Capítulo V – Discussão Global dos Resultados


1. A variabilidade do “upwelling” na costa portuguesa ao longo do Holocénico.
No capítulo anterior apresentaram-se os valores determinados para o efeito de reservatório oceânico ao longo do Holocénico a partir da datação de pares de amostras – da biosfera terrestre e da biosfera marinha – estreitamente associadas e com evidência arqueológica de serem contemporâneas. Os resultados foram apresentados sítio a sítio arqueológico e, dentro destes, por contexto datado. As datas obtidas foram, por sua vez, expressas em anos convencionais de radiocarbono (anos BP). No entanto, é usual em trabalhos publicados sobre paleoceanografia e paleoclimatologia do final do Pleistocénico e do Holocénico utilizar, se a cronologia foi obtida através da datação pelo radiocarbono, datas calibradas, isto é, datas de calendário solar, normalmente expressas em anos calibrados antes do presente (cal BP) ou em anos calibrados antes ou depois de Cristo (cal BC ou cal AD). Infelizmente, em muitas destas publicações as convenções internacionais (Mook, 1986) não são usadas, as datas convencionais de radiocarbono são corrigidas para o efeito de reservatório utilizando valores (de ΔR ou de R) cuja origem se desconhece e, por vezes, não se sabe bem se o autor está a utilizar datas convencionais ou datas calibradas. Igualmente, também não é raro aparentar-se desconhecimento de que são tipos de distribuição de probabilidade diferentes os que estão associados a uma data convencional e a uma data calibrada.

É, contudo, absolutamente justificável apresentarem-se as datas obtidas em anos de calendário solar, dada a utilização cada vez maior de outros métodos de datação absoluta (como o do 234U/230Th, o da Tl ou da OSL – datação de corais ou de areias dunares, por ex.) na obtenção de cronologias para fenómenos oceanográficos e climáticos ocorridos nas épocas atrás referidas, além de que, muitas vezes, transformações culturais parecem estar correlacionadas com modificações climáticas e, em Arqueologia, é usual a utilização de datas de calendário solar. Por isso, o Quadro XLIV reune o conjunto          de  valores   calculados   para  o  efeito  de   reservatório  oceânico  na  costa  portuguesa, encontrando-se as datas convencionais de radiocarbono calibradas através da utilização do  programa  CALIB  Rev 4.4  (Stuiver  e  Reimer,  1993; Stuiver  e  Braziunas,  1993a;
QUADRO XLIV

Valores do Efeito de Reservatório para a Costa Portuguesa

	Sítio arqueológico
	Data 14C
(BP)
	 cal BC/ cal AD **
(2 σ)
	cal BP **

(2 σ)
	ΔR

(anos 14C)
	R

(anos 14C)

	Magoito
	9490±60
	9140 – 8610 cal BC
	10560 - 11090
	160±60
	430±85

	S. Julião I
	8120±100
	7450 – 6710 cal BC
	8660 - 9400
	-70±40
	280±110

	Castelejo
	7970±60
	7060 – 6690 cal BC
	8640 - 9010
	-110±40
	190±70

	Castelejo
	7900±40
	7030 – 6640 cal BC
	8590 - 8980
	-20±40
	280±55

	S. Julião II
	7810±90
	7030 – 6460 cal BC
	8410 - 8980
	940±50 

-180±145 *
	1250±105

130±170

	S. Julião II
	7610±80
	6640 – 6250 cal BC
	8200 - 8590
	170±50
	520±95

	Vale Romeiras
	7130±110
	6220 – 5750 cal BC
	7700 - 8170
	-170±60 *
	220±125

	Fiais
	6870±220
	6210 – 5370 cal BC
	7320 - 8160
	70±75
	440±230

	Buraca Grande
	6790±210
	6070 – 5320 cal BC
	7270 - 8020
	-250±140 *
	120±255

	Alcalar
	5640±100
	4770 – 4260 cal BC
	6210 - 6710
	410±40
	880±110

	Olelas
	4400±45
	3330 – 2900 cal BC
	4850 - 5280
	-70±110 *
	290±120

	Leceia
	4160±55
	2880 – 2580 cal BC
	4530 - 4830
	-160±40
	200±70

	Pedra Escorregadia
	3990±60
	2840 – 2300 cal BC
	4250 - 4790
	550±40
	880±70

	Tapada da Ajuda
	3000±40
	1390 – 1050 cal BC
	3000 - 3340
	40±25
	390±45

	Quinta do Percevejo
	2940±60
	1370 – 940 cal BC
	2890 - 3320
	100±45
	430±75

	Marcelo
	2780±120
	1370 – 600 cal BC
	2540 - 3320
	210±40
	540±125

	Quinta do Almaraz
	2740±60
	1010 – 800 cal BC
	2750 - 2960
	0±50
	340±80

	Quinta do Almaraz
	2710±45
	970 – 800 cal BC
	2750 - 2920
	-110±40 *
	230±60

	Marcelo
	2700±70
	1010 – 760 cal BC
	2710 - 2960
	170±40
	510±80

	Quinta do Almaraz
	2660±50
	920 – 770 cal BC
	2720 - 2870
	0±45
	360±65

	Rocha Branca
	2570±45
	830 – 520 cal BC
	2470 - 2780
	20±45
	440±65

	Quinta do Almaraz
	2570±60
	830 – 410 cal BC
	2360 - 2780
	40±35
	460±70

	Marcelo
	2560±100
	900 – 400 cal BC
	2350 - 2850
	210±50
	610±110

	Quinta do Almaraz
	2510±50
	800 – 410 cal BC
	2360 - 2750
	110±25
	530±55

	Rocha Branca
	2450±45
	760 – 410 cal BC
	2350 - 2710
	-150±45 *
	200±65

	Quinta do Almaraz
	2400±45
	760 – 390 cal BC
	2340 - 2710
	110±45
	420±65

	Rocha Branca
	2390±45
	760 – 390 cal BC
	2330 - 2710
	170±50
	490±65

	Santa Olaia
	2300±200
	830 cal BC – 120 cal AD
	1830 - 2780
	200±45
	570±205

	Judiciária (Faro)
	2230±40
	390 - 200
	2150 - 2340
	70±50
	410±65

	Vila Velha de Alvor
	2100±140
	410 cal BC – 240 cal AD
	1710 - 2360
	50±70
	380±155

	Loulé Velho
	2030±70
	340 cal BC – 130 cal AD
	1820 - 2290
	90±50
	450±85

	Loulé Velho
	1750±45
	130 – 410 cal AD
	1540 - 1820
	30±45
	380±65


 *  Valores de ΔR de fiabilidade muito reduzida ou nula (ver § IV.3.1.)
**  Datas calibradas dadas pelos extremos dos intervalos de calibração, independentemente do número destes e das respectivas distribuições de probabilidade, arredondados às dezenas.
QUADRO XLIV (Continuação)

	Sítio arqueológico
	Data 14C
(BP)
	 cal BC/ cal AD **
(2 σ)
	cal BP **

(2 σ)
	ΔR

(anos 14C)
	R

(anos 14C)

	Poço-Cisterna
	1280±40
	660 – 860 cal AD
	1090 - 1290
	-40±40
	340±55

	Poço-Cisterna 
	1140±45
	780 - 990 cal AD
	960 - 1170
	360±70
	740±85

	Arrochela
	1060±40
	890 - 1030 cal AD
	920 - 1060
	50±40
	430±50

	Judiaria
	1050±40
	890 - 1030 cal AD
	920 - 1060
	40±40
	420±55

	Judiaria
	1040±45
	890 - 1150 cal AD
	800 - 1060
	-100±50 *
	280±65

	Judiaria
	1020±40
	900 - 1160 cal AD
	790 - 1050
	90±40
	470±55

	Trav. Portuguesa
	930±40
	1020 - 1210 cal AD
	740 - 930
	110±30
	480±50

	Malhão
	880±85
	1000 - 1280 cal AD
	670 - 950
	210±30
	570±90

	Trav. Portuguesa
	870±40
	1040 - 1260 cal AD
	690 - 910
	40±40
	400±55

	Castelo de Palmela
	870±90
	1000 - 1290 cal AD
	660 - 950
	620±70
	980±115

	Judiaria
	820±40
	1070 - 1280 cal AD
	670 - 880
	140±45
	520±60

	Judiaria
	810±40
	1160 - 1290 cal AD
	660 - 790
	80±45
	460±60

	Judiaria
	640±40
	1290 - 1400 cal AD
	550 - 660
	-40±40
	350±55

	Costa Portuguesa
	Modern
	(1880 – 1940) d.C.
	
	250±25
	670±20


*  Valores de ΔR de fiabilidade muito reduzida ou nula (ver § IV.3.1.) 

**  Datas calibradas dadas pelos extremos dos intervalos de calibração, independentemente do número destes e das respectivas distribuições de probabilidade, arredondados às dezenas.
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Stuiver, Reimer e Braziunas, 1998; Stuiver et al., 1998; McCormac et al., 2002). De igual modo, na Fig. 26, onde os valores de ΔR constantes do Quadro XLIV se encontram representados em função das datas convencionais, apresenta-se também uma escala aproximada em anos de calendário solar.

Deverá ser sublinhado, por outro lado, que no modelo que está na base da calibração para datas de amostras da biosfera marinha se assume que a circulação oceânica, a nível global e regional (ΔR), em qualquer período do Holocénico, é a mesma de hoje, e que injecções de carbono empobrecido ou enriquecido em 14C devidas, por exemplo, a descargas de água doce ou à actividade biológica não têm variado ao longo do período em causa. Contudo, se se verificar uma variação dos valores de ΔR de uma determinada região oceânica ao longo do tempo, isso deve-se necessariamente a modificações paleoceanográficas, paleoclimáticas ou biológicas, a nível global ou, muito mais provavelmente, a nível regional, não tomadas em conta ou ignoradas pelo modelo.

Assim, uma primeira conclusão a retirar do conjunto de valores de ΔR determinados para a costa portuguesa é a de que o efeito de reservatório oceãnico desta costa tem variado ao longo do tempo, durante o Holocénico. Tendo em conta a relação existente entre efeito de reservatório oceânico e “upwelling”, os dados obtidos   sugerem que a intensidade do “upwelling” costeiro, que ocorre na margem atlântica portuguesa, também tem variado ao longo do tempo, durante o Holocénico. Por outro lado, a intensidade deste fenómeno (“a wind-driven process”) depende da intensidade, constância e direcção dos ventos que sopram ao longo da costa. Então, esses ventos também terão variado de intensidade ou de constância ou de direcção ou de duas ou três destes factores ao longo do Holocénico. Por outro lado ainda, a insolação maior ou menor a que a região continental está sujeita vai influir na intensidade maior ou menor desses ventos (através de um eventual aumento ou diminuição da diferença de pressões entre dois nós isobáricos adjacentes, marítimo e continental, que se pode expressar por uma intensificação ou diminuição da circulação atmosférica regional ou através da maior ou menor intensificação das brisas marítimas). Daí que também se possa sugerir que a variabilidade determinada para o efeito de reservatório oceânico é o reflexo da variabilidade das condições climáticas que ocorreram na Península Ibérica, durante o Holocénico.
Veja-se, agora, em mais pormenor, essas variações reveladas pelo efeito de reservatório oceânico e as inferências atrás apresentadas em cadeia, ao mesmo tempo que se procurará encontrar paralelos e factos que justifiquem ou que ofereçam uma explicação plausível para os fenómenos paleoceanográficos e paleoclimáticos registados ou inferidos.

Deverá ter-se em atenção que o conjunto de contextos arqueológicos costeiros portugueses datados se distribui entre a zona de Coimbra e Faro, isto é, tal como aconteceu com as conchas historicamente datadas, não foram amostrados o sotavento algarvio e a costa entre Aveiro e o Rio Minho, troços que, como se viu no § I.3.4, apresentam condições oceanográficas diferentes das duas orlas costeiras amostradas. Então, a maior parte das conclusões a retirar deste estudo serão, por consequência, aplicáveis somente aos troços de costa entre Aveiro e o Cabo de S. Vicente  e entre este e Faro. Embora as condições oceanográficas entre eles sejam diferentes, o que se poderá reflectir nos valores do efeito de reservatório (vejam-se os valores modernos de ΔR, bem como os valores de 14(iN), as incertezas associadas às amostras e ao próprio método de datação pelo radiocarbono tornam aceitável o seu tratamento conjunto.

O valor moderno, calculado nas condições referidas, para o efeito de reservatório é, como se viu, de 250±25 anos. Durante o Holocénico terá variado (foram excluidos os valores de fiabilidade muito reduzida ou nula – ver Quadro XLIV) entre 940±50 anos (em 7810±90 BP ou 8410-8980 cal BP) e -160±40 anos (em 4160±55 BP ou 4530-4830 cal BP).

 Na costa norte da Califórnia, num estudo (Ingram, 1998) realizado a partir de amostras colhidas num concheiro com contextos datados entre 1280±60 BP e 4320±70 BP, verificou-se também uma grande variabilidade dos valores do efeito de reservatório, os quais se distribuiam entre 870±90 anos (em 1670±60 BP) e -170±90 anos (em 3420±70 BP). Se se comparar o diagrama com a representação dos valores de ΔR publicado por Ingram (op. cit., p. 108-Fig. 4) com o obtido com os valores determinados para a costa portuguesa, entre 4500 BP e 500 BP –  ver Fig. 27 – pode observar-se uma grande semelhança entre as duas representações, embora se deva notar a inexistência de uma correspondência temporal exacta entre uns valores e outros. 
De uma outra zona, mais a sul, da costa da Califórnia, do Canal de Santa Bárbara, foram datados dez pares de amostras com idades compreendidas entre 9180±60 BP e 3110±60 BP (Kennett et al., 1997). Também aqui se observou uma grande variabilidade na série de valores de ΔR, que flutuavam entre 290 e -360 anos, o que levou os investigadores responsáveis pelo estudo a concluir que essa variabilidade resultava de modificações  na intensidade do “upwelling” costeiro que afecta a costa da Califórnia, ou                                                   
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então, de mudanças bruscas na origem das águas do Canal de Santa Bárbara. Por sua vez, as variações de intensidade do “upwelling” poderiam ser explicadas por variações da insolação de Verão, bem como por variabilidade da intensidade da ENSO (El Niño-Southern Oscillation). Além disso, verificou-se a existência de uma correlação entre os valores do efeito de reservatório e a composição isotópica, quer em oxigénio, quer em carbono, das conchas de Mytilus californianus provenientes dos mesmos contextos datados (op. cit., p. 1057- Figs. 3 e 4).                                                             
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Na Fig. 28 poderá observar-se a composição isotópica em carbono das conchas datadas provenientes da costa portuguesa. Se se comparar esta representação gráfica com a da Fig. 26, parece não existir uma correlação evidente entre as composições isotópicas e os valores de ΔR, embora haja uma predominância das composições enriquecidas em 13C entre 4000 BP e 600 BP, intervalo de tempo para o qual os valores de ΔR sugerem a existência de um “upwelling” costeiro com alguma intensidade. Deverá notar-se que, como se viu anteriormente, também as composições isotópicas em 13C se apresentam, em geral, mais enriquecidas no conjunto de conchas actuais colhidas no troço  de costa entre Aveiro e o Cabo de S. Vicente do que nos outros troços amostrados (ver Quadro VIII). Além disso, deverá sublinhar-se que aos picos positivos detectados na série de valores de ΔR correspondem, com excepção do pico datado de 3990±60 BP, valores negativos de (13C, em aparente contradição com o observado para o Canal de Santa Bárbara. Nesse estudo utilizaram-se apenas conchas de uma única espécie (Mytilus californianus) para a determinação dos valores de (13C, enquanto que para a costa portuguesa as composições isotópicas foram obtidas com diversas espécies, entre elas, algumas estuarinas (que é vulgar apresentarem valores negativos), pelo que qualquer correlação se torna difícil de detectar com precisão.

Embora não seja possível estabelecer, por agora, uma correlação precisa entre os valores do efeito de reservatório oceânico e a composição isotópica das conchas marinhas, o paralelismo existente entre o verificado na costa da Califórnia e na costa portuguesa parece tornar evidente que não se poderá pôr em causa a variabilidade do efeito de reservatório que teve lugar durante o Holocénico na costa portuguesa. Deverá, além disso, sublinhar-se que, mesmo excluindo os seis valores com reduzida ou nula fiabilidade (assinalados na Fig. 26 por uma seta), restam 40 valores de ΔR que traduzem essa variabilidade (este número é mais que o triplo dos pares datados em qualquer dos estudos referidos para a costa da Califórnia), o que  torna, porventura, o estudo objecto desta dissertação o mais completo levado a cabo até hoje.    
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Fig. 29 – Valores de ΔR entre 3000 e 0 BP. Os valores de ΔR com fiabilidade reduzida

                 estão indicados por uma seta.

Se se examinar de perto estes 40 valores de ΔR (Quadro XLIV ou Figs. 26 e 29) poderá verificar-se que, excluindo os cinco picos positivos assinalados em 7810±90 BP, 5640±100 BP, 3990±60 BP, 1140±45 BP e 870±90 BP,  os restantes valores são, na sua quase totalidade, também positivos, embora menores que o valor moderno (ΔR=250±25 anos). Assim, a um valor positivo, cerca de 9500 BP, seguem-se-lhe três valores negativos nos finais do IX Milénio/ início do VIII Milénio BP; para o restante VIII e para os VII e VI Milénios BP apenas foi determinado um valor (positivo) para cada um deles, sendo o último um dos “picos” atrás referidos. O V Milénio continua na série dos milénios muito mal amostrados – apenas um valor, o mais negativo de todos             (ΔR=  -160±40 anos) – a que se segue, cerca de 4000 BP, um outro pico positivo. A partir de 3000 BP e até cerca de 650 BP estende-se um intervalo de tempo que se pode considerar como bem amostrado (27 pares datados), onde ΔR toma valores geralmente positivos, aos quais corresponde o valor médio ponderado ΔR=95±15 anos (excluindo os picos de 1140±45 BP e de 870±90 BP).

Dada a relação existente entre o efeito de reservatório oceânico e o “upwelling” costeiro e entre este e as condições climáticas a nível global e regional, será de fazer uma breve incursão pela paleoclimatologia holocénica respeitante à Península Ibérica, designadamente à sua fachada atlântica, a fim de melhor se tentar interpretar os valores determinados para ΔR.

Os dados disponíveis são, contudo, escassos e, por vezes, contraditórios. Têm sido obtidos, na sua maior parte, a partir do estudo de diagramas polínicos. A interpretação paleoclimática destes tem-se baseado sobre as tendências maiores ou menores de xerofilia do coberto vegetal e sobre as variações da paleohidrologia (correlacionável com a precipitação) que ficaram registadas nas turfeiras (terrestrialização destas, por exemplo) (Mateus et al., 2003).

Em termos muito gerais, pode considerar-se que (Gómez-Orellana et al., 2001; Mateus, 1992; Mateus e Queiroz, 1993; Mateus et al., 2003):

i) Entre 10 e 8 ka BP (Holocénico Antigo) produz-se um progressivo aquecimento das águas oceânicas e das massas continentais; corresponderá a um período de carácter relativamente húmido mas, possivelmente, mais frio que o actual.

ii) Entre 8 e 4 ka BP (Holocénico Médio) o clima prevalecente, tal como no resto da Europa, caracteriza-se por uma fase hipsotérmica correspondente a um óptimo climático (ao momento de maior termicidade no SW da Europa) e que, nas áreas continentais, se revela por um aumento da xerofilia.

iii)  O período entre 4 e 3 ka BP (Holocénico Recente-Antigo) corresponderá a um clima ainda mais quente e seco do que o do Holocénico Médio, com expansão de taxa termomediterrâneos.

iv)  Por fim, o período entre 3 ka BP e o presente (Holocénico Recente-Médio/Tardio), correspondente a uma fase catatérmica na qual se observa, no entanto, uma sucessão de subfases de frio e de calor (Período Frio da Idade do Ferro, Período Quente Romano, Período Quente Medieval ou Pequeno Óptimo Climático e Pequena Idade do Gelo, por exemplo), que desembocam nas condições climáticas actuais; é, também, a partir do início deste período que se verifica um nítido aumento da antropização do território.

Segundo Fábregas Valcarce et al. (2003), no Noroeste peninsular, entre 3500 cal BC (ca. 4650 BP) e 1000 cal BC (ca. 2800 BP), observa-se, desde o início do período, uma diminuição contínua de temperatura até 2500 BC (ca. 4050 BP), atingindo-se um mínimo de cerca de 2ºC menos que o valor actual; a temperatura média sobe, a seguir, cerca de 1ºC, permanecendo estável até que uma tendência para o arrefecimento surge entre 1600 e 1400 cal BC (ca. 3300 e 3100 BP); a esta tendência de arrefecimento segue-se, por volta de 1200 BC (ca. 3000 BP), uma mudança  abrupta para temperaturas mais altas que as actuais.

Por outro lado, para o sudeste espanhol e francês, Jalut et al. (2000) identificaram episódios de aridez, interpretados como respostas regionais a mudanças climáticas de carácter mais global, em 9500-9000 BP (10900-9700 cal BP), 7500-7000 BP (8400-7600 cal BP), 4500-4000 BP (5300-4200 cal BP), 3700-3300 BP (4300-3400 cal BP), 2600-1900 BP (2850-1730 cal BP) e 1300-1000 BP (1300-750 cal BP).
Será de referir, também, um ou outro facto ou evento que poderá ajudar à interpretação pretendida. Por exemplo, na formação da duna consolidada de Magoito: como já foi referido, o contexto arqueológico que se encontra na sua base, datado de cerca de 9500 BP, parece ter sido constituido durante um espaço de tempo relativamente curto; a duna, por sua vez, ter-se-á formado ainda durante o Pré-Boreal, entre aquela data e 9000 BP ou entre 8700 e 7500 BP, durante uma fase fria do Boreal (Daveau et al., 1982). É de notar que estes investigadores se parecem inclinar mais para a primeira hipótese, uma vez que escrevem: “Il est intéressant de remarquer aussi que le premier profil pollinique daté, réalisé au Portugal par le Professeur C. R. JANSSEN (1982), montre que le plateau sommital de la Serra da Estrela était couvert, vers 9 200 BP, d’une steppe ou forêt claire à Pinus sylvestris qui était déjà remplacée, vers 9 080 BP, par une forêt de chênes. Ce fait serait plutôt en faveur de l’existence, peu après 9 580 BP, d’une phase climatique fraiche et peut-être sèche. Elle aurait, dans ce cas, rapidement succédé, dès le Préboréal, à la période d’occupation humaine du site de Magoito” (op. cit., p. 134). Seja qual fôr o intervalo de tempo correspondente à sua formação, os ventos do sector Norte e Noroeste que lhe deram origem, cuja existência é atestada pela inclinação da sucessão estratigráfica das areias dunares (Pereira e Correia, 1985), deveriam apresentar uma intensidade elevada, capaz de mobilizar massas de areia que se encontravam em campos dunares, a norte de Magoito, transportá-las e levá-las a cobrir a vertente norte do vale do Rio da Mata, acumulando-as com uma espessura que pode atingir os vinte metros e com uma extensão de mais de 200 m, desde a praia até ao interior do vale (Pereira, 1983). 

Outros exemplos indicativos serão aqueles relacionados com a variabilidade da fauna marinha. Nos sítios neolíticos da Comporta, no estuário do Sado, datados entre 4930±50 BP e 4270±50 BP (Soares e Cabral, 1993), foram recolhidos exemplares de Ruditapes decussatus e de Mytilus sp. que, segundo Silva et al. (1986, p. 81, nota 8), apresentam “um espessamento acentuado que não é hoje vulgar a não ser em animais afectados na glândula produtora da concha”. Segundo José Arnaud (1988), o mesmo acontece em exemplares provenientes de outras estações neolíticas e mesolíticas, o que parece indiciar condições oceanográficas diferentes no período 7500 e 4000 BP em relação às prevalecentes no Holocénico Recente. Também Marques (1987, p. 156) notou que a espécie Corallium rubrum (o coral vermelho) não existe actualmente na costa sul algarvia, mas há documentos que provam a sua comercialização nessa costa entre os sécs. XIV e XVIII d.C. Esse desaparecimento pode ser, porventura, atribuido ao arrefecimento das águas para valores incompatíveis com a sobrevivência da espécie.

As dificuldades derivadas da escassez de dados paleoclimáticos para a fachada atlântica da Península Ibérica podem ser atenuadas se se tiver em atenção que diferentes tipos de registos paleoclimáticos obtidos em latitudes altas e médias apresentam oscilações climáticas síncronas, embora não necessariamente com o mesmo sinal, nas áreas em volta do Atlântico Norte, durante os últimos seis milénios (Magny, 1993) e mesmo durante todo o Holocénico (Bond et al., 1997; 2001). Isto deve-se ao facto das oscilações climáticas registadas terem como mecanismo forçador uma  actividade solar variável. Assim, por exemplo, a deterioração climática a latitudes médias corresponde a um arrefecimento  a latitudes altas, o qual induz um gradiente térmico elevado entre as altas e as baixas latitudes e, por conseguinte, uma circulação atmosférica forte na Europa Ocidental associada a uma intensificação do anticiclone subtropical; pelo contrário, as melhorias climáticas são caracterizadas por um aquecimento nas latitudes altas, o que origina uma diminuição da intensidade dos ventos associados ao anticiclone subtropical e a um deslocamento para norte dos ventos do sector oeste.

Por outro lado, mudanças ou fenómenos culturais parecem estar, muitas vezes, ligados a mudanças climáticas. É o caso, por exemplo, da introdução e desenvolvimento do Neolítico nas Ilhas Britânicas e no sul da Escandinávia (Bonsall et al., 2002).  Enquanto que nas planícies da Europa do Norte e na França, na zona do Canal da Mancha, a agricultura se estabelece entre 5400 e 4900 cal BC (ca. 6400 e 6000 BP), na Irlanda, na Escócia, na Inglaterra, na Dinamarca e no sul da Suécia isso ocorre, apenas, entre 4100 e 3800 cal BC (ca. 5300 e 5000 BP). Este facto deverá estar relacionado com condições climáticas de relativa secura que se iniciaram cerca de 4100 cal BC e que terminaram cerca de 3200 cal BC (ca. 4500 BP), com um pico de secura cerca de 3800 cal BC.

Antes de se prosseguir com a análise dos dados (ΔR) obtidos para a costa portuguesa deverá recordar-se ( ver § I.3.4.) que as condições oceanográficas no Atântico Norte são também caracterizadas pela ocorrência, durante o Holocénico, de eventos abruptos de frio (os eventos de Bond), por vezes, de carácter catastrófico, e que dão início a reorganizações do clima nesse oceano e nas áreas continentais adjacentes. Bond e colaboradores (1997, 2001) identificaram oito desses eventos, numerados de 1 a 8 , ocorridos ca. 1400, 2800, 4200, 5900, 8100, 9400, 10300 e 11100 cal BP, respectivamente. Outros investigadores, utilizando registos diferentes, identificaram também alguns ou todos estes eventos, embora possam diferir ligeiramente na cronologia que lhes é atribuida. É o caso de deMenocal et al. (2000) que identificou eventos em 10,2; 8,0; 6,0; 4,6; 3,0; 1,9; 0,8 e 0,35 ka cal BP ou de McDermott et al. (2001) com eventos registados em 9,45 e 8,32 ka cal BP  e em 7,73; 7,01; 5,21 e 4,2 ka cal BP, estes últimos, atribuíveis a uma circulação termohalina mais fraca no Atlântico Norte. O evento 5, o evento de “8.2 ka”, o mais catastrófico de todos eles pela quantidade de água doce injectada e tempo de duração da descarga, é o mais estudado, mais facilmente identificável e aquele que terá tido repercussões numa mais vasta área, desde a América do Norte à África e mesmo à Ásia passando, como é evidente, pela Europa (Andrews e Dunhill, 2004; Andrews et al., 1999; Barber et al., 1999; Bond et al., 1997; Bond et al., 2001; Clarke et al., 2004; Dean et al., 2002; von Grafenstein et al., 1998; Leverington et al., 2002; McDermott et al., 2001; deMenocal et al., 2000; Nesje e Dahl, 2001; Renssen et al., 2001; Seppä e Poska, 2004; Seppä et al., 2003; Shuman et al., 2002; Spooner et al., 2002; Teller et al., 2002).

Tendo, então, em conta o desiderato atrás descrito, que interpretação paleoceanográfica e paleoclimática se poderá fazer dos valores determinados para o efeito de reservatório oceânico na costa portuguesa e cujo conjunto foi apresentado no Quadro XLIV?

Ao contexto mais antigo datado (9490±60 BP – 10560-11090 cal BP) corresponde um valor de ΔR (160±60 anos) indicativo da existência de uma situação de “upwelling” costeiro, possivelmente menos intenso que o actual. Essa situação já ocorreria, provavelmente, desde algumas centenas de anos atrás, quando se terá dado uma reorganização climática e da circulação oceânica do Atlântico Norte, após o evento 8 de Bond, datado de 11100 cal BP. A seguir à formação do concheiro epipaleolítico de Magoito, o início da acumulação das areias da duna terá logo ocorrido, resultante de uma intensificação do “upwelling” costeiro, e essa acumulação teria durado até ao final do Pré-Boreal, que poderá ter correspondência no evento 7, datado de 10300 cal BP. A formação da duna não teria, então, ocorrido durante o Boreal, entre 8700 e 7500 BP (9650 e 8300 cal BP), uma das possibilidades sugeridas por Daveau et al. (1982). Estas inferências resultam de estratigrafia observada em Magoito, bem como dos valores de ΔR negativos determinados para os concheiros de S. Julião I e Castelejo. O concheiro assenta sobre um estrato de areias vermelhas com alguns calhaus rolados, o qual cobre directamente o substracto calcário do Cenomaniano, e é sobreposto por uma camada, com cerca de 40 cm de espessura, de areias soltas esbranquiçadas, não consolidadas, macroscopicamente idênticas às da “duna consolidada” que, por sua vez, cobre esta camada; quer as areias da “duna consolidada”, quer as da camada de areia que lhe subjaz, contêm conchas de Helix (Soares, 2003), o que sugere a existência de vegetação na duna durante a sua formação e condições climáticas, pelo menos semelhantes, ao longo de todo o intervalo de tempo em que se deu a acumulação das areias. Se o concheiro de Magoito assenta directamente sobre a camada de areias vermelhas, com alguns calhaus rolados, de idade muito anterior à formação do estrato arqueológico, a situação de “upwelling” existente, aquando da sua formação, resultaria, concerteza, de ventos do sector norte, mas não suficientemente fortes para conseguirem mobilizar as areias do campo dunar que lhe estava a montante. A intensificação dos ventos ter-se-á dado logo a seguir, certamente acompanhada por um aumento da intensidade do “upwelling” e, por conseguinte, dos valores do efeito de reservatório oceânico. Esta situação terminaria com o início do Boreal (ou com o evento 7). Ao Boreal corresponde um clima frio, o que sugere uma atenuação da intensidade do “upwelling”, podendo chegar mesmo ao seu desaparecimento (ΔR negativo), como parece ter acontecido entre o evento 6 (9400 cal BP) e o 5 (8 200 cal BP) (vejam-se as datas para S. Julião I e Castelejo e os respectivos valores de ΔR). A existência da mesma fauna e a não consolidação da camada inferior da duna de Magoito sugerem que o fenómeno da consolidação das areias dunares é posterior à sua acumulação e, esse sim, terá ocorrido, muito provavelmente, durante o Boreal.

A datação do par de amostras proveniente da camada de base do concheiro epipaleolítico de S. Julião II originou um dos picos da série de valores de ΔR determinados para a costa portuguesa, o mais acentuado de todos (940±50 anos), e que poderá ser identificado com o evento 5 de Bond – o evento de frio de 8,2 ka cal BP (7,7 ka BP). A data por mim determinada para esse pico (7810±90 BP – 8410-8980 cal BP) poderá ter um erro associado devido ao denominado problema da madeira antiga. No entanto, poderá não existir esse erro ou, mesmo se existir, a sua dimensão será reduzida em comparação com o valor determinado para ΔR. A aparente diferença entre os dois valores, o por mim determinado e o determinado por Bond e colaboradores, será unicamente uma questão relacionada com a incerteza associada às datas de radiocarbono. Os valores de (18O (da água de precipitação) determinados nos “cores” de gelo da Gronelândia apresentam (veja-se Bennett, 2002) um mínimo pronunciado no Holocénico Antigo, a que corresponderá uma idade de 8210±30 cal BP (GRIP) ou 8250±50 cal BP (Dye 3 e Camp Century). Daí a denominação para o evento 5, conhecido por evento 8,2 ka. Barber et al. (1999), a partir da determinação dos valores modernos (anteriores à maior parte dos testes nucleares) do efeito de reservatório para o leste do Estreito de Hudson e para a Baía de Ungava (ΔR=85 anos), para o oeste do estreito de Hudson e para o norte da Baía de Hudson (ΔR=130 anos) e para o sudeste da Baía de Hudson e para a Baía de James (ΔR=310 anos) e admitindo que o valor de ΔR na área da Baía de Hudson, há cerca de 8000 anos, corresponderia ao ponto médio entre os dois valores extremos atrás mencionados, calculou que a descarga catastrófica de água doce no Mar do Labrador, tendo em atenção as datas de radiocarbono de conchas marinhas associadas a contextos imediatamente anteriores e posteriores à descarga catastrófica dos Lagos de Agassiz e de Ojibway, teria ocorrido em ca. 8470 cal BP (ca. 7,7 ka BP). Barber e colaboradores (op. cit.) referem, também, que os valores de (18O determinados em foraminíferos planctónicos num “core” da plataforma continental do Labrador apresentam um mínimo datado entre 8,5 e 8,3 ka cal BP (ca. 7,8 e 7,6 ka BP). Por outro lado, McDemott et al. (2001) apresentam uma série de valores de (18O, obtidos com alta resolução, numa estalagmite de uma gruta (Crag) do sudoeste da Irlanda. Antes de 5 ka BP, a resolução conseguida é 2 a 20 vezes melhor do que a publicada para os “cores” de gelo GRIP e GISP2 e posteriormente àquela data a resolução é 2 vezes pior. As particularidades, mesmo as mais subtis, que a curva de (18O apresenta correspondem, segundo aqueles investigadores, a sinais de âmbito regional e não de âmbito local. O evento de frio de 8,2 ka é definido nessa curva por oito pontos centrados em 8,32±0,12 ka cal BP. Spooner et al. (2002), por sua vez, datam este evento, numa carote obtida no Lago Taylor (Nova Escócia, Canadá), entre 8525 cal BP e um momento >8405 cal BP. A data obtida na base do concheiro de S. Julião II para o evento de frio de 8,2 ka, síncrono em todo o Atlântico Norte, é portanto, dentro da incerteza com que o fenómeno se encontra datado, absolutamente aceitável. O elevado valor para ΔR é explicável pela enorme quantidade de água doce, deficiente em 14C, injectada no Atlântico Norte e não por qualquer intensificação do fenómeno de “upwelling” costeiro. Note-se que essa enorme descarga de água doce e fria no mar do Labrador, poderá ter atenuado ou mesmo interrompido a circulação termohalina no Atlântico Norte, com reflexos na formação da NADW e, nessas condições, o “upwelling” poderá também ter sido interrompido ou atenuado, como se observou para o último período glaciário (com semelhanças com o que acontece com o terceiro regime de condições oceanográficas na margem continental ibérica atlântica definido por Pailler e Bard, 2002). O valor negativo de (13C, determinado para a amostra de conchas que permitiu a determinação deste pico do efeito de reservatório, sugere a pouca importância do “upwelling” na construção daquele valor “anómalo” para o efeito de reservatório oceânico. 

Por outro lado, deverá notar-se que o registo deste evento parece estar presente no “core” SU 81-18 (37º 46’ N; 10º 11’ W; 3135 m de profundidade), publicado por Bard et al. (1987) e por Duplessy et al. (1992), como se pode observar através das Figs. 3b e 3d ( a primeira encontra-se reproduzida  na Fig. 30). Cerca de 8000 BP (note-se que para o estabelecimento da cronologia deste “core” as datas de radiocarbono foram corrigidas para um efeito de reservatório constante de 400 anos 14C (Bard et al., 1987), o que não parece razoável, pelo menos para todo o intervalo de tempo abrangido pela coluna de sedimentos constante do “core”) observa-se uma diminuição drástica das SST de Verão, da salinidade e da densidade das águas oceânicas superficiais, explicada  por “three causes, namely continental ice melting, changes in the balance of precipitation and evaporation (P-E), and changes in rate of advection and mixing within the Atlantic Ocean, whose effects are additive” (op. cit., p. 485). Na Fig. 30 inseriu-se a curva obtida com os valores de ΔR para a costa portuguesa; pode observar-se uma boa correlação inversa entre esta curva e as curvas obtidas por aqueles investigadores. No entanto, Duplessy (2003) afirma que “this core has not been studied in details for the  Holocene and that the first 30 cm are certainly reworked by the piston corer. Below about 3000 years, the record should be correct, but not measured with high resolution because I was interested by the deglaciation and not the Holocene”. Então as correlações entre os picos existentes cerca de 6000 e 4000 BP serão também aceitáveis, podendo os desfasamentos verificados dever-se somente à utilização do valor de 400 anos 14C para a correcção das datas convencionais de radiocarbono obtidas a partir de amostras monoespecíficas de foraminíferos planctónicos. Julga-se, a priori, aceitável identificar estes picos com os eventos 4 e 3 de Bond, datados em 5900 cal BP (6,0 ka cal BP em deMenocal et al., 2000) e 4200 cal BP (4,6 ka cal BP em deMenocal et al., 2000), respectivamente. Para a costa portuguesa, as datações correspondentes a estes eventos são, respectivamente, 6210-6710 cal BP  e   4250-4790 cal BP.  Deverá  notar-se  que  o primeiro  deles  ocorre durante o período Atlântico, enquanto que o segundo já durante o Sub-Boreal.               Os  intervalos  de  tempo  entre  os  eventos  5 e 4  e entre este e o 3, encontram-se  muito                                           
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deficientemente amostrados no que diz respeito ao efeito de reservatório oceânico – dois valores positivos baixos para o primeiro e um valor negativo para o segundo. Generalizar estes valores para a totalidade do intervalo será abusivo e não justificável, se isso não for validado por outros paleoindicadores. O conjunto dos dois intervalos corresponde ao Holocénico Médio, o qual se caracteriza por ser uma fase hipsotérmica correspondente a um óptimo climático. Seria, talvez, de esperar valores baixos positivos ou  mesmo negativos, mas próximos de zero, para os valores de ΔR, uma vez que com estas condições climáticas o “upwelling” costeiro deveria ser fraco ou, talvez mesmo, inexistente. Contudo, poderá afirmar-se que os valores positivos são expectáveis para o intervalo de tempo entre os eventos 5 e 4, com condições climáticas diferentes das existentes anteriormente  ao evento “8,2 ka”, dado que é a seguir a esse evento que o padrão de povoamento mesolítico da costa portuguesa, onde os recursos aquáticos assumem particular importância, sofre uma modificação importante – a ocupação humana que ocorria essencialmente junto à costa transfere-se para os vales do Tejo, do Sado e do Mondego (Soares e Sousa, 2003b). Também Jalut et al. (2000) identificaram para o sudeste espanhol um período de aridez entre 8400 e 7600 cal BP, o que está de acordo com a modificação climática sugerida por outros indicadores após o evento 5. Entre 4500 e 4000 BP terá também ocorrido, segundo os mesmos investigadores, um período de aridez no sudeste espanhol. O valor negativo de ΔR determinado com amostras de Leceia ( em 4160±55 BP) não é compatível com uma situação do tipo ocorrido no sudeste espanhol, mas mais consentânea com o determinado para o noroeste peninsular por Fábregas Valcarce et al. (2003), onde se observou para esse mesmo período uma diminuição de temperatura e, por conseguinte, uma menor insolação da parte continental.
Já entre 4 e 3 ka BP, a que corresponderá um clima mais quente e seco do que o anterior, com expansão de taxa termomediterrâneos, deverá caracterizar-se por um “upwelling” costeiro intenso e, por conseguinte, por valores altos de ΔR. No entanto, não se dispõe de qualquer valor para o efeito de reservatório oceânico para este intervalo que possa corroborar as inferências anteriores. 

A partir de 3000 BP e até 600 BP, pelo contrário, dispõe-se de uma boa amostragem com 29 valores para ΔR. A este período corresponde uma grande variabilidade climática, com uma sucessão de subfases de frio e de calor, mas com uma tendência geral para o arrefecimento; é também durante este período que se intensifica a antropização do território. Entre 3000 BP e ca. 1200 BP (ver Fig. 29) os valores de ΔR são na generalidade positivos, com um valor médio de 95±15 anos, sugerindo, por conseguinte, uma situação de “upwelling” costeiro menos intenso que o actual. Em 1140±45 BP (780-990 cal AD ou 960-1170 cal BP) e 870±90 BP (1000-1290 cal AD ou 660-950 cal BP) foram determinados dois picos para ΔR. O segundo, o de maior dimensão, poderá corresponder ao evento de frio de 0,80 ka cal BP determinado num “core” obtido ao largo do Cabo Branco, Mauritânia (20º 45’ N; 18º 35’ W; profundidade 2263 m) (deMenocal et al., 2000). Estará relacionado com o fim do Pequeno Óptimo Climático, enquanto que o primeiro com o seu início. Entre eles, uma série de valores de ΔR que vão de 210±30 anos (próximo do valor moderno) até 40±40 anos. Poderá concluir-se que, durante o Pequeno Óptimo Climático, existiria uma situação de “upwelling” costeiro menos intenso que o actual, embora pudesse atingir, por vezes, valores próximos deste. A deterioração climática correspondente à Pequena Idade do Gelo, deficientemente amostrada (apenas foi determinado um valor – negativo – para ΔR, para 1290-1400 cal AD) será também caracterizada por um “upwelling” fraco ou mesmo inexistente, como a existência de Corallium rubrum na costa do Algarve até ao séc. XVIII parece querer indicar. O aumento de temperatura verificado entre 1850 e 1940 (West, 1977) poderá estar por detrás do elevado valor determinado para ΔR com as conchas historicamente datadas, a que corresponderá uma intensidade de “upwelling” com um valor elevado, que não foi habitual durante todo o Holocénico.

Referiu-se, anteriormente, que o pico de ΔR relacionado com o evento 5 de Bond não teria correspondência num aumento de intensidade do “upwelling” costeiro, mas seria antes resultante da enorme descarga de água doce a uma latitude elevada do Atlântico Norte. E quanto aos outros picos? Os aparentemente identificados com os eventos de frio 4 e 3 de Bond, teriam uma origem semelhante ao 5, mas de muito menor intensidade. Os valores determinados para ΔR estariam, por conseguinte, relacionados com uma descarga de água doce e fria a altas latitudes do Atlântico Norte. Note-se, no entanto, que um pouco antes de 4000 BP terá tido lugar um período de secura no noroeste alentejano que se revela por um hiato nos diagramas polínicos da região do Carvalhal (Mateus, 1992). Por isso, e em paralelismo com o ocorrido na costa da Califórnia, será de admitir também que o pico de ΔR determinado para 3990±60 BP implique que tenha ocorrido um aumento da intensidade do “upwelling” costeiro nessa altura. Por outro lado, deverá notar-se, desde já, que este pico, que ocorre por volta de 4000 BP, foi também registado na costa andaluza do Golfo de Cádiz para uma data de 4050±190 BP (Quadro XLI) e que, ao contrário do que acontece com todos os outros picos identificados na costa portuguesa, o valor de (13C é positivo (ver Fig. 28). Daí que seja admissível pôr em causa a identificação desse pico com o evento 3 de Bond. Será, porventura, mais admissível considerar que o evento 3 precede esse pico de “upwelling” de um intervalo de tempo curto.

Quanto aos picos relacionados com o Pequeno Óptimo Climático, um deles possivelmente também correlacionável com um evento de frio detectado num “core” colhido ao largo do Cabo Branco, também não terão sido acompanhados de um aumento do “upwelling” costeiro ((13C negativos). O pico de ΔR correspondente a 870±90 BP, além de correlacionável com o evento atrás referido, foi também detectado na costa ocidental da Galiza (ver Quadro XXXVIII), correspondendo-lhe a data de 860±90 BP, estatisticamente idêntica à anterior. Deverá acrescentar-se que, embora a discussão sobre este pico, se fará mais pormenorizadamente no parágrafo seguinte, quando se discutirem os valores de ΔR determinados para a Galiza, o “upwelling” costeiro na costa ocidental galega ter-se-á intensificado a partir de 1000 cal AD (Diz et al., 2002), o que estará de acordo com aquele pico de ΔR, isto é, aquele pico marca o início da reorganização das condições climáticas. O outro pico, o detectado em 1140±45 BP, não se encontra “reproduzido” na série de valores determinado para a Galiza ou para a costa andaluza do Golfo de Cádiz. Embora pudesse ser, porventura, considerado um “outlier” parece-nos, no entanto, aceitável. Wendland e Bryson (1974), com base numa análise estatística de largas centenas de datas de radiocarbono publicadas na literatura, umas associadas a fenómenos ambientais (máximos e mínimos de polen de determinadas espécies em diagramas polínicos, máximos e mínimos do nível do mar, superfícies de base, de topo ou hiatos de turfeiras, etc.) e outras associadas a fenómenos de origem antrópica em diversas zonas do Globo, foram capazes de demonstrar a existência de descontinuidades síncronas, a nível global. Além disso, e mais ainda, as datas correspondentes às descontinuidades ambientais e culturais são bastante semelhantes, particularmente durante a metade mais recente do Holocénico. Assim, foi possível identificar durante o Subatlântico, com base nas datas correlacionadas com fenómenos ambientais, descontinuidades em 820±480 BP e em 1680±400 BP. Com base em datas associadas a contextos culturais as descontinuidades surgem em 830±20 BP e em 1260±20 BP, compatíveis com as anteriores e com as datas determinadas para os dois picos em causa de ΔR. Por outro lado, para a turfeira de Couce, no Parque Nacional da Peneda-Gerês, obtiveram-se duas datas para a sua base: Gif-4503 1170±80 BP e Gif-5019  990±60 BP (Coudé-Gaussen e Denéfle, 1980); para a turfeira da Lagoa Comprida, na Serra da Estrela, foi obtida uma data de 1050±50 BP (GrN-9913) para a base da zona VII da sequência estratigráfica, a qual se correlaciona com uma alteração do diagrama polínico, indicativa de um desflorestamento (Janssen e Woldringh, 1981); em turfeiras do Rif (norte de África) regista-se um desflorestamento intenso nos diagramas polínicos, o qual tem sido datado em cerca de 1050 BP (Reille, 1977). Embora estes desflorestamentos tenham sido atribuidos, pelos investigadores que os estudaram, exclusivamente a acções antrópicas, essa explicação tem sido posta em causa por outros (Mozota et al., 1986), que consideram que modificações como as descritas não deverão ser atribuidas, ao menos exclusivamente, à intervenção humana – oscilações climáticas deverão também estar por detrás dos fenómenos observados, como, aliás, os dados agora obtidos para o efeito de reservatório oceânico parecem demonstrar cabalmente.

2.  A variabilidade do “upwelling” na costa ocidental  galega durante os últimos 3000 anos.
No Quadro XLV apresentam-se os valores de ΔR e, tal como para a costa portuguesa, a calibração das datas convencionais de radiocarbono foi efectuada com base na mesma metodologia (CALIB Rev 4.4) anteriormente utilizada, enquanto que na Fig. 31 se  encontram representados os valores de ΔR. 

Uma primeira constatação é a de que, ao contrário do que sucede para o troço da costa ocidental portuguesa entre Aveiro e o Cabo de S. Vicente onde, entre 3000 BP e 600 BP, os valores de ΔR são, na sua quase totalidade, positivos a sugerir a existência de um “upwelling” costeiro activo, para a costa ocidental galega os valores determinados para o efeito de reservatório são, na generalidade,  negativos, o que indicia a inexistência de “upwelling” costeiro ou de que este tenha tido uma intensidade muito fraca. No entanto, tal como para a costa portuguesa, o evento 0,8 ka cal BP de McDermott  et  al.  (2001) encontra-se representado por um pico bem definido (ΔR=270±40 anos), com uma datação idêntica  (860±90 BP – costa galega; 870±90 – costa portuguesa), mas com valores diferentes para ΔR (270±40 anos – costa galega; 620±70 anos – costa portuguesa).   

Como é conhecido, a costa ocidental galega é, actualmente, afectada por um “upwelling”  costeiro,  com  um  centro  activo  na  zona  do  Cabo  Finisterra, mas menos intenso do que o existente na costa portuguesa, tendo em atenção o que se pode deduzir dos valores determinados para 14(iN (ver § IV.1.). 

QUADRO XLV

Valor do Efeito de Reservatório para a Costa Ocidental Galega

	Sítio arqueológico
	Data 14C
(BP)
	cal BC/ cal AD **

(2 σ)
	cal BP **

(2 σ)
	ΔR

(anos 14C)
	R

(anos 14C)

	O Achadizo *
	2440±29
	760 – 400 cal BC
	2350 - 2710
	-26±27
	276±40

	O Achadizo *
	2441±44
	760 – 400 cal BC
	2350 - 2710
	46±28

220±28***
	348±52

582±52

	O Achadizo *
	2390±32
	760 – 390 cal BC
	2340 - 2710
	-4±27
	316±42

	O Achadizo *
	2361±30
	760 – 380 cal BC
	2330 - 2700
	-14±28
	325±41

	Peneda del Viso
	2270±45
	400 – 200 cal BC
	2150 - 2350
	-250±50
	150±65

	O Achadizo *
	2252±42
	400 – 200 cal BC
	2150 - 2350
	-183±26
	149±49

	O Achadizo *
	2214±32
	380 – 180 cal BC
	2130 - 2330
	-23±26
	330±41

	Peneda del Viso
	2070±45
	200 cal BC – 50 cal AD
	1900 - 2150
	-90±60
	240±75

	Torre de Hércules
	1290±40
	660 – 860 cal AD
	1090 - 1290
	-80±50
	330±65

	Torre de Hércules
	1220±40
	690 – 940 cal AD
	1020 - 1260
	-230±70
	160±80

	Torre de Hércules
	1020±60
	890 – 1160 cal AD
	790 - 1060
	-240±80
	140±100

	Torre de Hércules
	980±45
	980 – 1180 cal AD
	770 - 970
	-280±70
	120±85

	Torre de Hércules
	950±50
	1000 – 1210 cal AD
	740 - 950
	-180±45
	230±65

	Torre de Hércules
	930±60
	1000 – 1220 cal AD
	730 - 950
	-40±40
	380±70

	Torre de Hércules
	910±60
	1020 – 1250 cal AD
	700 - 930
	-250±60
	100±85

	Torre de Hércules
	860±90
	1010 – 1290 cal AD
	660 - 950
	-30±40***
270±40
	340±100

640±100

	Torre de Hércules
	860±50
	1040 – 1270 cal AD
	680 - 910
	-130±100
	240±110

	Torre de Hércules
	850±80
	1030 – 1280 cal AD
	670 - 920
	50±40
	420±90

	Torre de Hércules
	830±50
	1040 – 1280 cal AD
	670 - 910
	-160±100
	210±110

	Torre de Hércules
	820±50
	1040 – 1290 cal AD
	660 - 910
	0±35
	380±60

	Torre de Hércules
	680±70
	1220 – 1410 cal AD
	540 – 730
	-230±70
	200±100


* Datas convencionais e valores de ΔR e R publicados por Rubinos Pérez et al.,1999.

**  Datas calibradas dadas pelos extremos dos intervalos de calibração, independentemente do número destes e das respectivas         distribuições de probabilidade, arredondados às dezenas.

*** Valores considerados como de fiabilidade nula (ver § IV.3.2.)
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Por outro lado, Diz et al. (2002) ao estudarem um “core” obtido na Ria de Vigo, que abarca os últimos 3000 anos, reconstruiram a evolução hidrográfica dessa Ria através das associações de foraminíferos, dos isótopos de oxigénio e de biomarcadores moléculares (índice 
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) existentes no referido “core”. Puderam concluir que entre 975 cal BC e 1000 cal AD, o carbono orgânico é principalmente de origem continental, as percentagens de foraminíferos planctónicos são baixas e as águas superfíciais seriam mais quentes que na actualidade, implicando um “upwelling” fraco ou inexistente. Em 1000 cal AD, os “proxies” climáticos indicam um situação de calor que coincide com o Pequeno Óptimo Climático, mas as águas superficiais iniciam um arrefecimento que culmina em 1440-1490 cal AD. Desse mínimo até aos tempos actuais observa-se uma tendência ligeira para o aquecimento nas SST, mas com um relativo mínimo em 1720 cal AD. Os dois mínimos corresponderão ao Mínimo de Spörer (1415-1535 d.C.) e ao Mínimo de Maunder (1645-1715 d.C.). Segundo Paula Diz e colaboradores (op. cit.), uma reorganização do sistema climático regional terá tido lugar em cerca de 1000 cal AD, iniciando-se uma intensificação do “upwelling” costeiro que começou, então, a controlar os processos hidrográficos que ocorrem na Ría de Vigo. 

A curva obtida a partir dos valores de ΔR em função do tempo está de acordo com o que foi determinado por aqueles investigadores, e que atrás se encontra resumido, o que conduz às seguintes conclusões: i) entre ca. 760 cal BC e até ao aparecimento de um pico na série de valores de ΔR, datado de  ca. 1000 AD, o “upwelling” costeiro era praticamente inexistente ou muito fraco na costa ocidental galega, o que implica que os ventos do sector norte e noroeste seriam fracos e pouco constantes; ii) este facto sugere que, nesse intervalo de tempo, o anticiclone dos Açores não ocuparia, no Verão, uma posição tão ao Norte como actualmente ocupa ou a circulação que lhe está associada não seria tão intensa como actualmente; iii) em ca. 1000 cal AD ocorre um aumento abrupto do efeito de reservatório e inicia-se uma reorganização do sistema climático, não só regional, mas também circum-atlântico norte; iv) a partir dessa data, o efeito de reservatório oceânico toma valores positivos e negativos até desembocar na situação actual, o que sugere uma grande variabilidade do “upwelling” costeiro no noroeste peninsular e, por conseguinte, do sistema climático prevalecente nessa região, nesse intervalo de tempo.

Deverá notar-se que a série de valores de ΔR para a costa ocidental da Galiza foram obtidos, como atrás se referiu, por dois laboratórios de radiocarbono (o de Madrid e o de Sacavém) e sendo compatíveis os resultados obtidos por um em relação aos do outro, torna essa série de valores, bem como as conclusões atrás enunciadas, como de muito boa fiabilidade. No entanto, se se observar de mais próximo a série de valores em causa, e admitindo a fiabilidade de todos os resultados que a constituem, verifica-se que a série para O Achadizo é ligeiramente diferente das obtidas para a Torre de Hércules e para o castro da Peneda del Viso ( embora, para este,  o significado estatístico de uma população de dois elementos seja praticamente nulo). Para O Achadizo, os valores médios de ΔR são, com excepção do valor correspondente a 2252±42 BP, próximo de zero, enquanto que os valores obtidos a partir de contextos da Torre de Hércules são, na generalidade, francamente negativos (os anteriores ao pico). Este facto poderá resultar, apenas, da diferente cronologia dos contextos amostrados, mas os valores obtidos para o Castro da Peneda del Viso e para O Achadizo, a partir de contextos com cronologias entrecruzadas ou muito próximas, e tendo em atenção as diferentes condições oceanográficas existentes – a Torre de Hércules fica situada no troço noroeste da costa galega, entre o Cabo Finisterra e o Cabo Ortegal, junto a uma zona marinha totalmente aberta, o castro de O Achadizo fica na margem setentrional da Ria de Arousa e o castro da Peneda del Viso, próximo da Enseada de San Simón, ao fundo da Ria de Vigo – levam a julgar que, se as conclusões gerais retiradas deste estudo são possíveis e correctas, os valores do efeito de reservatório determinados para uma determinada época e para um determinado lugar na costa galega só serão válidos, com a precisão que lhes foi determinada, para esse lugar e para essa época. Quere-se com isto dizer que, para um certo intervalo de tempo, o valor determinado para o efeito de reservatório na Ria de Vigo, por exemplo, poderá ser diferente do determinado para outra Ria Baixa, como poderá ser diferente do determinado para uma Ria Alta ou do determinado para a costa ocidental, para uma região totalmente aberta à circulação oceânica. Não ter em conta as particularidades da costa galega, designadamente a existência das Rias, poderá conduzir a erros, porventura, grosseiros, se se utilizar o valor de ΔR de uma determinada região para corrigir e/ou calibrar as datas convencionais de radiocarbono obtidas a partir de organismos marinhos colhidos numa região diferente.
3.  A variabilidade do “upwelling” na costa andaluza do Golfo de Cádiz entre 6000 cal BP e o presente.
Tal como se procedeu para a costa portuguesa e para a costa ocidental galega,   apresenta-se  no   Quadro   XLVI   o  conjunto  de  valores  para  o  efeito  de reservatório oceânico determinados para a costa andaluza do Golfo de Cádiz, bem como as correspondentes datas de radiocarbono convencionais e calibradas. Na Fig. 32  encontra-se a sua representação gráfica.                  
QUADRO XLVI

Valores do Efeito de Reservatório para a Costa Andaluza do Golfo de Cádiz

	Sítio arqueológico
	Data 14C
(BP)
	 cal BC/ cal AD *

(2 σ)
	cal BP *

(2 σ)
	ΔR

(anos 14C)
	R

(anos 14C)

	Papa Uvas
	4580±110
	3630 – 2930 cal BC
	4880 - 5580
	-170±70
	240±130

	Papa Uvas
	4475±50
	3350 – 2930 cal BC
	4890 - 5300
	-70±55
	285±75

	La Viña
	4430±80
	3340 – 2910 cal BC
	4860 - 5290
	160±40
	530±90

	Papa Uvas
	4420±90
	3350 – 2900 cal BC
	4850 - 5300
	60±70
	430±115

	Papa Uvas
	4050±190
	3090 – 1980 cal BC
	3930 - 5040
	340±50
	690±195

	Niebla
	2070±60
	350 cal BC – 70 cal AD
	1880 - 2300
	-160±80
	170±100

	El Eucaliptal
	1750±80
	80 – 530 cal AD
	1420 - 1870
	-170±30
	210±85

	Niebla
	900±40
	1030 – 1220 cal AD
	730 - 920
	-80±70
	280±80

	Niebla
	220±45
	1520 – 1950 cal AD
	1 - 430
	-110±40
	330±60


* Datas calibradas dadas pelos extremos dos intervalos de calibração, independentemente do número destes e das respectivas distribuições de probabilidade, arredondados às dezenas.
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Como foi referido no § I.3.3., actualmente o “upwelling” costeiro não se verifica na costa oriental do Golfo de Cádiz, situação que ocorrerá, pelo menos desde 2000 BP, como se poderá deduzir pelos valores negativos de ΔR determinados para esse intervalo de tempo. O mesmo parece acontecer anteriormente a ca. 4500 BP.
Entre 4500 BP e 4000 BP, foram determinados três valores positivos para ΔR, encontrando-se o maior valor  (340±50 anos) datado de 4050±190 BP, coincidente, dentro da incerteza estatística, com o pico de 3990±60 BP para a costa portuguesa.. Segundo Jalut et al. (2000), entre 4500 e  4000 BP terá ocorrido um período de aridez no 
sudeste espanhol enquanto que, no noroeste alentejano, na região de Carvalhal, surge ca. 4100 BP um hiato, que se prolonga até ca. 3200 BP, nos diagramas polínicos das diversas turfeiras aí existentes e estudadas, e que se poderá correlacionar com um período de secura (Mateus, 1992). Por outro lado, a aridez detectada no sudeste espanhol, a que corresponderá uma insolação intensa nessa região, poderá também ter ocorrido no sudoeste espanhol entre 4500 e 4000 BP (o que parece não ter acontecido na fachada atlântica do sudoeste português – veja-se o valor de ΔR (-160±40 anos) obtido para Leceia, em 4160±55 BP), donde terá resultado um aumento da circulação aerológica regional propícia ao aparecimento de um activo “upwelling” costeiro. Estará, deste modo, porventura correcta a interpretação anterior de que o pico positivo de 340±50 não se identifica com o evento 3 de Bond. De qualquer modo, ter-se-á dado logo a seguir uma reorganização climática, pelo que o desaparecimento do “upwelling” poderá ter ocorrido na costa andaluza do Golfo de Cádiz a partir de ca. 4000 BP. Então, estes picos positivos datados à volta de 4000 BP e detectados quer na costa portuguesa quer na costa andaluza não serão, na realidade, síncronos, enquanto que, por outro lado, o evento 3 terá ocorrido num dado momento entre eles.
Mais nenhum valor anómalo, mais nenhum pico do efeito de reservatório oceânico foi detectado para este troço da costa. No entanto, a amostragem foi de certo modo deficiente, o que poderá estar na base dessa não detecção. Note-se que, curiosamente, em 900±40 BP ocorre um dos valores mais altos de ΔR, embora negativo, o que poderá indiciar a existência, nos registos paleoceanográficos da zona oriental do Golfo de Cádiz, do evento 0,8 ka cal BP, identificado num “core” ao largo da Mauritânia (deMenocal et al., 2000).
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