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Современное оледенение хребта Цамбагарав (северо‑западная Монголия) и его 
изменение с максимума малого ледникового периода
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Summary
Characteristics of glacierization of the Tsambagarav mountain ridge were determined on the basis of images 
obtained from satellites Corona, Landsat‑5, Spot‑4, Landsat‑8 together with results of field investigations. Inven‑
tories of glaciers located on the ridge had been prepared for three time periods: 1968, 2006, and 2015. Glacieriza‑
tion of the ridge during the Little Ice Age (LIA) maximum was then reconstructed. In 2015, 67 glaciers formed the 
ridge glacierization with their total area 68.41 km2. Mean weighed altitude of the firn line averaged 3748 m. The 
flat‑top glaciers accounted for almost 40% of the glacierization area, and the glaciers composed 6 complexes. For 
the period of the LIA maximum, 73 glaciers had been reconstructed, their total area was 128.4 km2, and the calcu‑
lated firn line altitude – 3583 м; these glaciers were combined into two complexes where the flat‑top glaciers pre‑
dominated as well. By 1968, the area of the glacierization decreased by 36%, and the firn line altitude increased by 
89 m. By 2006, area of glaciers decreased down to 71.32 km2, and the firn line altitude increased more by 60 m. 
Finally, in 2006–2015, area of the glacierization contracted additionally by 2.91 km2, and the firn line altitude still 
more increased by 16 m. Over the whole period from the LIA maximum, the flat‑top glaciers reduced the most. 
The general rate of contraction of glaciers tends to increase. Reconstructed rates of retreating of the valley glaciers 
of the Tsambagarav ridge are similar to estimates of other researchers made for the nearest centers of glacierization. 
Continuation of the current trend to a rise of summer temperature and a growth of precipitation should result in 
primary fast degradation of the flat‑top glaciers and reorganization of morphological structure of the glacierization.
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На основе полевых наблюдений и дешифрирования космических снимков составлены каталоги и 
карты современных ледников горного хребта Цамбагарав, существующих в условиях аридного кли-
мата северо-западной Монголии. Реконструированы положение, размеры и характеристики ледников 
хребта в малый ледниковый период и проанализированы особенности их последующего сокращения.

Введение

Хр . Цамбагарав вытянут с северозапада на 
юговосток приблизительно на 40 км . В плане 
он имеет форму треугольника, обращённо

го широким основанием к северу (рис . 1) . Гра
ницей гор Цамбагарав на севере и северовос
токе служит впадина бессточного оз . БаянНур 
(урез воды 1577 м), на северозападе – урочи
ще ОмноОлонНур (1750–1850 м) с многочис
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ленными озёрами; вероятно, в прошлом здесь 
существовало более крупное озеро . На западе 
граница массива проходит по широкой долине 
р . ЗуслангийнГол (2000–2200 м) . Южная гра
ница – нечёткая, а поверхность массива в этом 
направлении полого снижается . Наиболее вы
раженный в рельефе рубеж с этой стороны – до
лина р . ХонгорОлонгийнГол (2350–2200 м), 
отделяющая хр . Цамбагарав от возвышений мас
сива СайрынУла . На востоке хребет постепенно 
снижается в направлении долины р . Кобдо, про
резающей его с севера на юг в интервале отметок 
уреза воды около 1300–1200 м .

В геоморфологическом отношении можно 
говорить о наличии двух параллельных друг 
другу ступеней . Уступ нижней ступени ограни
чивает массив с севера . Здесь наблюдается кру
той склон, вероятно, обусловленный разломом, 
с высотой подножий около 2000 м и верхней 
частью на уровне 3200–3600 м (верхняя точка 

3657,6 м), представляющей собой поверхность 
выравнивания . Высота поверхности выравни
вания к югу постепенно снижается и к подно
жию второй ступени составляет 2500–3000 м . 
Вторая ступень также приурочена к разлому вос
точноюговосточного простирания с амплиту
дой высот более 1 км; этот разлом ограничивает 
с севера наиболее высокую часть хребта . Оледе
нение хребта полностью относится к бассейну 
р . Кобдо, за исключением двух малых ледников 
на северной периферии хребта, находящихся в 
бассейне бессточного оз . БаянНур .

Самая высокая часть горных сооружений 
Цамбагарав образована субширотным хребтом 
дугообразной формы, обращённым к югу и соч
леняющимся в районе горы ХухНур с субме
ридиональным хребтом . Субширотный хребет 
представляет собой уплощённое водораздель
ное пространство протяжённостью около 30 км 
и шириной от 2–3 до 0,5 км, находящееся в ин

Рис. 1. Географическое положение хр . Цамбагарав:
1 – горные хребты; 2 – горные вершины, м; 3 – реки; 4 – озёра; 5 – ледники; 6 – метеорологические станции
Fig. 1. Geographical position of the Tsambagarav range:
1 – mountain ridges; 2 – mountain tops, m; 3 – rivers; 4 – lakes; 5 – glaciers; 6 – meteorological stations



 439 

Д.А. Ганюшкин и др.

тервале высот 3600–4200 м, которое обрывается 
на север крутым уступом, подчёркнутым цирка
ми и карами, до высоты около 3000 м; южный 
склон – относительно пологий . Субмеридио
нальный хребет в верхней части также имеет вы
ровненный рельеф . Верхняя ступень на севере 
не превышает ширины 500 м, но к югу постепен
но расширяется до 2,5–3,5 км . При этом высота 
осевой части с севера на юг постепенно снижа
ется с 4100–4000 до 3600–3700 м . С запада и вос
тока этот хребет ограничен крутыми уступами с 
хорошо выраженными цирками и карами .

Климатические особенности хр . Цамбагарав 
связаны с его положением в центральной части 
Евразии, характеризующейся малым годовым 
количеством осадков . Преобладает североза
падное направление основных влагонесущих 
потоков . Имеющиеся климатические данные 
относятся к предгорьям, где расположены ги
дрометеостанции (ГМС) Баяннур (примерно 
в 35 км к северовостоку от ледниковой части 
хребта на высоте 1364 м) и Эрдэнбурен (высота 
1250 м, 35 км к юговостоку от ледников) . Со
гласно данным ГМС Баяннур, средняя летняя 
температура составляет 16,5 °С, среднее годовое 
количество осадков – 87 мм (по данным измере
ний за 1995–2004 гг .); для ГМС Эрдэнбурен эти 
величины равны 16,6 °С и 78 мм соответственно 
(по данным измерений за 1962–2002 гг .) [1] . Ещё 
одна ГМС – Толбо расположена примерно в 
45 км к югозападу от ледников хребта на вы
соте 2111 м, но её данные не вполне точно ха

рактеризуют климат этого центра оледенения, 
поскольку в результате её положения у крупно
го оз . ТолбоНур среднее многолетнее количе
ство осадков здесь составляет 333 мм (за 1966–
2002 г .) при значительной для такой высоты 
средней летней температуре 13,7 °С [1] .

Постановка проблемы

Схемы оледенения и оценки площадей лед
ников до сих пор делались на основе дистанци
онных наблюдений (табл . 1) . Непосредственные 
наблюдения в пределах данного центра оледене
ния начаты сравнительно недавно [1, 2] . Несмо
тря на многочисленность имеющихся оценок, их 
точность часто ограничена исходным материа
лом . Наименее надёжны оценки, полученные по 
топографическим картам . Как показывает сопо
ставление топографических карт исследуемого 
района с одновозрастными космическими сним
ками, скопления снега и льда на первых не всег
да можно идентифицировать как ледники . Не
редко это – сезонный снег, наледи, а контуры 
собственно ледников показаны на картах часто 
упрощенно . В работе [3] оценивается только пло
щадь сплошных фирновых полей . Оценки пло
щадей и количества ледников у разных авторов 
сильно отличаются, что нельзя объяснить только 
разными датами снимков . Скорее всего, это свя
зано с разными методиками и подходами к де
шифрированию у разных авторов . Например, для 

Таблица 1. Оценки оледенения хр. Цамбагарав по данным разных авторов*
Год, для которого приведены дан

ные Число ледников Площадь оледенения, км2 Материалы Источник

1940е, 1985? 5 115,9 ? [22]
1947–1950, 1972? – 80,2 Аэрофотоснимки и топокарты [23]

1948 – 105,1 Топокарта 1:100 000 [16]
1963 – 74,8 Космоснимки Corona [16, 17]

Середина 1960х? 18 25 Аэрофотоснимки 1:45 000 [3]
1987 61 84,8 [24]
1991 30 86,6

Landsat

[5]
1992 – 91,0 [4]
1998 30 76,6 [5]
2000 – 74,8 [16, 17]
2002 – 71,5 [4]
2002 51 72,51 [25]
2008 40 73,18 [1]
2011 27 69,3 [5]

*Прочерки – отсутствие данных о количестве ледников .
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1991 и 1992 гг . оценки площади оледенения в ра
ботах [4] и [5] отличаются на 4,4 км2, хотя, есте
ственно, подобного прирастания площади лед
ников за один год произойти не могло .

Реконструкции оледенения хр . Цамбагарав в 
малый ледниковый период (МЛП) и оценки его 
сокращения, как и оценки изменений его структу
ры, пока отсутствуют, что, наряду с разобщённо
стью имеющихся оценок современного оледене
ния, и определяет актуальность настоящей статьи .

Материалы и методы

В данной работе используются результа
ты дешифрирования снимков для различных 
временных срезов: 1968 г . – снимки Corona 
(11 .08 .1968); 2006 г . – SPOT4 (22 .09 .2006 
05:14:12 UTC) и Landsat5 (26 .07 .2006 04:35 
UTC); 2015 г . – Landsat8 (04 .08 .2015) . Кроме 
того, вспомогательным материалом при ре
конструкции служили имеющиеся в свободном 
доступе в Интернете космические снимки тер
ритории с пространственным разрешением 2,5 м 
(программа SASпланета) . Для получения пер
вичных данных со снимков и проведения по ним 
предварительных расчётов снимки были радио
метрически нормализованы и географически 
привязаны по орбитальным данным в формате 
Norad Tle . Выполнена автоматическая система
тическая геометрическая коррекция растровых 
данных по математической модели, описываю
щей углы ориентации спутника и камеры в мо
мент съёмки (строгая модель) . Определена и 
установлена проекция UTM WGS 84 с автомати
ческим определением зоны (46) . Затем снимки 
были ортотрансформированы по ЦМР ASTER 
GDEM v . 2 (30 м), использовался умеренно под
чёркивающий фильтр .

Было выполнено мануальное дешифрирование 
в программе Mapinfo . Для определения точности 
дешифрирования границ ледников проводилось 
повторное дешифрирование десяти крупнейших 
ледников хр . Цамбагарав . Погрешность опреде
ления их площадей составила менее 2,5% . При 
создании каталогов ледников по результатам де
шифрирования использовались результаты кар
тометрических измерений (на основе топографи
ческих карт масштаба 1:100 000), при этом высоты 
верхней и нижней точек ледников и фирновой 

границы определялись по топографической ос
нове (с точностью около 5 м) и GPSпривязкам 
(точность 2–5 м) . Ледники в МЛП реконструи
ровались по дешифрированию окаймляющих их 
незадернованных морен . Положение фирновой 
границы на реконструированных ледниках рас
считывалось по методу Куровского [6] .

При создании схем и каталогов ледников 
одной из проблем было выделение их границ . 
Это связано с развитием в пределах хребтов лед
никовых комплексов, центры которых занима
ют плосковершинные ледники . От них в разных 
направлениях расходятся выводные долинные 
и висячие ледники . Плосковершинные ледни
ки часто имеют куполообразную форму и ради
альное центробежное движение льда при очень 
малых уклонах (2–3° и менее) . При малых укло
нах и отсутствии чётко выраженных ледоразде
лов проведение границ ледников по бассейново
му принципу нецелесообразно, поскольку тогда 
происходит разделение единого морфологиче
ски плосковершинного ледника, части которо
го присоединяются к выводным ледникам в ка
честве верхней части их областей питания . Это 
не позволяет чётко отследить характер эволю
ции ледников разных морфологических типов . В 
подобных случаях за основу проведения границ 
ледников был взят морфологический принцип .

Результаты

Современное оледенение. По состоянию на 
2015 г . на территории хребта насчитывают
ся 67 ледников суммарной площадью 68,41 км2 

(табл . 2); средневзвешенная высота фирновой 
границы составляет 3748 м . На сниженной пе
риферии хр . Цамбагарав расположены два каро
вых ледника (№ 66, 67), удалённых от основно
го массива ледников . При малой высоте горного 
обрамления (около 3600 м) ледники существуют 
за счёт выгодной теневой и подветренной севе
ровосточной экспозиции, а также повышенной 
концентрации снега в карах . Основные ледники 
хр . Цамбагарав группируются в семи леднико
вых комплексах (рис . 2–4) .

Комплекс ледников вершины ЦастУла 
(4208 м) (комплекс А, см . рис . 2) образован 
21 ледником суммарной площадью 20,05 км2 . 
Это – крупнейший ледниковый комплекс дан
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Таблица 2. Каталог ледников хр. Цамбагарав по состоянию на 2015 г. (бассейн р. Кобдо, оз. Хиргис‑Нур (область вну‑
треннего стока)*
Номер ледника Бассейн Морфологический тип S L Z1 Z2 Zf A1, А2**

1

Р . ЭрегтийнГол
Висячий

0,29 1,20 3800 3340 35701

СЗ2 0,05 0,63 3720 3400 35601

3 0,15 0,82 3800 3370 35851

4 0,11 0,67 3750 3260 35051

5 Долинный 1,86 2,72 4160 3360 36402 СВ,С
6 Кароводолинный 1,57 1,95 3860 3230 37002 СВ
7 Долинный 4,86 4,34 4208 3000 36902

С8 Р . ХойтГол Висячий 0,37 1,32 3880 3430 36551

9

Р . ЯматГол

Долинный 4,71 4,86 4090 3100 37002
СВ10 Висячий 0,06 0,57 3800 3490 36451

11 Кароводолинный 0,63 1,60 4090 3560 38402
В12 0,41 1,60 4090 3660 38751

13 Карововисячий 0,04 0,31 3840 3720 37801 ЮВ
14

Р . ЗуcлангийнГол

Кароводолинный 1,24 1,24 4089 3430 36802 Ю, ЮЗ
15 Каровый 0,45 0,45 3980 3730 38551

Ю16
Висячий

0,60 0,60 4060 3660 38601

17 0,84 0,84 4208 3540 38741

18 1,07 1,07 4160 3560 38601 ЮЗ
19 0,13 0,13 3930 3430 36801

З20 Кароводолинный 0,38 0,38 3990 3400 36951

21 Плосковершинный 0,23 0,23 4208 4000 – ЮЗ
22 Р . ЗуcлангийнГол, НамаржаныГол, ЯматГол Плосковершинный 3,59 1,45 3909 3540 37402 –
23

Р . ЯматГол
Карововисячий 0,43 0,43 3760 3300 35301

СВ24 0,01 0,01 3520 3440 34801

25 Склоновый 0,10 0,10 3580 3460 35201

26 Карововисячий 0,03 0,03 3550 3400 34751

27 Р . ЦагансээрГол, НамаржаныГол, ЯматГол Плосковершинный 5,13 3,24 4000 3560 38702 –
28 Р . ЯматГол Кароводолинный 1,26 2,22 3920 3220 36602 С
29 Р . ЦагансээрГол Каровый 0,41 0,92 3880 3490 36202 В
30 Р . ЯматГол Карововисячий 0,07 0,43 3690 3515 36031 СВ
31 Кароводолинный 0,95 1,44 3770 3400 35852 СЗ
32 Р . ЯматГол, ЦагансээрГол, ЦаганГол, УлаанАсгат Плосковершинный 5,88 1,84 4025 3710 38302 –
33 Р . УлаанАсгат Карововисячий 3,1 2,35 3920 3180 36002 С
34

Р . ЦаганГол
Долинный 1,77 2,53 3960 3400 36801

В35 Кароводолинный 1,02 1,81 3840 3370 36051

36 Каровый 0,23 0,57 3750 3500 36502 ЮВ
37 0,05 0,49 3610 3490 35501 В
38

Р . УлаанАсгат
Висячий

0,04 0,48 3940 3740 38401

СЗ39 0,05 0,37 3950 3750 38501

40 0,11 0,54 3940 3600 37701

41 Карововисячий 0,17 0,70 3920 3560 37401

42 Висячий 0,31 1,30 3830 3570 37001

С43 Каровый 0,42 1,11 3740 3520 36301

44 Р . ОмнеГол Каровый 0,72 1,44 3670 3460 35651

45
Р . БитуЭргийнГол

Висячий 0,01 0,16 3660 3460 35601 ЮВ
46 Каровый 0,16 0,82 3840 3480 36601 В
47 Карововисячий 0,04 0,40 3790 3590 36901 СВ
48 Р . ОмнеГол, БитуЭргийнГол, УлаанАсгат, ЦаганГол Плосковершинный 8,27 4,00 4008 3650 38301 –
49 Р . БитуЭргийнГол Карововисячий 0,04 0,37 3680 3540 36101 СВ
50 Р . УлаанАсгат, ЯматГол Плосковершинный 0,43 0,44 3890 3720 38051 –
51 Р . УлаанАсгат Кароводолинный 1,40 2,02 3880 3545 37151

СВ52 Р . ХарАсгатГол Каровый 0,10 0,59 3740 3620 36801

53 Долинный 3,20 3,13 3400 3280 37502

54
Р . ЯматГол

Долинный 2,70 4,12 4149 3080 37302 СЗ
55 Плосковершинный 2,18 1,07 4149 3860 39402

ЮЗ56 Карововисячий 0,08 0,39 3980 3840 39101

57 Висячий 0,20 0,68 3850 3820 38351 ЮВ
58 Р . ЯматГол, ХарАсгатГол Плосковершинный 1,03 1,40 4102 3760 38302 –
59

Р . ХарАсгатГол
Кароводолинный 1,40 2,11 4020 3290 36802

СВ60 Склоновый 0,17 0,68 3940 3660 38001

61 Висячий 0,19 0,97 3880 3410 36451

62 0,28 0,95 3940 3430 36851

63
Р . ЯматГол

Висячий 0,09 0,42 3870 3630 37501
СЗ64 Каровый 0,16 0,68 4010 3600 38051

65 Висячий 0,01 0,18 3760 3700 37301 С
66 Р . БагаХоргайт Каровый 0,21 0,76 3650 3400 35251

СВ67 Р . ИхХоргайт 0,16 0,57 3650 3540 35951

Сумма или среднее 68,41 1,28 3895 3505 3735
*S – площадь ледника, км2; L – наибольшая длина ледника, км; Z1 – высота нижней точки ледника, м; Z 2 – высота 
верхней точки ледника, м; Zf – высота фирновой границы, м; A1 – экспозиция области питания; A2 – экспозиция обла
сти абляции; 1 – индекс, обозначающий, что значение высоты фирновой границы получено как средняя высота ледника; 
2 – индекс, обозначающий, что значение высоты фирновой границы получено по спутниковым снимкам . **Если дана 
одна экспозиция, то экспозиции области питания и области абляции совпадают; если дано две экспозиции, то первая 
экспозиция относится к области питания, а вторая – к области абляции .
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ного центра оледенения . Центром комплекса 
служит небольшой плосковершинный ледник 
на высотах 4000–4200 м, полностью располо
женный в фирновой зоне . На северовосточном 
склоне комплекса развиты кары и цирки, при
чём с запада на восток глубина расчленения ре
льефа возрастает . Как результат, на северовос
точном склоне имеются крупные долинные и 
кароводолинные ледники, языки крупнейших 
из них спускаются до высоты 3000 м . Фирновая 
граница на ледниках северовосточного склона 
комплекса А располагается в интервале высот 
3500–3750 м . Ледники югозападного макро
склона, преимущественно висячие, в 3–10 раз 
меньше и короче ледников северовосточного 
склона . Языки ледников здесь не опускаются 
ниже 3400 м, а фирновая граница находится на 
высотах 3680–3875 м .

Расположенные югозападнее комплек
сы горы Ямат (3909 м, комплекс Б, площадь 
4,02 км2) и находящейся в 7 км от неё комплекс 
безымянной вершины высотой около 4000 м 
(комплекс В, площадь 6,8 км2) представлены 
плосковершинными ледниками (№ 22, 27) ку
полообразной формы, ледниками с округлыми в 
плане очертаниями, а также выводными ледни
ками . Лёд растекается радиально и относительно 
симметрично из центральных, наиболее высо
ких участков . Участки поверхностей выравнива
ния, на которых находятся данные комплексы, 
соединяются перемычкой шириной 0,4–1,0 км . 
Судя по топографическим картам, ещё в сере
дине XX в . эта перемычка была покрыта снеж
нофирновым панцирем . На северовосток, в 
сторону трога р . ЯматГол, поверхности вырав
нивания обрываются крутым уступом; в тех ме

Рис. 2. Изменение оледенения западной части хр . Цамбагарав после максимума малого ледникового периода:
1 – сокращение ледников с максимума малого ледникового периода по 1968 г .; 2 – сокращение ледников с 1968 по 
2006 г .; 3 – сокращение ледников с 2006 по 2015 г .; 4 – ледники в 2015 г . (с указанием номеров по табл . 2) . А, Б, Г, Е, Ж – 
ледниковые комплексы . На врезке показаны фрагменты космических снимков Corona (1968 г .) и Landsat5 (2006 г .), 
стрелками показаны участки с видимыми изменениями ледников . Остальные условные обозначения см . на рис . 1
Fig. 2. Changes of the glaciation in western part of the Tsambagarav mountain ridge after the Little Ice Age maximum:
1 – reduction of the glaciers from the LIA maximum to 1968; 2 – reduction of the glaciers from 1968 to 2006; 3 – reduction of the 
glaciers from 2006 to 2015; 4 – glaciers in 2015 (with numbers from Table 2) . А, Б, Г, Е, Ж – indices of glacial complexes . Inset 
shows fragments of satellite imagery Corona (1968) and Landsat5 (2006), areas with well seen changes of the glaciers are shown by 
arrows . Other legend keys according to Fig . 1
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стах, где в склон врезаны кары, расположены ка
ровые и кароводолинные ледники . Кроме того, 
комплекс В имеет выводной ледник на восток, 

в долину р . ЦагансээрГол . Высота нижней гра
ницы плосковершинных ледников находится на 
уровне 3540–3560 м, высота фирновой границы 

Рис. 3. Изменение оледенения восточной части хр . Цамбагарав после максимума малого ледникового периода:
В, Г, Д, Е – ледниковые комплексы . Остальные условные обозначения см . на рис . 1 и 2
Fig. 3. Changes of the glaciations of the eastern part of Tsambagarav mountain ridge after the Little Ice Age maximum:
В, Г, Д, Е –  indices of glacial complexes . Other legend keys according to Fig . 1 and 2

Рис. 4. Изменение оледенения северной части 
хр . Цамбагарав после максимума малого леднико
вого периода:
Условные обозначения см . на рис . 1 и 2
Fig. 4. Changes of the glaciations of the northern part 
of Tsambagarav mountain ridge after the Little Ice Age 
maximum: 
Legend keys according to Fig . 1 and 2
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составляет 3725 м . Выводные ледники спуска
ются в долину р . ЯматГол до высот 3180–3200 м 
и в долину р . ЦагансээрГол до высоты 3480 м . 
Благодаря повышенной концентрации снега на 
выводных ледниках, расположенных на подвет
ренных склонах, фирновая граница на них рас
положена на 100–300 м ниже, чем на смежных 
плосковершинных ледниках .

Комплекс Г (площадь 12,95 км2), располо
женный на пересечении субширотного и суб
меридионального хребтов, при близких к пло
сковершинному леднику комплекса В размерах 
плосковершинного ледника № 32, отличается 
более высоким положением нижней границы 
(на 150 м) . Это связано с большей максималь
ной (4025 м, гора ХухНур) и средней высотой 
участка поверхности выравнивания, к которой 
приурочен данный ледник . В интервале высот 
3850–3750 м поверхность выравнивания обры
вается в сторону глубоко врезанных цирков к се
верозападу (долина р . ЯматГол), югозападу 
(долина р . ЦагансээрГол), востоку и юговос
току (долины р . ЦаганГол и её притоков), севе
ровостоку (долина р . УлаанАсгат) . Таким, об
разом, данный сдвиг нижней границы ледника 
вверх имеет преимущественно геоморфологиче
скую причину . Положение комплекса на стыке 
и в створе верховьев нескольких долин обуслов
ливает большее расчленение рельефа, разви
тость цирков и каров и как следствие – большое 
число выводных ледников (№ 31, 33–36), раз
вивающихся не только на наветренных склонах . 
Одновременно высокое положение днищ цир
ков и каров способствует большей относительно 
комплексов Б и В площади выводных ледников, 
среди которых есть даже один долинный (№ 34) . 
Высота фирновой границы на выводных ледни
ках находится в интервале 3600–3680 м .

Комплекс Д, расположенный восточнее всех 
прочих, несмотря на значительную площадь 
центрального плосковершинного ледника № 48 
(8,27 км2), имеет сравнительно небольшие вы
водные ледники, которые не опускаются ниже 
3450 м . Это связано как с меньшей абсолютной 
высотой комплекса (до 4008 м), так и с невыгод
ным, с точки зрения питания, положением лед
ников комплекса в орографической (ветровой) 
тени расположенных западнее более высоких 
участков хребта . Фирновая граница на выводных 
ледниках находится в диапазоне 3560–3850 м 

и зависит от экспозиции . Суммарная площадь 
ледников этого комплекса – 10,34 км2 .

Центр расположенного севернее комплек-
са Е – плосковершинный ледник № 55, при
уроченный к вершине 4148,8 м . Поверхность 
выравнивания, к которой тяготеет ледник, рас
положена на высотах более 3850 м . В соответ
ствии с этим высота нижней границы ледника 
лимитируется расположенными по периметру 
этого участка стенками цирков и обрывистыми 
склонами трогов . Связанные с ледником № 55 
прочие ледники комплекса за счёт высокого по
ложения цирков и каров, в которых происходит 
их питание (с увеличением абсолютной высоты 
снижается абляция, а количество осадков воз
растает, соответственно выше становится акку
муляция), имеют относительно крупные разме
ры: наиболее протяжённый из них ледник № 54 
имеет вертикальный диапазон более 1 км и язык 
его достигает высоты 3080 м . Фирновая граница 
на выводных ледниках комплекса находится в 
диапазоне высот 3680–3910 м .

Ещё дальше к северу находится комплекс Ж . 
Несмотря на то, что его максимальная абсолют
ная высота 4102 м лишь немного уступает выс
шей точке комплекса Е, он имеет сравнительно 
небольшие размеры (суммарная площадь лед
ников 3,32 км2) . Это связано как с небольшой 
площадью участка поверхности выравнивания, 
к которому приурочен центральный плосковер
шинный ледник № 58, так и со слабым развити
ем каров и цирков на его периферии, вероятно, 
изза её удалённости от верховьев речных долин . 
Фирновая граница на ледниках периферии ком
плекса находится на высотах 3645–3805 м . По
мимо относящихся к указанным комплексам 
ледников, имеются ещё пять малых ледников, 
недавно обособившихся от комплексов Б и Ж, 
а также два малых ледника на сниженной север
ной периферии массива (№ 66, 67) .

В морфологической структуре оледенения 
хр . Цамбагарав самая важная роль принадлежит 
плосковершинным ледникам, доля площади ко
торых в суммарной площади оледенения состав
ляет почти 40% (см . табл . 2) . Они не только уча
ствуют в непосредственном питании периферии 
ледниковых комплексов, но также, представ
ляя собой своеобразные приёмникираспре
делители твёрдых осадков, косвенным обра
зом питают эти ледники снегом, сдуваемым с 
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их поверхности . Как показывают расчёты, для 
плосковершинных ледников горного массива 
МонгунТайга, ледниковые комплексы кото
рого имеют большое сходство с комплексами 
хр . Цамбагарав, от 20 до 80% выпадающего здесь 
снега сдувается с их поверхности и переносится 
на соседние ледники [7] . Низкая концентрация 
снега на поверхности плосковершинных лед
ников находит отражение в среднем положении 
фирновой границы на 130–230 м выше (3834 м), 
чем на ледниках других типов . Данная высо
та наиболее приближена к уровню климатиче
ской снеговой границы, хотя с учётом снижен
ной концентрации снега на плосковершинных 
ледниках она должна располагаться несколь
ко ниже, но выше, чем на долинных ледниках 
(3702 м) . В наиболее грубом приближении за неё 
можно принять среднюю для этих групп ледни
ков величину, т .е . около 3770 м .

Долинные ледники в основном развиты 
на северных склонах ледниковых комплексов . 
Крупнейший из них (№ 7) достигает площади 
4,86 км2, длины 4,34 км и вертикального диа
пазона 1,2 км, что соответствует общему верти
кальному диапазону оледенения хр . Цамбагарав . 
На территории хребта альпинотипный рельеф 
развит относительно слабо, а кары находятся 
главным образом на больших высотах в верхо
вьях долинных ледников, поэтому собственно 
каровые ледники играют незначительную роль в 
общей структуре оледенения . 

Распределение ледников по экспозициям от
ражает не только различия в инсоляции, но и 
положение относительно влагонесущих атмо
сферных потоков . Преобладание северозапад
ного направления переноса приводит к тому, 
что снег переметается на подветренные скло
ны . Поэтому самые благоприятные условия для 
существования ледников отмечаются на севе
ровосточных склонах, несущих наибольшее 
оледенение (см . табл . 2), даже несмотря на не
сколько более низкое положение фирновой гра
ницы на склонах северной экспозиции . Помимо 
групп ледников, приуроченных к той или иной 
экспозиции, была выделена группа ледников на 
субгоризонтальных поверхностях со слабовыра
женными экспозиционными различиями, куда 
были отнесены почти все плосковершинные 
ледники, в сумме составляющие более 35% всей 
площади оледенения .

Малый ледниковый период. Согласно ре
конструкции авторов, в максимум МЛП оле
денение хр . Цамбагарав было представлено 
73 ледниками суммарной площадью 128,4 км2 . 
С максимума МЛП площадь оледенения сокра
тилась на 47% . Средневзвешенное положение 
фирновой границы составляло 3585 м, что на 
165 м ниже, чем в настоящее время . Ниже всего 
(до высоты 2670 м) спускались ледники в доли
не р . ЯматГол – это примерно на 300 м ниже, 
чем в настоящее время .

В малый ледниковый период плосковер
шинные ледники массива сливались, образуя 
в плане единый ледник сложной конфигура
ции, объединявший все ледниковые комплек
сы за исключением комплекса А . Оледенение 
высокогорной части хребта имело сплошной 
характер, средняя интенсивность оледенения 
(отношение площади оледенения к длине несу
щего водораздела) составляла 1,3 км2/км . Более 
трети ледников были висячими и развивались 
на крутых склонах под плосковершинными 
ледниками . Основная часть этих ледников к на
стоящему времени исчезла . По площади доми
нировали плосковершинные ледники (свыше 
44%), поэтому более 40% площади оледенения 
было приурочено к субгоризонтальным поверх
ностям . На склонах максимальное развитие 
имели ледники северовосточной (20,4%) и се
верной (15,3%) экспозиций .

К 1968 г . площадь оледенения сократилась 
до 82,69 км2, т .е . примерно на 36%, фирновая 
линия поднялась на 89 м . К 2006 г . произошло 
дальнейшее сокращение площади ледников до 
71,32 км2, а высота фирновой линии по отно
шению к 1968 г . поднялась на 60 м . Наконец, 
в период 2006–2015 гг . площадь оледенения 
уменьшилась дополнительно на 2,91 км2, а вы
сота фирновой границы поднялась ещё на 16 м 
(табл . 3) . Если сокращение ледников после мак
симума МЛП началось около 1820 г . (по анало
гии с результатами реконструкции оледенения 
МЛП близко расположенного горного массива 
МонгунТайга [8]), то можно констатировать, 
что с конца 1960х годов, а особенно в 2006–
2015 гг ., темпы сокращения ледников и подъё
ма фирновой границы были существенно выше, 
чем в среднем с максимума МЛП, что можно 
объяснить изменением климата в неблагоприят
ную для ледников сторону .
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В период с максимума малого ледникового 
периода по 1968 г . наибольшее абсолютное со
кращение испытали плосковершинные ледники 
(более половины площади всех деградировав
ших участков оледенения, табл . 4), а наиболь
шее относительное сокращение характерно для 
каровых и плосковершинных ледников; исчез и 
единственный присклоновый ледник . Сильное 
сокращение площади плосковершинных ледни
ков произошло в основном в результате исчез
новения крупного плосковершинного ледника в 
верховьях рек ИхХоргайт и БагаХоргайт, рас
пада единого плосковершинного ледника, объ
единявшего комплексы Б, В и Г, а также дегра
дации его южной лопасти в верховьях правого 
притока р . ЦаганГол . Последнее представляет 
собой наиболее яркий пример связи между де
градацией плосковершинных ледников и распо

ложенных непосредственно под ними каровых 
ледников . Первичная причина – деградация 
плосковершинных ледников за счёт подъёма 
положения фирновой границы с высоты около 
3600 м до 3700–3800 м . Расположенные ниже 
каровые ледники (в данном случае они приу
рочены к серии каров с высотой днищ около 
3400 м) перестают получать питание сдуваемым 
с поверхности плосковершинных ледников сне
гом и быстро исчезают .

Изменение экспозиционного распределе
ния ледников в период с максимума МЛП по 
1968 г . соответствовало изменениям морфоло
гической структуры оледенения – наибольшие 
площади потеряли ледники субгоризонтальных 
поверхностей . Сильно сократились и ледники 
северовосточных склонов, главным образом за 
счёт деградации каровых ледников в верховьях 

Таблица 3. Средние скорости сокращения оледенения хр. Цамбагарав с максимума малого ледникового периода по 2015 г.
Параметры 1820–1968 гг . 1968–2006 гг . 2006–2015 гг .

Средняя абсолютная скорость сокращения площади оледенения, км2/год 0,31 0,30 0,32
Средняя относительная скорость сокращения площади оледенения, %/год 0,24 0,36 0,45
Средняя скорость подъёма фирновой границы, м/год 0,6 1,6 1,8

Таблица 4. Изменения морфологической структуры оледенения и экспозиционного распределения ледников хр. Цам‑
багарав в период с максимума малого ледникового периода по 2015 г.*

Тип и экспозиция ледников Максимум МЛП – 1968 гг . 1968–2006 гг . 2006–2015 гг .
Морфологический тип ледников

Долинные 6,98/22,7 1,50/7,1 0,53/2,7
Кароводолинные 5,03/23,4 2,50/19,2 0,63/5,7
Каровые 5,09/66,4 1,00/31,1 0,28/8,4
Карововисячие 0,25/38,5 1,08/19,4 0,39/8,9
Висячие 2,26/21,8 1,31/20,2 0,29/5,7
Склоновые 0,07/20,6 1,03/36,4 0,09/25,0
Плосковершинные 25,99/45,6 2,99/9,8 0,70/2,6
Присклоновые 0,08/100,0 0/0 0/0

Экспозиция ледников
C 4,54/20,9 1,81/12,1 0,44/3,8
СВ 8,96/37,1 2,05/11,8 1,04/6,1
В 4,43/35,2 2,26/32,5 0,21/4,5
ЮВ 1,1/60,8 0,56/50,0 0,12/20,0
Ю 0,58/19,7 0,89/21,4 0,13/4,0
ЮЗ 1,08/16,2 0,09/2,6 0,03/0,9
З 0,11/13,6 0,19/21,8 0/0,0
СЗ 1,14/22,3 0,91/15,5 0,24/4,7

Субгоризонтальные поверхности 23,81/45,2 2,70/9,7 0,69/2,8

*В числителе – уменьшение площади ледников, км2; в знаменателе – уменьшение площади ледников данной группы, % .
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р . ЯматГол и правого притока р . Цагангол . В 
период 1968–2006 гг . тенденции предыдущего 
этапа продолжились . Наибольшее абсолютное 
сокращение испытали плосковершинные лед
ники (исчезла перемычка между ледниковыми 
комплексами В и Г), наибольшее относитель
ное сокращение – склоновые ледники, что обус
ловлено распадом плосковершинных ледников 
в предыдущий период, и каровые ледники . Наи
более устойчивыми были долинные ледники . 

Ледники субгоризонтальных поверхностей, 
а также подветренных северовосточных и вос
точных склонов потеряли наибольшие площади . 
Это связано с преимущественной деградацией 
ледников, не входивших в ледниковые комплек
сы и располагавшихся на сниженных участках 
хребта между комплексами А, Б, В и Г, а также к 
югу от последнего . К 1968 г . ледники существо
вали здесь только на подветренных склонах, что 
указывает на подъём климатической снеговой 
границы выше этих сниженных участков . В ре
зультате при дальнейшем изменении климата в 
неблагоприятную для оледенения сторону эти 
ледники легко деградировали, что и внесло ос
новной вклад в изменение распределения оледе
нения по экспозициям .

В 2006–2015 гг . различия в скорости абсо
лютного сокращения площади плосковершин
ных ледники разных морфологических типов 
уменьшились, что связано с их деградацией на 
пониженных участках водоразделов в предыду
щий период . Снизилось абсолютное и относи
тельное сокращение каровых ледников с исчез
новением наиболее низко расположенных среди 
них в 1968–2006 гг . В то же время продолжилось 
быстрое относительное уменьшение площади 
склоновых ледников – остатков ледниковых пе
ремычек между комплексами .

На протяжении всего периода с максиму
ма МЛП по 2015 г . наибольшее относительное 
сокращение ледников отмечалось на склонах 
юговосточной экспозиции . Ввиду орографи
ческих особенностей хребта эти склоны имеют 
очень небольшую протяжённость, мало расчле
нены и имеют большие уклоны . Как следствие, 
ледники здесь на протяжении всех рассматрива
емых периодов времени были малы и наименее 
устойчивы к климатическим изменениям . Ещё 
одна особенность изменений экспозиционного 
распределения ледников – большое абсолютное 

сокращение ледников северовосточной экспо
зиции, превышавшее соответствующие значения 
всех прочих экспозиций . Несмотря на это в рас
пределении ледников по экспозициям преоб
ладали ледники северовосточных склонов . Во 
многом это связано с тем, что при распаде и де
градации ледников других экспозиций леднико
вые потоки северовосточных экспозиций сохра
нялись и становились новыми самостоятельными 
ледниками (например, ледники № 30, 47, 49) .

Механизмы деградации ледников горного 
узла Цамбагарав преимущественно сводятся к 
линейному отступанию ледников, процессы бро
нирования выражены слабо и отмечаются толь
ко в карах на некоторых периферийных участках 
района оледенения . Причина – незначительная 
степень загрязнённости ледниковых поверхно
стей изза малых площадей скальных выходов . 
При рассмотрении средних расчётных скоростей 
отступания долинных ледников обращает на себя 
внимание тенденция к увеличению скоростей от
ступания с запада на восток (табл . 5) . Вероятно, в 
рассматриваемый период ухудшение условий пи
тания ледников в большей степени проявлялось 
в районах, расположенных в ветровой тени наи
более высоких участков данного горного хреб
та, т .е . возросла контрастность в увлажнённости 
разных частей ледникового узла .

Пока сложно судить о степени неравномер
ности отступания ледников данного центра 
оледенения в связи с малой продолжительно
стью рядов наблюдений . Скорости отступания 
в общем увеличиваются, что хорошо согласует
ся с общей тенденцией изменения оледенения 
хр . Цамбагарав, отмеченной нами ранее . В пер
спективе, при сохранении нынешней тенден
ции к освобождению скальных выходов на стыке 

Таблица 5. Динамика отступания долинных ледников 
хр. Цамбагарав в разные периоды*

Номер 
ледника

1820–
1968 гг .

1968–
2006 гг .

2006–
2015 гг .

1820–
2015 гг .

5 218/1,5 140/3,7 80/8,9 438/2,2
7 492/3,3 140/3,7 29/3,2 661/3,4
9 831/5,6 216/5,7 135/15,0 1182/6,1

54 284/1,9 355/9,3 169/18,8 808/4,1
53 933/6,3 438/11,5 89/9,9 1460/7,5
34 1290/8,7 758/19,9 85/9,4 2133/10,9

*В числителе – всего, м; в знаменателе – средняя скорость 
за данный период, м/год .



Ледники и ледниковые покровы

 448 

плосковершинных и выводных ледников, следу
ет ожидать увеличения степени забронированно
сти последних . Однако серьёзно влиять на меха
низмы сокращения ледников этот процесс будет 
не ранее, чем через несколько десятилетий .

Обсуждение результатов

Оледенение хр . Цамбагарав представляет 
собой наиболее отчётливый пример характерно
го для юговостока Русского Алтая и североза
пада Монгольского Алтая существования лед
никовых комплексов, в которых центральное 
положение занимают плосковершинные ледни
ки . Нигде в регионе они не имеют такого разви
тия и не достигают таких размеров (до 5–8 км2), 
как в хр . Цамбагарав . Несмотря на высоту фир
новой границы (3748 м), на 300–400 м превы
шающую высоту фирновой границы таких цен
тров оледенения, как массив ТабынБогдоОла 
(примерно в 200 км на западесеверозападе) и 
хр . Чихачева (около 150 км на северосевероза
паде), и на 100–200 м выше, чем в массивах Хар
хира и Турген (примерно 100 км к северосеверо
востоку), оледенение хр . Цамбагарав по площади 
уступает лишь первому из них и превышает про
чие . Это связано с большой абсолютной высотой 
и уплощённой формой водоразделов (согласно 
картометрическим измерениям площадь хребта 
на высотах более 3720 м составляет 60,98 км2 при 
суммарной протяжённости несущих оледенение 
участков хребта около 40 км), обеспечивающих 
также компактность оледенения .

Нижняя граница долинных ледников варьи
рует в довольно широких пределах – от 3000 до 
3400 м . При этом значения ледникового коэф
фициента k снижаются в направлении с запада 
на восток . Так, долинные ледники комплекса А 
имеют значения k, равные 2,66, 1,49 и 2,86 (лед
ники № 5, 7 и 9 соответственно) . Эти ледники 
получают основное питание в высокорасполо
женных (около 4000 м) карах, верхние части тро
гов расширены и разветвлены, а в области абля
ции, наоборот, сужены . Превышение площади 
аккумуляции над площадью абляции здесь ком
пенсируется тем, что область абляции для лед
ников № 7 и 9 имеет вертикальную протяжён
ность примерно на 200 м больше, чем область 
аккумуляции . Похожая ситуация отмечается на 

наветренном склоне ледникового комплекса Е 
(ледник № 54, k = 2,33, вертикальный диапазон 
области абляции на 230 м больше, чем у области 
аккумуляции) . Однако далее к востоку, вероят
но, сказывается уменьшение количества осад
ков в ветровой тени, поэтому значение перерас
пределённых осадков возрастает . Так, у ледника 
№ 53 значение k составляет 0,94, а нижняя гра
ница ледника поднимается до 3280 м, ещё далее, 
к юговостоку, у ледника № 34 эти величины 
равны 0,60 и 3400 м соответственно .

Повышенная концентрация твёрдых осадков 
на ледниках подветренных склонов хр . Цамба
гарав может быть объяснена ролью плосковер
шинных ледников, снег с которых сдувается на 
подветренные склоны . Так, для ледников мас
сива МонгунТайга, имеющих большое морфо
логическое сходство с ледниками хр . Цамбагарав 
и находящихся в схожих климатических услови
ях, рассчитанные нами значения коэффициента 
концентрации снега составили в среднем от двух 
до трёх для долинных и от трёх до восьми для ка
ровых и кароводолинных ледников [7] .

Для расчёта приблизительных условий су
ществования современных ледников хр . Цам
багарав мы использовали высотный градиент 
количества осадков, рассчитанный при сопо
ставлении данных ГМС Баяннур и Эрдэнбурен . 
Получена величина 7,7 мм/100 м, близкая к зна
чению градиента, установленного нами для мас
сива МонгунТайга (7 мм/100 м) . Для расчётов 
был выбран ледник № 53 (высота фирновой гра
ницы 3750 м) площадью 3,2 км2 . Рассчитанное 
количество осадков на высоте фирновой грани
цы составило 270 мм . Поскольку средняя летняя 
температура на ГМС Эрдэнбурен (16,6 °С) прак
тически не отличается от температуры на ГМС 
Баяннур, определить высотный температурный 
градиент по этой паре станций нельзя . Возмож
ное решение данной проблемы – использование 
полученной нами для АлтаеСаянской горной 
страны [9] зависимости

Gt = 1,264p−0,1297, (1),

где Gt – высотный градиент температуры, 
°С/100 м; p – среднее годовое количество осад
ков в высотном поясе между двумя точками рас
чёта, мм .

Полученное значение градиента температуры 
составило 0,65 °С . Необходимо также учесть тем
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пературный скачок при переходе от неледнико
вой поверхности к ледниковой . Для ледника Се
ливерстова в массиве МонгунТайга, близкого 
по размерам к леднику № 53, средняя летняя ве
личина температурного скачка равна 0,4 °С [10] . 
Кроме того, возможно использование величины, 
которая, исходя из длины ледника (3,13 км), со
гласно [11], должна составлять 1,0 °С . Расчёты 
таяния проводились по полученной нами [12] 
для ледников массива МонгунТайга (имеющих 
большую степень морфологического сходства 
с ледниками хр . Цамбагарав и находящимися в 
схожих климатических условиях) формуле зави
симости абляции от температуры: 

Ab = 36,144tf
2 + 294,6tf + 511,6, (2)

где Ab – абляция слоя воды, мм; tf – средняя 
температура лета на фирновой границе ледника .

Рассчитанное значение средней летней 
температуры на фирновой границе составило: 
0,62 °С при допущении величины температур
ного скачка 0,4 °С и 0,02 °С при принятии ве
личины температурного скачка 1,0 °С . Это даёт 
величины абляции/аккумуляции 708 и 518 мм 
соответственно . При полученном ранее годо
вом количестве осадков коэффициент концент
рации будет равен 2,62 или 1,92 . Такое высокое 
значение данной характеристики вполне объ
яснимо, если учитывать, что над областью пи
тания ледника с её наветренной югозападной 
стороны расположен плосковершинный ледник 
площадью 2,2 км2 .

Согласно результатам реконструкции швей
царскими и российскими учёными аккумуляции 
на основе результатов бурения плосковершин
ного ледника № 55 (ледниковый комплекс Е), 
в период 1815–2009 гг . её величина составляла 
329±91 мм [2] . Наши расчёты для места буре
ния (4130 м) по алгоритму, аналогичному рас
чётам для фирновой границы ледника № 53, 
дают годовое количество осадков около 300 мм 
при практически нулевой годовой абляции, что 
вполне укладывается в рамки данной оценки .

Большинство реконструкций оледенения в 
максимум малого ледникового периода относит
ся к Русскому Алтаю . Так, П .А . Окишев (1982) 
оценивает подъём снеговой границы на Русском 
Алтае за период с максимума МЛП в 70 м [13] . 
Оценка П .А . Окишева получена другим мето
дом – по формуле Л .А . Варданянца, в которой 

депрессия фирновой границы рассчитывает
ся по изменению длины ледника и высоты его 
нижней точки и для другого интервала времени 
(с максимума МЛП по 1982 г .) . Наш опыт иссле
дования динамики ледников Алтая даёт основа
ние полагать, что эта формула мало применима 
для небольших каровых и висячих ледников, а 
также для плосковершинных ледников .

Ф . Лемкюль [14] для массива Турген рекон
струировал 56% сокращения площади оледене
ния с максимума МЛП по 1991 г . и 81 м подъё
ма границы питания ледников, а для соседнего 
массива Хархира – 31% и 76 м соответственно . 
Эти величины существенно меньше полученных 
нами для хр . Цамбагарав (47% и 165 м) . Отличия 
связаны с методическими вариациями: Лемкюль 
рассчитывал депрессию границы питания в ос
новном по крупным долинным ледникам мето
дом TSAM (toetosummit altitude method), при 
котором высота границы питания определяет
ся как средняя арифметическая между верхней 
и нижней точками ледника . Кроме того, в дан
ных Лемкюля нет вклада 24х лет после 1991 г . 
Не учитывалось, что оледенение хр . Цамбагарав 
имеет существенно большую долю плосковер
шинных ледников, быстрее реагирующих на из
менения климата .

В горном массиве МонгунТайга, со
гласно реконструкции оледенения комплек
са главной вершины, выполненной Р .М . Му
хаметовым [15], с максимума МЛП по 1986 г . 
суммарная площадь ледников сократилась на 
49,3% . По нашей оценке, сделанной для всей 
территории массива МонгунТайга, ледники 
с максимума МЛП по 2013 г . уменьшили пло
щадь на 59% при депрессии фирновой границы 
120 м [7] . Эти величины ближе к полученным 
нами по хр . Цамбагарав, что, вероятно, связа
но с отмеченным ранее морфологическим сход
ством этих ледниковых узлов .

Отдельного рассмотрения требуют оценки, 
полученные для хр . Цамбагарав в работах [16, 
17], поскольку в них, как и в нашей работе, ис
пользованы снимки Corona . Авторы оценива
ют площадь оледенения на 1968 г . в 74,8 км2, что 
значительно меньше нашей оценки в 82,69 км2, а 
к 2000 г ., согласно их данным, площадь оледене
ния не изменилась, тогда как по нашим оценкам 
в 2006 г . она составила 71,32 км2 . К сожалению, в 
обоих источниках приводится только конечный 
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результат измерений, но нет ни схем отрисовки, 
ни каталогов ледников, что затрудняет сопостав
ление с нашими оценками . На единственной 
схеме дана только западная часть ледниково
го узла (комплексы A и Б) на снимках Corona 
и Landsat, причём вывод об отсутствии измене
ний контуров ледников делается по сравнению 
этих снимков в весьма мелком масштабе . Отме
тим, что изменения контуров ледников с 1968 по 
2006 г . достаточно хорошо заметны даже при ис
пользовании для 2006 г . снимков Landsat 5 с раз
решением 30 м (см . рис . 2, врезка) .

Сравнение полученных нами данных о ско
ростях сокращения ледников хр . Цамбагарав с 
данными по другим близким центрам оледене
ния показывает, что эти скорости вполне харак
терны для региона . По данным [18], получен
ным на основе анализа повторных фотографий, 
наземных наблюдений и космических сним
ков, средняя скорость отступания ледника За
падный Турген в массиве ТургениНуру состав
ляла: 6,7 м/год для 1910–1970 гг ., 3,9 м/год для 
1970–1992 гг . и 6,1 м/год для 1992–2010 гг . При
мерно такие же скорости отступания установ
лены для ледника Восточный Мугур в масси
ве МонгунТайга: 3,6 м/год для 1952–1966 гг ., 
7,3 м/год для 1966–1995 гг . и 3,9 м/год для 1995–
2013 гг . [19] . Ледник Григорьева в хр . Чихаче
ва после максимумам МЛП, по нашим данным, 
сокращался со скоростью от 1,6 до 11,25 м / год . 
Высокие скорости отступания, установлен
ные нами для ледника № 54 в 2006–2015 гг . 
(18,8 м / год) и для ледника № 34 в 1968–2006 гг . 
(19,9 м/год), также не выходят за рамки скоро
стей, отмеченных для ледников региона: ледник 
Селиверстова (массив МонгунТайга) сокра
щался со скоростью 6,1 м/год в 1952–1966 гг ., 
15 м/год в 1966–1995 гг . и 22 м/год в 1995–
2013 гг . [19]; ледник Потанина в массиве Таван
БогдоОла в 1987–2001 гг . отступал со средней 
скоростью 43 м/год [20] . Увеличение скоростей 
отступания большинства долинных ледников 
также отвечает общей региональной тенденции .

В работе [21] к XIX в ., к первой половине ко
торого мы относим максимум МЛП в районе 
исследования, на территории Западной Мон
голии относятся наиболее холодные 20, 50 и 
100летние интервалы времени за последнее 
тысячелетие, а к XX в ., напротив, наиболее тё
плые 20, 50 и 100летние интервалы за тыся

челетие . В то же время, согласно результатам 
реконструкции швейцарских и российских учё
ных аккумуляции на основе результатов бурения 
плосковершинного ледника № 55 (ледниковый 
комплекс Е), в период 1815–2009 гг . количе
ство осадков возросло по отношению к пред
шествовавшему очень продолжительному (дли
тельностью 4,5 тыс . лет) «сухому» интервалу [2] . 
Таким образом, основная причина деградации 
ледников после максимума МЛП – повыше
ние температуры . Это, отчасти, объясняет пре
имущественную деградацию плосковершинных 
ледников, более чувствительных к изменениям 
температуры . Причина сокращения ледников 
в период с 1968 г . – также тренд к повыше
нию летних температур в Западной Монголии 
с 1965 по 2004 г . [1] . Для этого же периода вре
мени характерна некоторая региональная тен
денция к росту количества осадков (примерно 
6,8 мм/10 лет) [1], которая, очевидно, недоста
точна, чтобы уравновесить эффект потепления . 

Выводы

Получена новая информация о современ
ном оледенении хр . Цамбагарав и его динамике 
с максимума малого ледникового периода . Впер
вые выполнена реконструкция ледников этого 
узла в максимум МЛП . Установленная в резуль
тате исследований тенденция к ускорению со
кращения площади оледенения соответствует 
тренду повышения летних температур в Запад
ной Монголии с 1965 по 2004 г . При стабиль
ности текущих климатических условий следует 
ожидать перехода малых ледников в стационар
ное состояние . Поведение долинных ледников 
более индивидуально и менее предсказуемо, что 
определяется геоморфологическими условиями 
их существования .
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