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1. — Riassumiamo in questa p r i m a par te alcune considerazioni 

sul le conclusioni o t tenute in u n nostro precedente l a v o r o ed ag-

giungiamo al tr i argomenti a f a v o r e del le conclusioni stesse. 

L e ve loc i tà p e r le L<; r ipor ta te per Y e r s e y e per Tortosa sono 

sens ib i lmente m i n o r i di quel le osservate a Ottawa. 

a) Non è consenti to a t t r ibu i re ai r e t ro te r ra del le opposte sponde 

d e i r A t l a n t i c o le stesse carat ter is t iche e las t iche: in par t ico lare , la va-

sta zona del la Nuova Inghi l te r ra e del l 'Ontario, che si estende diet ro 

H a r v a r d ed interessa Ottawa, ha caratter ist iche ben diverse da que l le 

del la zona del le isole br i tanniche. Don Leet, J . H. Hogdson ( 2) ed 

al tr i h a n n o t rovato pe r i l p r imo velocità per le onde longi tudina l i 

d i re t te de l l 'o rd ine di 6,2 kin/sec, l addove per le isole b r i t ann iche 

l e f f r e y s t rova va lo r i di 5,4 km/sec. P e r le stazioni del r e t ro te r ra può 

giocare un ruo lo sensibile sulla velocità del le onde superf icial i anche 

l 'azione di r i f r a z i o n e determinata dal lo zoccolo cont inenta le (3). 

P u r e presc indendo da ciò, per quanto concerne le stazioni di l e r -

sey, Tortòsa e Barce l lona , dobbiamo osservare che, a mot ivo del la 

l imi ta ta sensibi l i tà degli apparecchi ivi funz ionant i , la registrazione 

f u di l ieve intensità e noi, p e r ovvia prudenza, abb iamo segnato 

l ' inizio de l le L„ dove ci pa rve sicuro. Però, uno sguardo a dette regi-

s t razione p rova che l' inizio del le onde stesse poteva essere antici-

pato di un minuto almeno. A d ogni modo, a togl iere ogni dub-

bio sul la f o r t e velocità del le onde Lq anche nel bacino or ienta le 

de l l 'At lant ico , o l t re al la stazione di Lisbona, c'è la test imonianza ben 

più inoppugnabile di R e w (di cui, per una strana diment icanza, abbia-

m o t rascurato , nel l avoro precedente, la registrazione del le L<, ): qui 

le onde L,ì appa iono nettissime, inequivocabi l i e most rano una velo-

cità anche maggiore di quel la registrata ad Ottawa, di 4,3 km/sec 

a lmeno (fig. 1). 
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bi Senza dubbio, la sovrapposizione degli epicentri nell 'arco me-

diterraneo è in parte fittizia, grande essendo il numero degli osser-

vatori nelle zone l imit rofe ; però la densità degli epicentri r isulta no-

tevolissima anche in estese zone disabitate. A questo r iguardo, la no-

tevole densità degli epicentri che si osserva lungo tutta la soglia cen-
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trale atlantica, rispetto a quella debolissima re lat iva al tratto Azzorre-

Penisola Iberica è una prova assai chiara del di fetto di saldatura tra 

le due zone sismiche: mediterranea e centro-atlantica. 

c) A complemento di quanto è stato detto in proposito nel la nota 

precedente, dobbiamo r icordare che la bat imetr ia r iprodotta nel la no-

stra nota è quella ufficiale, dedotta dalla « Carte Généra le Bathymé-

tr ique des Océans » del « Bureau Hydrographique Internat ional » di 

Monaco Principato, Ente internazionalmente autorizzato per tali ri-

cerche ed espressamente attrezzato a questo scopo. La r iproduzione si 

r i ferisce all'edizione più recente (1936, 3!l ediz.). Qualsiasi altra fonte 

non può essere che parziale a questo r iguardo e non può consentire 

quella fiducia che spetta invece all'Istituto di Monaco. 

Ora, anche la batimetria è in netto appoggio alle nostre conclu-

sioni. 

d) Come è noto, le velocità consentite dal mezzo solido soppor-

tante l'Atlantico, erano r i tenute avere va lor i intermedi f r a quel l i os-

servati per tragitti subpacifici e per tragitti continentali . A b b i a m o 

provato, nel lavoro precedente, che in realtà le velocità delle onde 

sismiche per tragitti subatlantici coincidono prat icamente con quel le 

clic interessano il Pacifico. 

Riteniamo che la cennata erronea conclusione sia stata f r u t t o e 

di precedenti errate valutazioni e di malintesi. Una notevole influen-

za a favore di detta conclusione spetta indubbiamente ad u n lavoro 

di Rohrbach del 1932 (4). In detto lavoro, Rol i rbach considera, f r a 

l'altro, le registrazioni ottenute ad A p i a (Samoa) e a Gottinga, in 

occasione di un for te terremoto avvenuto sul bordo occidentale del 

Messico. Per quanto r iguarda il tragitto delle onde superficiali , egli 
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r it iene che quello verso Apia interessi il Pacifico (e ciò r isponde effet-

t ivamente a verità), mentre considera come subatlantico il cammino 

delle stesse onde verso Gottinga. Dalle curve di dispersione, trova 

una notevole diversità : mentre onde superficiali di 100 km di lun-

ghezza d'onda si propagano sotto il Pacifico con velocità dell'ordi-

ne di 4,0 km/sec, onde di uguale lunghezza d'onda non raggiunge-

rebbero sotto l 'At lantico la velocità di 3,5 km/sec. Senonché, anche 

da un semplice esame della fig. 2 (12a nella nota di Rohrbach) appare 

chiaro che il tragitto Messico-Gottinga interessa l 'Atlantico solo per 

una parte, e non la maggiore: dei 9700 km f ra l'epicentro e Gottinga, 

solo 3 100 k m infat t i r iguardano l 'Atlantico; il resto (più di 2/3) è 

tragitto continentale. Si spiega quindi perfet tamente la diversità delle 

curve di dispersione osservata per i due tragitti. 

2. Tentativo di determinazione dello spessore dello strato su cui 

poggia l'Oceano Atlantico. — Per questo tentativo, ci serviamo delle 
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curve di dispersione delle onde di Love, registrate sulle r ive l imitanti 

l 'Atlantico ad Est e ad Ovest, o nel l ' immediato retroterra. 

Ricorreremo al primo lavoro di Jefl'reys sull 'argomento (5) che 

qui ci l imiteremo a riassumere sommariamente e l imitatamente ai fini 

che ci siamo proposti. 

Indichiamo con cn e e-, le velocità delle onde trasversali nel lo 

strato superiore e in quello che gli segue. Se c e C rappresentano le 

velocità di fase e di gruppo rispettivamente, la teoria di Je f f reys con-

sente una rappresentazione dei rapport i c/c0 e C/c0 come funzione 

di 2 ;t — , dove d è lo spessore in chilometri dello strato superiore e X 
X 

la lunghezza d'onda. Si sa che la dispersione, massima per i periodi 

medi, si presenta assai piccola per i piccoli e i grandi periodi : av-

viene così che per lunghezze d'onda molto piccole c e C tendano ad 

identificarsi nel valore di c0, mentre per le massime lunghezze d'onda 

si avvicinano al valore di Cj. Per l 'applicazione del metodo, si sce-

glierà pertanto per Co i valori delle velocità legate alle minime lun-

ghezze d'onda e per C; quelli corrispondenti ai massimi va lor i di X. 

Se (iOI fjj rappresentano i coefficienti di rigidità dei due strati e 

se si pone 

ao— 1/ "T~3 — 1 , o , = | / l - - ^ , [ 1 ] . 2 Co 1 Ci 

vale la relazione 
2 J t . M i a ; 

tang a„d— — [2] 
X ! i „ a u 

Siano inoltre p0, gj le densità dei due strat i ; si ha al lora evidentemente 

. [3] 
Ho e» Co-

Queste formule permettono di rappresentare graficamente c/c0 in fun-

« d 
zione di 2 jt — . 

X 
Si sa che la velocità di gruppo C è legata alla velocità di fase c 

mediante la fo rmula 

^ -, 9 0 
L=c—X— . 

dX 
Consegue 

d I-i-

+ T I • [ ] 
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Mediante la [4] osservando elle il quoziente dif ferenziale nel secon-

do membro può essere dedotto dall'inclinazione della corrispondente 

curva per c/co, si può calcolare C/c0 come funzione di 2 jt — . 
X 

Pr ima di passare all'applicazione, dobbiamo fa re un'osservazione 

importante. In base ai risultati della ricerca precedente, noi r i terre-

mo pressoché trascurabi le la presenza dello strato del « granito » ad 

est e ad ovest della soglia mediana atlantica. Ciò porta a scegliere 

per le densità i seguenti va lo r i : 

e „ = 3 , 0 ; QÌ=3,32 , 

conformi a quell i calcolati da Bul len per lo strato seguente il « gra-

nito » e il substrato ultrabasico. Le curve di dispersione relat ive alle 

onde L q i quali fu rono registrate nelle sei stazioni scelte, ci hanno 

condotto ad assegnare alle velocità i seguenti va lor i 

c o = 4 , 0 , C|=4,5 km/sec 

Facendo uso delle [ 1 ] , [2] , [3] e [4] siamo pervenuti ai r isultati rap-

presentati nel la fig. 3 

Per i l calcolo dello spessore d dello strato, le curve di dispersione 

danno il va lore c corrispondente ad ogni lunghezza d'onda. Noto c 
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d 
dalla curva per C/c0 si trae il corrispondente va lore per 2jt — e quindi 

A 

lo spessore dello strato d. 

Le grandezze in giuoco — part icolarmente le lunghezze d'onda — 

non possono essere dedotte che approssimativamente: perciò una va-

lutazione per punti non può dare che risultati discordanti (salvo rare 

eccezioni, quali, nel nostro caso, Harvard, Ottawa, Lisbona e Kew). 

I risultati possono essere così r iassunti : 

X km. 50 60 70 80 90 100 1 1 0 120 170 

d km 18 19 18 14 15 15 17 18 17 

Il valore medio dello strato sopportante l 'At lantico è quindi di 

17 km circa (fig. 4). È notevole il fatto che tale va lore coincide pra-

ticamente con quello calcolato per il Pacifico. 
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Come si è detto, ci siamo l imitat i alla teoria svi luppata da Je f -

f reys nel caso di due mezzi omogenei. Successivamente, Je f f reys (6~7) 

ampliò la sua ricerca, estendendola al caso di un mezzo (il secondo) 

eterogeneo. In cpiesto caso, Je f f reys ottiene per la [2] l'espressione 

[2'] 

in cui L è una lunghezza costante. Quando L — co (strato omogeneo) 

si ricade nel la [2] . 

A b b i a m o ritenuto superf luo r icorrere alla [2'] sia per la cennata 

difficoltà nel la determinazione precisa della lunghezza d'onda (prima-

r ia causa di incertezza), sia per l'effetto l imitato che l'eterogeneità del 

secondo strato porta alla curva teorica (vedi diagrammi calcolati da 

Jeffreys), sia infine perché le lunghezze d'onda da noi considerate por-

tano ad usu f ru i re del pr imo tratto delle curve calcolate, per il quale 

l 'effetto dell'eterogeneità è praticamente inapprezzabile. 

Roma — Istituto Nazionale di Geofisica — Aprile 1950. 

RIASSUNTO 

In un lavoro precedente abbiamo provato che il bacino dell' Atlan-

tico (almeno nella sua parte centro-settentrionale) si comporta, dal 

punto di vista della trasmissione delle onde superficiali, in maniera 

del tutto analoga al bacino del Pacifico. 

Qui si portano nuovi argomenti a favore di detta conclusione. Si 

fa poi un tentativo di determinazione dello spessore dello strato su-

perficiale sotto l'Atlantico. Partendo dalle curve di dispersione delle 

onde L ( J, e prescindendo dallo strato del « granito » ritenuto mancante 

o di entità trascurabile, si trova uno spessore del sottostante strato 

pari a 17 km ca., dell'ordine quindi di quello sopportante il Pacifico. 
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