyambre la
proporcién de los nanofésiles retrabajados es inferior al 2%, mientras que ronda entre
15y 20% en las otras dos secciones, que presentan un contenido mas alto en turbiditas.
Ello confirma interpretaciones paleoambientales previas de que Oyambre se encontraba
en la parte superior del talud o en la parte distal de la plataforma, a unos 700 m de
profundidad, mientras que Barinatxe y Gorrondatxe se encontraban en el fondo de la
cuenca, a unos 1500 m de profundidad. Entre estas dos Ultimas secciones, los procesos
de recrecimiento calcitico y disolucion de nanofésiles fueron mas acusados en
Barinatxe, los nanofosiles calcareos retrabajados eran mas abundantes en Gorrondatxe,
y las calizas hemipelagicas eran mas abundantes en Barinatxe. Todo ello sugiere que
Barinatxe se encontraba mas lejos del continente y probablemente a una profundidad
algo mayor. Esta hipotesis se sostiene con la cantidad total de nanofésiles calcareos
autoctonos, que suelen ser menos abundantes en oceano abierto (Winter & Siesser,
1994): en Oyambre la cantidad es mayor que en Gorrondatxe, donde a su vez es mayor

que en Barinatxe.

1) Reconstruccion paleoecoldgica de los eventos hipertermales analizados

Las caracteristicas paleoambientales cambiaron de manera similar durante las tres
perturbaciones climaticas analizadas. Para empezar, un corto intervalo seco y calido

precedio a cada uno de los eventos. Durante ese intervalo se produjo un incremento



general del contenido en CaCOs en el sedimento, valores mas positivos que la media en
el 313C y 880 del sedimento, aumento en la abundancia de especies de nanofésiles
calcéareos de condiciones calidas y oligotroficas, y mayor contenido en CaCOs en los
cocolitos. Este intervalo podria corresponder a un ascenso inicial de la temperatura de
los oceanos, quiza en relacion a variaciones en la tasa de insolacion, que provoco la
posterior liberacién de gases de efecto invernadero, dando asi comienzo al evento

hipertermal.

Después de la fase inicial, las caracteristicas ambientales cambiaron
significativamente durante el resto del evento. En cuanto al registro geoquimico y
mineraldgico, el 3C, el 5'0 vy el contenido en CaCOz; muestran bajadas bruscas,
mientras que los minerales de arcilla aumentan. Estas variaciones se asocian a la
liberacion de gases ricos en 12C al sistema océano-atmosfera, la intensificacion del
efecto invernadero, la subida de temperatura global y la aceleracion del ciclo
hidrolégico, provocando el aumento de la descarga fluvial y el transporte de material
continental hacia los océanos. En cuanto a los nanofosiles calcéareos, se observa una
disminucion en la abundancia de los taxones calidos y oligotréficos (Discoaster,
Sphenolithus y Zygrhablithus), y un ascenso de los taxones meso-eutroficos (e.g.
Reticulofenestra, Coccolithus y Chiasmolithus) y epicontinentales (Pontosphaera,
Helicosphaera y Braarudosphaera). Esto sugiere un aumento en el contenido en
nutrientes de las aguas, al mismo tiempo que disminuye la salinidad de las aguas
superficiales. Todo ello indica que en contextos de margen continental el factor
determinante para los cambios en las asociaciones de nanofosiles calcareos durante
eventos hipertermales es la llegada del aporte continental, y no la temperatura. Se ha
podido deducir que bajo condiciones de mayor aporte de nutrientes continentales, la
productividad de los cocolitéforos aumentd. Sin embargo, no es posible calcular con
certeza en qué medida aumentd la cantidad total de nanofosiles calcareos autéctonos
durante los eventos hipertermales, ya que el sedimento terrigeno también es mas
abundante y diluye la concentracion de los nanofésiles calcareos. La cantidad de
nanofosiles retrabajados aumenta también en los tres eventos, respaldando una mayor

descarga continental.

Los resultados obtenidos coinciden con previos modelos de un incremento en la
descarga fluvial a los océanos: a lo largo de los eventos hipertermales se aportan

cationes como el K* o el Ca®* a los océanos, los cuales aumentan la alcalinidad de las



aguas. Como consecuencia, la concentracion del CO; en el agua disminuye

gradualmente, retornando a las condiciones anteriores al hipertermal.

2) Afinidades paleoecoldgicas de algunos taxones

Se han observado tendencias interesantes de algunos taxones a lo largo del registro

de los eventos hipertermales analizados:

¢+ Se han observado dos morfotipos de Reticulofenestra dictyoda: uno con area
central restringida (incluido dentro del género Dictyococcites por varios autores,
e.g. Fornaciari et al., 2010) y otro con area central amplia. La abundancia del
morfotipo de area central amplia aumenta considerablemente durante el evento
C21r-H6 de Gorrondatxe, pero no en el evento C19r de Oyambre, por lo que se
considera que la amplia area central pudo ser una adaptacion de la especie a
condiciones ambientales caracteristicas del evento C21r-H6. EI género no existia
en la época de Barinatxe

¢+ Toweius callosus es una especie de Toweius con una amplia area central, y su
abundancia aumenta considerablemente en proporcion a T. pertusus en el evento
ClIE19-23m, dando a entender que las formas de amplia area central parecen
adaptarse mejor a perturbaciones ambientales.

¢+ La abundancia de C. formosus aumenta en proporcion a C. pelagicus en las
recuperaciones de los eventos de Barinatxe y Gorrondatxe. Pudiera ser que C.
formosus presentara cierta afinidad por condiciones céalidas y secas,
acomodandose mejor al efecto rebote que sufre el ecosistema después de una
perturbacion ambiental. En Oyambre la proporciéon de C. pelagicus disminuye
tras el evento C19r. Con toda probabilidad, esta peculiaridad se relaciona con la
prolongacion de condiciones humedas tras este evento hipertermal.

¢+ Braarudosphaera y Lanternithus son mucho mas abundantes en Oyambre que
en las otras dos secciones y esto sugiere que son taxones mas cercanos al
continente. Ambos taxones son mas abundantes en los niveles de caliza que en
los de marga, indicando su afinidad por climas secos y oligotroficos con mayor
salinidad.

+ La abundancia de otros taxones cercanos al continente, entre las cuales destacan
Pontosphaera y Helicosphaera, aumenta durante los eventos registrados en
secciones de cuenca profunda, ya que una mayor llegada de aporte fluvial



provoca que cufias hipopicnicas de agua menos salada se adentren hacia el
océano.

% La abundancia de Sphenolithus moriformis disminuye notablemente durante los
eventos hipertermales, por lo tanto es un claro indicador de clima seco y
oligotrofico.

¢ Discoaster binodosus parece estar peor adaptado a eventos medioambientales
que los Discoaster en forma de roseta, dada su considerable disminucion durante
el evento ClEi9.23m. En cambio, D. nodifer parece prosperar en condiciones
hipertermales, visto el aumento de su abundancia durante el evento C19r de
Oyambre.

+« Umbilicosphaera bramlettei, Coccolithus <5 um, Clausicoccus spp., Blackites
spp., Lophodolithus spp. y Cruciplacolithus spp. presentan incrementos de
abundancia considerables durante uno o varios de los eventos estudiados, por lo
gue pueden ser considerados taxones afines a las condiciones hipertermales, sea
por la temperatura, las condiciones meso-eutrdficas, la turbiedad de las aguas o
la baja salinidad. Al contrario, Helicosphaera compacta disminuye en épocas de
mayor estacionalidad, por lo que se interpreta como un taxén calido y
oligotrdfico.

¢ Umbilicosphaera henrikseniae solo abunda entre los metros 80 y 85 de
Oyambre, aproximadamente 400 ka antes del evento C19r, por lo que este

resultado podria utilizarse para la bioestratigrafia de esa época.

3) Cambios en el contenido del CaCOs3

Parte de la tesis doctoral se ha centrado en el analisis de imagen, que ha permitido
reconocer la evolucion del contenido en CaCOs de algunas especies de nanofoésiles
calcareos durante eventos hipertermales. Durante el evento C21r-H6 de la seccion de
Gorrondatxe el indice masa/area de Chiasmolithus solitus disminuyd un 66%, y los
individuos que perdieron las barras centrales aumentaron de una media del 3% a una
media del 12% con valores de hasta 35%. Ademas, los indices masa/area de
Reticulofenestra minuta y Toweius pertusus mostraron la misma tendencia. Esto sugiere
la intervencion de procesos de disolucion en el fondo oceénico durante el evento C21r-
H6. La disolucion estuvo asociada a la parada o el debilitamiento del downwelling del
océano del Sur, que produjo una estratificacion de las aguas y un ascenso del CCD y la

lisoclina global en respuesta a que el pCO- del agua aumentd. De hecho, se considera



que la lisoclina se situ6 a una profundidad menor que los 1500 m a la que se encontraba

Gorrondatxe, provocando la disolucion parcial en los nanofosiles calcareos.

En la seccion de Barinatxe apenas se observan cambios en el contenido en CaCOs de
los nanofésiles calcareos. Sin embargo, es destacable que los valores absolutos del
indice masa/area de C. solitus y T. pertusus se asemejan a aquellos del intervalo
correspondiente al evento C21r-H6 de Gorrondatxe; ademas, la proporcion de C. solitus
sin barras centrales supera continuamente el 14%. Con esto se concluye que Barinatxe

se situaba permanentemente bajo la lisoclina.

En Oyambre la proporcion de individuos de C. solitus sin barras centrales no llega al
3%, lo que sugiere que la zona se encontraba constantemente por encima de la lisoclina,
en consonancia con la paleoprofundidad estimada de 700 m. No obstante, el indice de
masa/area de C. solitus es equivalente al del evento C21r-H6 de Gorrondatxe. Al
contrario, los valores de R. minuta son superiores a los de Gorrondatxe. Cabe deducir de

todo ello que C. solitus tendié a calcificar menos hacia mediados del Eoceno medio.

4) Oscilaciones climaticas requlares

Oyambre es la Gnica de las tres secciones donde esta bien definido el registro de los
ciclos astronomicos. Los ciclos de rango mas pequefio, de precesion de los equinoccios,
se manifiestan como alternancias regulares de niveles de margas y calizas. En las
margas, se observa una mayor abundancia en nanofosiles calcareos autdctonos y
retrabajados, asi como en taxones meso-eutroficos, mientras que desciende la
abundancia de algunos taxones oligotréficos. Estos resultados, junto a la disminucién
del contenido en CaCOz y el aumento en minerales de arcilla, sugieren que durante los
intervalos en los que se acumulaban las margas el ciclo hidroldgico se intensificaba y el
aporte continental era mayor, aumentando la productividad de los cocolitéforos
probablemente en relacion con épocas con estacionalidad mayor. Durante los intervalos
de formacidn de las calizas la situacion era justo la contraria. Se observan alternancias
similares también a mayor escala, en relacion a ciclos de excentricidad de 400 Ka,
manifestados en el afloramiento en forma de intervalos mas calcareos correspondientes
a periodos de condiciones secas y oligotroficas, e intervalos mas margosos

correspondientes a periodos de clima himedo.
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