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Summary
Long-term series of observations on the glacier of the southern slope of Elbrus manifest the change of two climatic 
periods in the highlands of the Caucasus. During the first one, relatively cold and snowy period of 1982–1997 with 
a small positive mass balance, the Garabashi Glacier accumulated a layer of 0.8 m.e. The second period (1998–2017) 
is characterized by rising summer air temperatures and increasing precipitation in the first decade, and catastrophic 
melting in 2010–2017. The mass balance of the glacier averaged −0.63 m w.e. yr−1, and in some years it reached 
−1.00 ÷ −1.50 m w.e. yr−1. In the last ten years, frequency of vast anticyclones covering the southern part of the Euro-
pean part of Russia and the North Caucasus increased. Summer temperatures in the Elbrus region rose to almost 
the level of the 1950s that was the hottest decade of the XX century. Duration of the summer season on the glaciers 
increased. Active melting resulted in elevation of the equilibrium line of the Garabashy Glacier by 200 m. In the 
main part of the glacier alimentation area, i.e. at heights of 3800–4000 m, the large parts of the firn area had disap-
peared, but open ice of the ablation zone had appeared. The former areas of the "warm" firn zone, where up to 35% 
of melt water retained within the 20-meter firn thickness, were replaced by the firn-ice zone, and the ice discharge 
increased. The glacier alimentation is decreased, and its tongue retreats with increasing velocity. Rocks and entire 
lava ridges release from ice at different levels of the glacier. The inter-annual variations of the glacier mass balance are 
controlled by intensity of ablation. In the second period, the correlation coefficient of these values reached 0.97 com-
pared to 0.82 in the first one. In total over 36 years of observations, reduction of the glacier mass during the second 
period resulted in loss of volume (0.05 km3 or 14%), area (0.51 km2 or 11.4%), and of ice layer (11.4 m).

Citation: Rototaeva O.V., Nosenko G.A., Kerimov A.M., Kutuzov S.S., Lavrentiev I.I., Nikitin S.A., Kerimov A.A., Tarasova L.N. Changes of the mass bal-
ance of the Garabashy Glacier, Mount Elbrus, at the turn of 20th and 21st centuries. Led i Sneg. Ice and Snow. 2019. 59 (1): 5–22. [In Russian]. 
doi: 10.15356/2076-6734-2019-1-5-22.

Поступила 20 мая 2018 г. / После доработки 4 октября 2018 г. / Принята к печати 21 декабря 2018 г.
Ключевые слова: баланс массы ледника, два климатических периода, интенсивное таяние, осадки, сокращение ледника, 

температура воздуха, южный склон Эльбруса.
На основе 36-летнего ряда ежегодных наблюдений за балансом массы и состоянием ледника Гара-
баши на Эльбрусе выделены два периода: 1982–1997 и 1998–2017  гг. В  первом периоде отмечен 
небольшой положительный баланс массы (+0,8 м в.э.), а во втором летние температуры в Приэль-
брусье повысились на 1 °С, граница питания поднялась на 200 м. За все годы наблюдений ледник 
потерял 14% своего объёма и 11,4% площади.
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Введение

Ледник Гарабаши – часть южного склона 
ледникового массива Эльбруса, пятого по вы
соте вулкана мира (5642 м) . Ледник начинает
ся на высоте около 4900 м и оканчивается на 
3330 м, его площадь в 1980–90х годах составля
ла 4,47 км2 . В период МГГ (1957–1959 гг .) боль
шие комплексные исследования в Приэльбрусье 
проводила экспедиция МГУ имени М .В . Ло
моносова под руководством Г .К . Тушинского . 
Обширные наблюдения на ледниках Эльбру
са были дополнены фототеодолитной съёмкой 
всего массива . Результаты работ опубликованы в 
монографии «Оледенение Эльбруса» [1] и нашли 
отражение в более поздних изданиях – Каталоге 
ледников СССР [2], работе А .П . Волошиной [3] 
и др . В 1961–1964 гг . на южном склоне вёл ис
следования Институт географии АН СССР – 
с двумя зимовками и стационаром на Ледовой 
базе (3860 м) . Изучались процессы формирова
ния ледникового климата, аккумуляции и абля
ции, строение фирновой толщи и др . [4] .

Через 20 лет работы Института географии 
возобновились под руководством А .Б . Бажева . 
Главной задачей было изучение процессов мас
сообмена и многолетней динамики балансово
го состояния ледников . Ежегодные наблюдения 
за балансом массы ледника Гарабаши начались 
в 1982 г . и не прерываются до настоящего вре
мени . Ледник включён в систему наблюдений 
Международной службы мониторинга ледни
ков, данные по нему публикуются в бюллетенях 
службы . В 1987 г . у правого края ледника, на вы
соте 3850 м был построен домик стационара, что 
намного облегчило дальнейшие работы . До сих 
пор в нашей стране это – единственная научная 
станция на ледниках на таких высотах .

Наблюдения за балансом массы ледника до
полнялись другими исследованиями . В 1987–
1990 гг . в области питания Гарабаши пробурены 
глубокие скважины до ложа (73–77 м) в «тёплой» 
фирновой и фирноволедяной зонах [5], а также 
в правой части ледника Большой Азау на ниж
ней границе «холодной» фирновой зоны . Вы
полнялись лабораторные анализы керна . Ленин
градский горный институт проводил испытания 
новой малогабаритной термобуровой установки . 
В 1988 г . совместно с коллегами Томского универ
ситета выполнена маршрутная радиолокационная 

съёмка ледников Гарабаши, Большой и Малый 
Азау . Построена карта толщины льда, рассчитаны 
объёмы ледников [6] . Во второй половине 1990х 
годов в программу работ включился отдел гео
графии КабардиноБалкарского научного центра 
РАН, расширились геохимические исследования . 
Высота ледниковых склонов Эльбруса даёт воз
можность оценки дальнего переноса химических 
веществ в свободной атмосфере [7] .

С 2004 г . Институт географии РАН прово
дит исследования на Западном привершинном 
плато Эльбруса, расположенном на ледоразделе 
ледников Большой Азау и Кюкюртлю на высоте 
5150 м . Впервые на Кавказе открыта и изучается 
толща в снежнофирновой зоне с минимальным 
таянием, проникающим всего на несколько сан
тиметров . В 2004–2009 гг . выполнены радиоло
кационная съёмка плато и керновое бурение до 
ложа ледника (182 м) . Анализ изотопного и гео
химического состава керна используется для па
леоклиматических реконструкций [8] .

В настоящей работе рассматриваются про
цессы формирования баланса массы ледника 
южного склона Эльбруса на фоне изменений 
климатических условий в регионе .

Методика исследований

Составляющие баланса массы ледника опре
деляются прямыми измерениями на поверх
ности и в толще . Основные наблюдения ведут
ся вдоль двух опорных продольных профилей на 
леднике, отмеченных постоянными дюралевы
ми вехами, забуренными в лёд (рис . 1), а также 
в дополнительных шурфах и скважинах . В нача
ле работ, в 1987–1991 гг ., проводился наиболь
ший комплекс наблюдений: весенние и осенние 
снегосъёмки на всей площади ледника; измере
ния таяния в течение всего сезона абляции; ме
теорологические восьмисрочные наблюдения на 
специально оборудованной площадке на высоте 
3830 м, примерно на высоте границы питания; 
там же на снегомерной площадке вели измере
ния таяния и летнего накопления снега; измере
ния и расчёт внутреннего питания в толще снега 
и фирна на разных высотах .

Построение в течение пяти лет карт всех со
ставляющих водноледового баланса, а также 
высотных балансовых кривых за 10 лет позво
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лили определить подобие этих характеристик 
из года в год . Количественные показатели ти
пового распределения аккумуляции и абляции 

на площади ледника получены путём расчёта 
нормированных коэффициентов – отношени
ем значений в точках вдоль опорных профилей 
к средним величинам в 100метровых высотных 
зонах, а также на всём леднике . Коэффициен
ты межгодовой вариации нормированных по
казателей не превысили 20% [9] . В дальнейшем 
ежегодный расчёт баланса массы ледника был 
основан на детальных измерениях на леднике 
в начале и конце периода таяния, построении 
по этим данным высотных кривых аккумуля
ции и абляции вдоль профилей и переходе через 
нормированные коэффициенты от профилей к 
средним величинам в каждой 100метровой зоне 
и на площади ледника . В начале XXI в . в усло
виях резкого увеличения таяния расчёты при
шлось корректировать с учётом данных прямых 
измерений на леднике .

В долине Азау, ниже ледника, с 1951 г . на вы
соте 2143 м работает сетевая метеостанция Тер
скол . Её данные использовались для получения 
ряда эмпирических связей – температуры воз
духа на леднике и в долине, таяния на площад
ке 3830 м с температурой на леднике, а также с 
температурой в Терсколе . Это позволило по су
точным значениям температуры воздуха в до
лине определять таяние на площадке весной до 
начала наших наблюдений или осенью после их 
окончания . От опорной площадки через уста
новленные уравнения регрессии рассчитывалась 
абляция на профиле и в высотных зонах . На ос
нове связи аккумуляции и абляции на леднике с 
температурой и осадками в Терсколе и на других 
метеостанциях в окружении Эльбруса выполне
на реконструкция ежегодных значений балан
са массы ледника с начала XX в . до 1995 г . [10] . 
В этом ряду 1940–50е годы выделяются как пе
риод наибольшей потери массы ледником .

Рис. 1. Схема ледника Гарабаши:
1 – горизонтали; 2 – границы ледника; 3 – линии опорных 
продольных профилей; 4 – постоянные вехи; 5 – гляциологи
ческие стационары; 6 – вершина Эльбруса; 7 – глубокие сква
жины; 8 – метеоплощадка; 9 – дополнительные шурфы; на 
подложке – аэрофотоснимок 08 .09 .1997 г .
Fig. 1. The scheme of the Garabashi Glacier:
1 – contour lines; 2 – glacier boundaries; 3 – lines of support
ing longitudinal profiles; 4 – permanent landmarks; 5 – glacio
logical base; 6 – the top of the mountain; 7 – deep wells; 8 – 
the meteorological site; 9 – additional holes; оn the substrate – 
aerial photograph 09 .08 .1997
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Метеорологические условия в Приэльбрусье

Данные метеостанции Терскол характеризу
ют климатические условия в Приэльбрусье во 
второй половине XX – начале XXI вв . Для оцен
ки балансового состояния ледников опреде
ляющий показатель – изменения летних тем
ператур воздуха и зимних осадков . За все годы 
наблюдений в Терсколе (1951–2017 гг .) сред
няя летняя температура воздуха (июнь–ав
густ) составила 11,6 °С; максимальный диапа
зон её колебаний – от 9,4 °С (1967 г .) до 13,6 °С 
(1957 г .) . Изменчивость летних температур σ, 
как и на всей высокогорной части Кавказа [11], 
незначительна (табл . 1) . Межгодовые отклоне
ния для отдельных периодов наблюдений со
ставляли 0,7–0,9 °С при коэффициенте вариа
ции Сv = 0,06÷0,08 . Вариации средних годовых 
температур больше – Сv = 0,2÷0,25 .

Все средние годовые данные в статье при
водятся за гидрологический год: с сентября по 
август . Зимний период на высоком леднике 
Эльбруса мы определяем в среднем с сентяб
ря, когда обычно заканчивается таяние, до мая 
включительно, когда снегопады ещё обеспечи
вают превышение аккумуляции над начавшимся 
таянием . Но ежегодно баланс массы определя
ется действительными сроками: сезон абляции 
может начаться в конце мая или продолжаться 
до середины сентября . Диапазон высот ледника 
на склоне Эльбруса велик, и сроки сезонов сме
щаются, мы принимаем средние по леднику .

О скорости снижения температуры возду
ха с высотой в ледниковой зоне Эльбруса дают 
представление расчёты вертикальных темпера
турных градиентов . По методике, разработанной 
при составлении карт Атласа снежноледовых ре
сурсов мира [12, 13], мы пересчитали градиенты 
летних температур воздуха на Кавказе для пери
ода 1960–1987 гг . (позже данных метеостанций 
было слишком мало) . Оказалось, что по сравне
нию с прошлым периодом (1955–1965 гг .) [14] 
они практически не изменились . Средний скло
новый градиент в верховьях Малки–Терека со
ставляет 0,58–0,60 °С на 100 м подъёма .

На протяжении трёх лет (2014–2016 гг .) мы 
круглогодично или в отдельные месяцы выполня
ли наблюдения за изменением температуры возду
ха с высотой c помощью автоматических датчиков 
Thermochron iButton, установленных на Поляне 

Азау (база МГУ, 2300 м), Пике Терскол (3127 м, 
обсерватория), у Базы Гарабаши ИГРАН (3850 м, 
на скальной гряде в 120 м от правого края ледни
ка), а также на скалах в фирновой области ледника 
на высоте 4000 м . В 2013/14 г . на каменистой по
верхности восточного кратера Эльбруса (5600 м) 
в течение года работал датчик с радиационной за
щитой, установленный экспедицией ИГРАН .

По средним суточным данным 2016 г . рассчи
тан температурный градиент на склоне между По
ляной Азау и Пиком Терскол, который снижался с 
мая по август с 0,71 до 0,53 °С/100 м, а для июня–
августа он был равен в среднем 0,6 °С/100 м . Гра

Таблица 1. Изменения основных статистических характе-
ристик: температуры воздуха, осадков на метеостанции 
Терскол за 1951–2017 гг. и элементов баланса массы лед-
ника Гарабаши за годы наблюдений*

Параметры Период, 
годы

Среднее 
значение

Средне
квадрати

ческие 
отклоне

ния σ

Коэффи
циент 

вариации 
Сv

Показатели метеоусловий
Средняя 
температура 
за гидроло
гический 
год, °С

1951–2017 2,7 0,67 0,25
1951–1962 3,3 0,63 0,19
1963–1997 2,4 0,49 0,2
1998–2017 2,8 0,69 0,25

Средняя 
летняя тем
пература за 
июнь–ав
густ, °С

1951–2017 11,6 0,92 0,08
1951–1962 12,3 0,80 0,06
1963–1997 11 0,64 0,06
1998–2017 12,2 0,69 0,06

Средние 
зимние осад
ки за сен
тябрь–май, 
мм

1951–2017 655 143 0,22
1951–1962 573 57 0,1
1963–1997 641 148 0,23
1998–2017 729 135 0,18

Средние 
летние осад
ки за июнь–
август, мм

1951–2017 289 69 0,24
1951–1962 236 50 0,21
1963–1997 306 73 0,24
1998–2017 292 54 0,18

Элементы баланса массы

Аккумуля
ция, см в .э .

1982–2017 122 16,41 0,14
1982–1997 124 17,96 0,15
1998–2017 120 14,64 0,12

Абляция,  
см в .э .

1982–2017 153 50,40 0,33
1982–1997 115 23,12 0,20
1998–2017 183 45,35 0,25

Баланс мас
сы ледника, 
см в .э .

1982–2017 −31 56,08 −1,81
1982–1997 9 31,77 3,53
1998–2017 −63 50,67 −0,80

*Жирным шрифтом выделены итоговые данные за весь пе
риод наблюдений .
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диент между Поляной Азау и Базой Гарабаши, 
которая находится в зоне прямого охлаждающе
го влияния ледника, увеличивался до 0,69–0,73, 
составляя в среднем 0,71 °С/100 м . Средний гра
диент в июне–августе 2014 г . между Поляной 
Азау и вершиной Эльбруса оказался равным 
0,67 °С/100 м, а между 4000 м и вершиной в мае–
июне – 0,56 °С/100 м . Наблюдения вдоль скло
на за суточным ходом температур в июле–августе 
2013 г . [15] показали градиент в полуденные часы 
между Терсколом и Базой Гарабаши 0,84 °С/100 м, 
а между Базой и вершиной – 0,69 °С/100 м .

Сравнения целого ряда измерений в разные 
годы на разных уровнях, несмотря на большой 
разброс величин градиентов, позволяют предпо
лагать, что в верхней зоне области питания лед
ников, на «куполе» Эльбруса, снижение темпе
ратуры с высотой замедляется по сравнению с 
нижележащей частью склона . Величина темпе
ратурного скачка при переходе на ледниковую 
поверхность также весьма изменчива . По изме
рениям 1988–1991 гг . получены величины скач
ка 1–2 °С при средней суточной температуре на 
леднике в диапазоне от −2 до +5 °С . Это согла
суется с данными А .П . Волошиной по наблюде
ниям в районе «Ледовой базы» в 1958–1960 гг .: 
тогда скачок составлял от 1,2 до 2,8 °С в зависи
мости от температуры внеледниковой поверх
ности соответственно от 2 до 10 °С [3] .

Данных о распределении осадков на склоне 
Эльбруса мало изза недостатка прямых измере
ний . Наблюдения по осадкомерам в 1951–1958 гг . 
показали годовую величину осадков в среднем от 
790 мм в Терсколе до 810 мм на 3020 м (Пик Тер
скол) и 1130 мм на 4200 м у Приюта 11 [16] . Одна
ко зимой изза сильных ветров на больших высо
тах показания осадкомеров сильно занижены; при 
частых метелях недоучёт осадков может достигать 
60–75% [17] . Осадки в долине и выпадение снега 
на ледниках далеко не всегда синхронны . На стан
ции Терскол средний многолетний уровень годо
вой суммы осадков – около 950 мм, почти треть их 
выпадает за три летних месяца . Зимой при сред
ней величине 655 мм основной диапазон значе
ний разных лет – 500÷900 мм . 56% осадков вы
падает в сентябре–октябре и апреле–мае, в эти 
месяцы суммы осадков составляют в среднем 
около 100 мм . Межгодовые колебания зимних и 
летних осадков мало отличаются, коэффициент 
вариации Сv составляет порядка 0,23 (см . табл . 1) .

В целом за вторую половину ХХ – начало 
XXI в . тренды показывают увеличение летней тем
пературы воздуха в Терсколе на 0,7 °C и зимних 
осадков на 180 мм . Однако линейные тренды – ус
ловный показатель лишь общей направленности 
процесса за многолетний период . Для оценки ус
ловий существования ледников важнее измене
ния метеоусловий за разные годы, и в общем ряду 
данных такую картину показывают осреднение 
значений по десятилетиям и аппроксимация по
линомом четвёртого порядка (рис . 2) . За все годы 
наблюдений на метеостанции Терскол дважды 
происходила смена климатических условий .

Начало работы станции – 1950е годы – сов
пали с максимумом самого жаркого тридцатиле
тия 1930–50х годов на Кавказе . Температура лета 
в Приэльбрусье поднялась в среднем до 12,4 °C, на 
0,8 °C выше многолетней нормы (1951–2017 гг .) . 
Аномалии температур воздуха в 1951–1962 гг . были 
самыми высокими за 67 лет наблюдений во все че
тыре сезона (рис . 3) . Температура трёх зимних меся
цев оказалась даже положительной: +0,3 °C . Тогда 
же рекордными были отрицательные аномалии 
осадков, особенно летом и осенью . Все аномалии 
способствовали активному таянию ледников .

Затем наступила смена условий . Главной чер
той тридцатилетия 1960–80х годов и почти до 
конца 1990х годов было значительное похоло
дание . В 1960х годах летняя температура возду
ха понизилась на 1,4 °C, затем она повышалась, 
но в среднем для всего периода осталась на 0,6 °C 
ниже нормы . Изменчивость её в эти годы мини
мальна – σ = 0,6 °C . С 1960х годов начала увели
чиваться снежность зим, постепенно приблизив
шись к многолетнему среднему . Изменчивость 
зимних осадков, как и летних, больше по сравне
нию с другими периодами . Особенно выделяется 
аномалия летних осадков .

Период с конца 1990х до 2017 г . снова «по
вернул» климатическую кривую . Рост летней 
температуры начался во второй половине 1990х 
годов, а с 1998 г . она резко поднялась, аномалия 
достигла 0,7 °С . При этом в начале XXI в . резко 
увеличились и зимние осадки, превысив норму 
на 200 мм, но затем они значительно уменьши
лись . Особенно заметна в этот период высокая 
аномалия весенних осадков, в противополож
ность прошлому периоду, когда она была отри
цательной (см . рис . 2, 3) . Таким образом, ряд 
наших работ на леднике Гарабаши, начавший
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ся в 1982 г, совпал со сменой двух климатиче
ских периодов в Кавказском регионе на рубеже 
XX–XXI вв . Первый период наблюдений – с 1982 
до 1997 г . – холодный и достаточно снежный, 
благоприятный для ледников; второй – 1998–
2017 гг . – с жаркими летними сезонами, в кото
ром особенно выделяются последние восемь лет .

Первый период наблюдений, 1982–1997 гг.

Аккумуляция. Зимой основная масса снега по
ступает на поверхность ледников южного склона 
Эльбруса во время обильных снегопадов и мете
лей, наблюдающихся обычно 2–3 раза в месяц, 
когда накопление снега может достигать 50–70% 
месячной суммы [1] . Они связаны либо с холод
ными фронтами западноевропейских цикло

нов, либо с мощными вторжениями средизем
номорских циклонов, которые приносят весной 
на склоны Эльбруса наиболее интенсивные осад
ки . Потоки влаги со стороны Чёрного моря, под
нимаясь вдоль открытой к югу широкой долины 
р . Ингури, достигают западных и южных склонов 
Эльбруса на высотах более 3,5 км . Величины ак
кумуляции на Гарабаши коррелируют с осадка
ми на станциях южного склона Эльбруса [10] .

В зимний период максимумы осадков в осен
ние и весенние месяцы играют разную роль в 
снегонакоплении на леднике . Осенние снегопа
ды менее благоприятны, так как в сентябре часть 
снега успевает стаять, а в октябре почти весь вы
падающий снег уносится с фирновых полей 
сильными ветрами, когда их средняя скорость на 
высоте 4000 м равна 13 м/с [1, 16] . В апреле–мае 
при уменьшении скорости ветра до 6–8 м/с и 

Рис. 2. Ход средней летней температуры воздуха и осадков за время работы метеостанции Терскол . 
1–3 – ежегодные значения: 1 – летние температуры; 2 – зимние осадки; 3 – летние осадки; 4 –6 – осреднение по деся
тилетиям: 4 – летние температуры; 5 – зимние осадки; 6 – летние осадки; 7 – 8: аппроксимация полиномом 4й степени: 
7 – летние температуры; 8 – зимние осадки; 9 – границы периодов наблюдений; средние многолетние значения показа
ны пунктиром, линейные тренды – чёрными мелкими точками
Fig. 2. The course of the average summer air temperature, °С and precipitation, mm according to the Terskol weather station .
1–3 – аnnual values: 1 – summer temperatures; 2 – winter precipitation; 3 – summer precipitation; 4 –6 – averaging over decades: 
4 – year temperatures; 5 – winter precipitation; 6 – summer precipitation; 7 – 8 – approximation by a polynomial of the 4th de
gree: 7 – summer temperatures; 8 – winter precipitation; 9 – boundaries of the observation periods; perennial averages are shown 
by a dotted line, linear trends by black dots
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большей влажности снега он сохраняется на лед
нике до начала сезона абляции . В верхней части 
склонов Эльбруса процесс аккумуляции проис
ходит в течение всего года . Зимой число дней с 
осадками на леднике велико – до 70% времени . 
Поле аккумуляции построено достаточно слож
но, что вызвано переотложением снега западны
ми ветрами, повторяемость которых здесь более 
80% в году . Во время метелей скорость ветра 
часто достигает 20–30 м/с . Водозапас в областях 
сноса и накопления снега на леднике может от
личаться в пять раз и более [17] .

В целом на леднике аккумуляция растёт с вы
сотой до пояса наибольшего накопления на высо
тах 3700–4100 м . В правой и центральной частях 
ледника максимум снега всегда наблюдается на 

верхнем «плато» – 3900–4000 м, приуроченном к 
пологому выровненному участку склона, а также 
на втором, нижнем фирновом поле, на высотах 
3650–3750 м . Левая часть ледника отличается зна
чительно большей аккумуляцией – здесь в широ
кую продольную ложбину постоянно переметает
ся снег с более возвышенной правой части . Наши 
ежегодные измерения на двух профилях вдоль 
ледника показали различия в величине накопле
ния в дватри раза . Выше 4100 м, при крутизне 
склона «купола» Эльбруса до 20–30° и более, ак
кумуляция резко убывает . Здесь отложение снега 
наиболее зарегулировано ветрами . В левой части 
ледника оно постепенно снижается до 100 и 
50 см в .э ., тогда как в правой – до 50 и 20 см в .э ., 
и в конце зимы обширные участки склона неред
ко лишены снега и покрыты льдом, отполирован
ным ветрами . По нашим измерениям, в 1980е 
годы до высоты 5100 м аккумуляция на склоне со
ставляла в начале лета 25–35 см в .э . В седловине 
Эльбруса (5300 м) ветровой снос снега настолько 
силён, что баланс массы постоянно равен нулю: 
остатки хижины, построенной здесь ещё в 1933 г ., 
сохранились до настоящего времени .

В 1980–90е годы аккумуляция на леднике со
ставила в среднем 124 см в .э . (табл . 2), что близ
ко к норме за весь срок наблюдений на Гараба
ши – 122 см в .э . Близ конца ледника слой снега 
весной обычно равен 100–120 см в .э ., на верхнем 
и нижнем «плато» – в среднем 160–180 см в .э ., 
а в отдельных ареалах максимального накопле
ния – до 200–250 см в .э . Межгодовые колебания 
аккумуляции наблюдались в основном в пределах 
110–130 см в .э ., Сv = 0,15 . Наименьшие её значе
ния отмечались в 1982/83 г . (98 см в .э .), а также в 
1984/85 и 1985/86 гг . – порядка 100 см в .э .

Необычно снежными в первый период были 
зимы 1986/87, 1992/93, 1996/97 гг ., когда осадки 
в Приэльбрусье превышали 900 мм . Эти же зимы 
отличались и массовым сходом лавин . Зима 
1986/87 г . оказалась в ХХ в . рекордной на Кавка
зе и по снежности, и по масштабу последствий 
схода катастрофических лавин [18] . В Приэль
брусье необычно интенсивные снегопады нача
лись в декабре, а в январе осадки более 270 мм 
превысили месячную норму в 5 раз и привели 
к сходу особо крупных лавин в долине Бакса
на [19] . Экстремальные осадки наблюдались и 
в мае – более 250 мм . В эту зиму огромной силы 
лавины принесли небывалые разрушения и бед

Рис. 3. Отклонения от многолетней нормы темпера
туры воздуха (а) и осадков (б) в отдельные сезоны 
разных климатических периодов за время работы ме
теостанции Терскол .
1 – осень; 2 – зима; 3 – весна; 4 – лето
Fig. 3. Deviations from the multiyear norm of air tem
perature (a) and precipitation (б) in separate seasons of 
different climatic periods according to the Terskol weath
er station .
1 – autumn; 2 – winter; 3 – spring; 4 – summer
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ствия, особенно на южном склоне Кавказа . 
В Сванетии иногда над развалинами целых се
лений возвышались только древние башни . На 
леднике Гарабаши в 1986/87 г . величина аккуму
ляции была максимальной за все годы наблюде

ний – в среднем 170 см в .э ., а на высотах 3900–
4000 м – более 260 см в .э .

Абляция. Значительное похолодание 1960–
90х годов вместе с повышенной снежностью 
способствовало малой абляции на ледниках Эль
бруса . В первый период наблюдений её величи
на на Гарабаши составляла в среднем 115 см в .э . 
Наибольшие значения – 130–160 см в .э . – от
мечались в 1986, 1991 гг . (рис . 4), когда летние 
температуры в Приэльбрусье поднимались до 
11,8 °С . Изменчивость абляции также мала – ко
эффициент вариации Cv = 0,2, но колебания лет
них температур в районе ещё меньше – Cv = 0,06; 
из этого следует, что изменения абляции зависят 
и от ряда других факторов . Таяние близ конца 
ледника обычно начинается в первых числах 
мая; в основной части области питания на высо
те 3800–4000 м – в середине июня, но водоотдача 
из снежной толщи происходит здесь в конце ме
сяца, а выше 4200 м – в июле . Весной таяние не
редко задерживается изза большого слоя зимне
го снега . Так, после аномально снежной зимы и 
весны 1986/87 г . за лето растаяло сезонного снега 
в три раза больше, чем льда на постепенно осво
бождавшейся поверхности языка .

Месяцы наиболее активного таяния – июль 
и август, тогда как в июне на леднике ещё пре
обладает циклоническая погода, наблюдает
ся большое число дней с осадками и отрица
тельными средними суточными температурами 
воздуха [20] . В июле–августе могут быть про
должительные периоды с высокой температу
рой воздуха, которые имеют решающее зна
чение в повышении суммарной величины 
абляции . Это – по 5–7 и даже 9 ясных дней под
ряд с устойчивой антициклональной погодой и 
со значительной величиной радиационного ба
ланса в условиях поступившей в Приэльбрусье 
тёплой воздушной массы . Такие дни отмечались 
в 1986, 1989, 1991 гг . Температура в Терсколе 
поднималась выше 14 °С, а на леднике суточ
ное таяние превышало 35 мм, что в полтора раза 
больше средней величины в другие дни без осад
ков. Особая роль таких дней с непрерывным тая
нием отмечалась на Эльбрусе и ранее [3] . 

Продолжительность периода абляции зависит 
в первую очередь от погоды в сентябре . Обычно в 
первых числах сентября ледник уже окончатель
но покрывается новым зимним снегом, но иногда 
таяние наблюдается до конца месяца . Так было, 

Таблица 2. Годовой баланс массы ледника Гарабаши, 
1981/82–2016/17  гг., и средние значения за периоды 
наблюдений (выделены жирным шрифтом), см в.э.

Год Аккумуляция Абляция Баланс массы
1981/82 142 80 62
1982/83 98 97 1
1983/84 129 95 34
1984/85 103 113 −10
1985/86 100 164 −64
1986/87 170 109 61
1987/88 119 92 27
1988/89 131 128 3
1989/90 132 123 9
1990/91 134 137 −3
1991/92 111 97 14
1992/93 140 105 35
1993/94 121 164 −43
1994/95 119 120 −1
1995/96 104 107 −3
1996/97 132 113 19

1982-1997 124 115 9
1997/98 107 258 −151
1998/99 116 198 −82

1999/2000 95 201 −106
2000/01 112 187 −75
2001/02 137 111 26
2002/03 133 117 16
2003/04 140 115 25
2004/05 135 115 20
2005/06 145 211 −66
2006/07 114 177 −63
2007/08 136 178 −42
2008/09 109 146 −37
2009/10 138 262 −124
2010/11 114 200 −86
2011/12 103 202 −99
2012/13 111 139 −28
2013/14 118 210 −92
2014/15 113 216 −103
2015/16 112 210 −98
2016/17 120 213 −93

1998-2017 120 183 −63
1982-2017 122 153 −31
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например, в 1986 и 1994 гг ., когда в Терсколе тем
пература сентября превышала 10 °С при норме 
8,3 °С для этого периода . В 1994 г . таяние про
должалось до 2 октября, что максимально повы
сило годовую абляцию, несмотря на температуру 
июня–августа не выше нормы .

На абляцию существенно влияет частота лет
них снегопадов . Больше всего снега выпадало 
летом 1987 и 1996 гг .; а в 1988 г . в июне–августе 
на леднике наблюдалось 63 дня с осадками [20] 
и годовая абляция оказалась минимальной – 
92 см в .э . Обильные снегопады снизили общую 
абляцию также летом 1989 г ., несмотря на тёплое 
лето . Суточные измерения на снегомерной пло
щадке показали, что 23 дня со снегопадами в те
чение сезона прибавили к годовой аккумуляции 
30,5 см в .э . Главное значение имеет не столько 
число дней со снегопадами, сколько дней, за
траченных на таяние этого снега . В июле све
жий снег обычно стаивал в течение 1–2 дней без 
осадков, но в конце летнего сезона оставался на 
поверхности до 4–5 дней . Суточное таяние све
жего снега составляло в среднем 4–8 мм в .э ., се

зонного снега – 20–25 мм в .э ., а открывшейся в 
августе поверхности фирна – до 40–45 мм в .э .

Распределение таяния на леднике подчине
но, как обычно, высотной зависимости . Диа
пазон величин летнего таяния в первом перио
де – от 3–4 м в .э . слоя воды близ конца ледника 
до 10 см в .э . в верхних его зонах . Кроме того, на 
больших высотах таяние снижается изза умень
шения колебаний температур воздуха, как сред
них месячных, так и суточных, в результате уси
ления влияния свободной атмосферы [11], а 
также уменьшения амплитуды радиационного 
баланса . Наблюдения на южном склоне Эльбру
са на высотах 3850 и 5150 м показали уменьше
ние суточных колебаний температуры в 2–3 раза 
по сравнению с долинной станцией Терскол [15] . 
Снижение дневных температур объяснялось уси
лением потока отражённой радиации в высоких, 
постоянно заснеженных областях . Альбедо на 
разных участках поверхности ледника Гарабаши, 
по нашим измерениям, менялось от 7–22% на 
мокром льду с частицами мелкозёма до 30–35% 
на старом фирне (3900 м), до 40–60% – на таю

Рис. 4. Колебания баланса массы ледника Гарабаши за период наблюдений 1982–2017 гг . (а) и кумулятивная 
кривая баланса массы (б) .
1–3 – годовые значения: 1 – абляции; 2 – аккумуляции; 3 – баланса массы; 4–6 – пятилетние скользящие средние: 4 – 
абляции; 5 – аккумуляции; 6 – баланса массы; 7 – кумулятивный баланс; средние значения показаны горизонтальными 
линиями, тренды – чёрными мелкими точками
Fig. 4. The mass balance fluctuations of the Garabashi Glacier over the observation period 1982–2017 (a) and cumu
lative mass balance (б) .
1–3 – аnnual values: 1 – ablation; 2 – accumulation; 3 – mass balance; 4–6 – fiveyear moving averages: 4 – ablation; 5 – accu
mulation; 6 – mass balance; 7 – cumulative balance; mean values are shown by horizontal lines, trends by black dots
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щем снеге (3950 м) и до 70–75% – на белом снеге 
с радиационной коркой (4500 м) .

В целом скорость уменьшения таяния от 
конца ледника к высотам 3800–3900 м составля
ла в первом периоде около 30 см в .э ./100 м [21] . 
В пределах зоны максимальной аккумуляции, 
на высоте 3900–4100 м, при сохранении гради
ента таяния градиент абляции повышался до 
40–50 см в .э ./100 м изза больших потерь стока 
на повторное замерзание талой воды в мощной 
снежнофирновой толще . В центральной её части, 
содержащей 17 годовых слоёв, оставалось 30–50% 
и более талых вод [9] . В верхних зонах ледника ве
личина абляции мала и быстро снижается . Выше 
4200 м её величина в среднем по леднику состав
ляла около 20 см в .э ., а выше 4600 м, при слабом 
таянии, сток постепенно прекращался .

Баланс массы ледника. В первом периоде обе 
составляющие баланса массы ледника были 
ниже многолетней нормы и при небольшом пре
обладании аккумуляции баланс в среднем ока
зался положительным (см . рис . 4) . На леднико
вом склоне с перепадом высот в 1,5 км условия 
формирования баланса массы меняются, следуя 
различиям в температуре воздуха, режиме выпа
дения осадков, особенностям их сохранения и 
таяния . Пространственная изменчивость балан
са массы ледника соответствует в основном рас
пределению аккумуляции . Максимальные зна
чения баланса массы всегда измерялись в зоне 
3900–4000 м, где годовой остаток в первом пе
риоде составлял в правой части ледника порядка 
50–80 см в .э ., а в левой – 150–200 см в .э . Грани
ца питания в левой части ледника постоянно на
ходилась на 30–50 м ниже по сравнению с пра
вой; в среднем её высота в первом периоде была 
3800 м . При этом на поверхности ледника её по
ложение проследить было невозможно изза че
редования пятен снега, фирна и льда в конце 
лета в зоне 3700–3850 м . Граница питания опре
делялась ежегодно только расчётным способом 
при построении балансовых кривых . 

В нижней части ледника, в области абляции, 
отрицательные значения баланса массы воз
растали в среднем от −100 см в .э . на 3600 м до 
−200 см в .э . близ конца языка [21] . На высотах 
4200–4600 м на выпуклой правой части крутого 
склона к концу лета стаивал почти весь снег . Его 
небольшой остаток, обычно около 20 см в .э ., на 
больших участках был превращён в наложенный 

лёд . Нередко выше Приюта 11 на протяжении 
100–200 м наблюдались пятна области абляции . 
В левой части ледника, аккумулирующей зимой 
переметённый снег, на больших высотах годо
вой баланс превышал 50 см в .э . Таким образом, в 
высоких зонах изолинии баланса массы ледника 
вытягивались не поперёк, а вверх по склону . Рас
пределение на леднике каждой из составляющих 
баланса в первый период наблюдений – аккуму
ляции, таяния, стока, снежного остатка, внутрен
него питания и годового прихода – подробно рас
смотрено в работе [9] .

Второй период наблюдений, 1998–2017 гг.

Главная особенность второго периода – силь
ное повышение летних температур воздуха в При
эльбрусье – в среднем на 1,1 °C по сравнению с 
первым периодом . Абляция на леднике увеличи
лась в 1,6 раза и составила 183 см в .э ., отрицатель
ный баланс массы ледника приводил в среднем к 
потере более 60 см в .э . в год (см . табл . 2) . Грани
ца двух периодов была выражена чётко – четырь
мя годами экстремального увеличения таяния на 
ледниках в 1998–2001 гг ., вызванного особенно 
жаркими летними сезонами на Кавказе . На лед
нике Гарабаши абляция увеличилась до небыва
лых значений – в среднем 211 см в .э . Снежность 
зим резко понизилась, причём 2000 г . отличался 
самым малым накоплением на леднике во всём 
ряду 36летних наблюдений (см . рис . 4) . Осо
бенно выделялся 1998 г ., когда средняя летняя 
температура в Терсколе впервые поднялась до 
13 °С и на леднике растаял слой 2,6 м в .э . По
верхность всей правой части ледника до высоты 
4600 м представляла собой открытый лёд, зали
тый ручьями талой воды, а в области максималь
ной аккумуляции на больших участках растаяла 
часть многолетнего фирна . У Приюта 11 выта
яли на льду патроны – следы боёв за Эльбрус 
осенью 1942 г . Между домиком ИГРАН и ме
теоплощадкой на леднике показались камни – 
продолжение продольной лавовой гряды, кото
рая через два года сомкнулась с нижней своей 
частью . 1998 г . отмечен максимальной потерей 
массы на всех опорных ледниках Международ
ной службы мониторинга [22]; в Альпах потеря 
массы в 2,5 раза превысила среднее значение за 
1980–90е годы [23] .
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В начале ХХI в . в Приэльбрусье бы
стро увеличились зимние осадки – в 
среднем за 2002–2006 гг . до 800 мм, а в 
отдельные годы до экстремальных зна
чений – свыше 900–1000 мм . Аккуму
ляция на леднике достигла 140 см в .э . 
В зимний период осадки значительно 
превысили норму в месяцы наиболь
шего накопления на ледниках – осе
нью и весной; особенно высокой оказа
лась аномалия весенних осадков – более 
17% нормы (см . рис . 2, 3) . Снежные 
зимы 2001/02–2004/05 гг . сопровожда
лись похолоданием летних сезонов, 
когда абляция на леднике уменьшилась 
до 114 см в .э . В эти четыре года ледник 
имел хотя и небольшой, но положитель
ный баланс массы – около 20 см в .э ., что 
было исключением для жаркого периода 
первых десятилетий XXI в .

После 2006 г . снежность зим в При
эльбрусье начала быстро снижаться, 
тогда как летние температуры росли, до
стигнув в 2010 г . 13,5 °C . Таяние на лед
нике в 2010 г . повторило рекордные по
казатели 1998 г . В правой части ледника 
область абляции поднялась до 4500 м, 
а таяние охватило склон выше 4800 м . 
Впервые на бывшем нижнем фирно
вом поле близ вехи 9 начали вытаивать 
из подо льда скальные обломки . В сле
дующие годы здесь появилась и затем 
расширилась продольная лавовая гряда 
(рис . 5, а), в результате правый край 
ледника ниже 3850 м оказался отделён
ным от ледника . В зоне максимального 
баланса растаял слой 1,7 м в .э . снега и 
фирна, а в среднем на леднике – более 
2,6 м в .э . Кумулятивная балансовая кри
вая после перерыва снова резко напра
вилась вниз (см . рис . 4) .

Для периода 1998–2017 гг . особенно 
характерны длительные периоды ясной 
погоды в Приэльбрусье, с наибольшей 
абляцией на леднике . Если в первом пе
риоде они наблюдались лишь в несколь
ких летних сезонах, то во втором – почти 
каждый год . Увеличилась их продолжи
тельность – по 8–10 дней, как и значения 
температур воздуха – до 16–18 °C . 

Рис. 5. Результаты экстремального таяния ледника в послед
ние годы наблюдений .
Новая скальная гряда посреди ледника на высоте 3700–3830 м, 
27 .08 .2015 г . (а); открытый лёд на поверхности прежнего верхнего 
фирнового «плато» и обнажившиеся скалы на подъёме к Приюту 11, 
14 .09 .2017 г . (б) . Фото С .А . Никитина
Fig. 5. Results of extreme melting of the glacier in recent years of 
observations .
New rocky ridge in the middle of the glacier at an altitude of 3700–
3830 m, 08 .27 .2015 (a); open ice on the surface of the former upper firn 
«plateau» and exposed rocks on the rise to the Shelter of Eleven, 
09 .14 .2017 (б) . Photo by S .A . Nikitin

В последние семь лет после максимума 2010 г . 
здесь постоянно держатся высокая летняя температу
ра – в среднем 12,3 °C и абляция на леднике на уровне 
200 см в .э . В эти же годы резко уменьшилась аккуму
ляция – до 113 см в .э ., как в самые малоснежные зимы . 
Небольшой слой зимнего накопления и заметное повы
шение температур в июне приводят к быстрому осво
бождению ледника от снега, что ещё больше способству
ет расходу массы . Продолжительность периода абляции 
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увеличивается и за счёт таяния в сентябре, кото
рый стал теплее на 0,4 °C по сравнению с первым 
периодом . Граница питания на леднике впервые 
поднялась до 4050 м в 1998 г ., и в последние годы 
держится на этом уровне постоянно . В левой части 
ледника она находится в среднем на высоте 3850–
3900 м, а в правой поднимается до 4300 м . Область 
максимальной аккумуляции сохранилась на тех же 
высотах, что и в первом периоде, – 3900–4000 м, но 
таяние в этой зоне теперь в 3 раза выше, а область 
максимального баланса сместилась на 100 м вверх 
и осталась только в центре и в левой частях ледни
ка . Большая часть поверхности прежнего верхне
го фирнового «плато» заменилась открытым льдом 
(см . рис . 5, б) . Совсем узкий поток льда между 
скальными грядами в районе Приюта 11 едва до
стигает пологой части «плато» . На языке ледника 
ежегодно стаивает до 4–6 м в .э . льда .

Обсуждение

По данным Всемирной службы мониторинга 
ледников, с 1960–70х и до середины 1980х годов 
баланс массы ледников относительно стабилизи
ровался во многих районах земного шара – в Ка
наде, на Аляске, в Альпах, ТяньШанском регио
не и др . [23] . На высоких ледниках Эльбруса этот 
процесс продлился почти до конца 1990х годов . 
К концу 1980х годов в областях питания многих 
ледников Эльбруса наблюдалось повышение по
верхности . На Гарабаши она повысилась до 5–10 м 
в основных питающих зонах – на 3650–3800 и 3900–
4100 м, а выше – местами более чем на 10 м [24] . По
вышение поверхности отмечалось также на втором 
эталонном леднике Кавказа – Джанкуат . В 1974–
1992 гг . на 40–48% площади этого ледника происхо
дило повышение поверхности [25] .

Анализ балансового состояния ледника Гара
баши показывает, что ледник с 1960х годов нара
щивал свой объём [10], и в первый период наших 
наблюдений его баланс массы, хотя постепенно 
снижался, но в целом остался выше ноля, прибавив 
в сумме около 1 м в .э . слоя льда (табл . 3) . Однако 
на рубеже веков за четыре жарких года ледник по
терял в 4 раза больше льда, чем накопилось за пре
дыдущие 20 лет . В первое десятилетие XXI в . запа
сы ледника уменьшились ещё на 2 м в .э ., а в годы 
максимального таяния 2010–2017 гг . – ещё почти 
на 7 м . В целом за все годы наблюдений ледник поТа
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терял 11,4 м в .э . слоя льда и более 0,05 км3 свое
го объёма, который в 1989 г . был определён как 
0,36 км3 [6] . Тренд абляции за все годы наблю
дений показал её увеличение на 120 см в .э ., при
мерно таким же было значение отрицательного 
тренда баланса массы ледника .

В колебаниях баланса массы во все периоды 
основная роль принадлежала абляции (табл . 4), 
но в первом, холодном и многоснежном перио
де связь баланса с аккумуляцией и абляцией раз
личалась несильно: коэффициенты корреляции r 
были равны 0,7 и 0,82 соответственно . Во втором 
периоде, когда таяние в 1,5 раза превысило на
копление и изменчивость абляции увеличилась 
в два раза, колебания баланса почти полностью 
стали определяться абляцией (r = 0,97) . Также 
наиболее высока связь абляции с летними тем
пературами, в том числе с четырьмя месяцами, 
включая сентябрь . Заметно повышение её откли
ка на летние снегопады по сравнению с постоян
но снежными летними сезонами первого периода . 
При этом абляция – многофакторный процесс, 
который зависит не только от температуры трёх 
летних месяцев, но и от прочих условий летнего 
сезона . Особенно показательны годы с экстре
мальными значениями абляции в оба периода 
наб людений – 1986, 1994, 1998, 2010, 2015 гг . и др . 
Они всегда отличались сочетанием всех факторов, 
способствующих увеличению таяния; основные 
из них – длительность сезона абляции, быстрый 
сход зимнего снега весной и особенно высокие 
температуры сентября; малая частота летних сне
гопадов; продолжительность периодов ясной по
годы с непрерывающимся таянием, которая обес
печивает наибольшую его интенсивность, и др . 

Главный источник тепла для таяния ледни
ков Эльбруса – солнечная радиация, и макси
мальное таяние отвечает условиям, когда над 
Кавказом располагается южная периферия ан

тициклонов, обычно занимающих большую 
часть Европейской России . При этом воздух 
прогревается до больших высот и на ледники 
поступает непрерывный поток солнечной ради
ации [3] . Именно такие условия характерны для 
начала XXI в . В отчётных докладах Росгидроме
та отмечен восходящий тренд изменения пото
ка прямой солнечной радиации, наиболее выра
женный в последние годы на юге Европейской 
части России [26] . Так, лето 2017 г . было жар
ким везде в России, но более всего на Северном 
Кавказе, где зафиксирован повышенный приход 
прямой солнечной радиации, и на станциях всех 
высотных зон наблюдались 95% экстремумы 
температуры . Результаты реанализа для ледника 
Гарабаши показали увеличение радиационного 
баланса в 2001–2010 гг . на 4–5% по сравнению с 
предыдущими двумя десятилетиями [15] .

Повышение температур привело к увели
чению темпов сокращения ледников . По дан
ным наблюдений Ростовского УГМС, концы 
ледников на Кавказе отступали в первом деся
тилетии XXI в . в 2–3 раза быстрее, чем в 1980–
90х годах [27] . Сокращение площади ледни
ков Эльбруса в эти периоды возросло с 0,16 до 
0,49 км2 / год [28], а оценка по космическим сним
кам ASTER и Landsat показала её убыль в 1999–
2012 гг . на 5% [29] Ледник Гарабаши также со
кращался с возрастающей скоростью (рис . 6) . По 
материалам съёмки ASTER разных лет опреде
лено, что скорость отступания его конца в 2001–
2010 гг . составляла порядка 10 м / год, а скорость 
потери площади увеличилась почти втрое по 
сравнению с 1990ми годами . В следующие пять 
лет (2011–2015 гг .) скорость отступания возрос
ла до 20 м/год, а за семь лет (2011–2017 гг .) его 
площадь сократилась на 0,245 км2, что состави
ло около половины потери за все годы наблюде
ний – 0,51 км2 . Площадь ледника на 2017 г ., по 

Таблица 4. Коэффициенты корреляции r показателей баланса массы ледника Гарабаши и метеоданных станции Тер-
скол в разные периоды наблюдений

Метеоданные и показатели баланса массы ледника 1982–2017 гг . 1982–1997 гг . 1998–2017 гг .
Аккумуляция – зимние осадки (сентябрь–май) 0,72 0,78 0,80
Абляция – летняя температура воздуха (июнь–август) 0,89 0,80 0,93
Абляция – летняя температура воздуха (июнь–сентябрь) 0,88 0,72 0,85
Абляция – летние осадки (июнь–август) −0,42 −0,30 −0,51
Баланс массы – аккумуляция 0,55 0,70 0,51
Баланс массы – абляция −0,96 −0,82 −0,97
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нашим оценкам, составляет 3,96 км2 . Высокие 
темпы сокращения массы ледника в последние 
годы нельзя объяснить ускорением роста летних 
температур, так как после 2010 г . их значения, 
как и величин абляции, высоки, но не растут (см . 
рис . 2 и 4) . Главная проблема ледника Гарабаши 
в настоящее время – изменение поверхностной и 
глубинной структуры области его питания .

В первом периоде главный высотный пояс, 
питающий ледник осадками, – 3700–4100 м – 
занимал наибольшую площадь и содержал 52% 
объёма льда в леднике [6] . В «тёплой» фирно
вой зоне на высотах 3900–4000 м сохранялось до 
половины талых вод [9] . На крутом склоне Эль
бруса эта зона замещалась фирноволедяной, а 
выше 4600 м в левой части ледника в холодной 
толще снега и фирна замерзал весь небольшой 
объём талых вод . По мере потепления границы 
зон смещались, и к 2010–2017 г . состояние лед
ника кардинально изменилось . Нижнее фирно
вое поле исчезло, а на верхнем площадь фирна 
неуклонно сокращается . Здесь изза повышения 
температур в начале лета быстро поднимается 
граница сезонного снега . Под ним сначала обна
жается фирн, который тает в два раза интенсив

нее снега . В следующий год граница фирна ещё 
отступает и появляется полоса льда с ещё более 
высоким коэффициентом таяния . В дальнейшем 
под слоем зимнего снега уже сразу открывается 
лёд, а к концу сезона абляции его верхняя гра
ница ещё более расширяется, чему способствует 
также малый уклон поверхности . И при посто
янно высокой из года в год летней температуре 
воздуха этот процесс прогрессирует .

Зона максимального баланса теряет всё 
новые площади . Прежняя «тёплая» фирновая 
зона постепенно заменилась фирноволедяной, 
которая не удерживает воду как раньше, и сток 
возрастает . К языку поступает всё меньше льда, 
и скорость его отступания растёт . С уменьше
нием толщины льда меняется морфология лед
ника . Вытаивают новые лавовые гряды, местами 
изменяются уклоны поверхности и направление 
тока льда, отдельные участки ледника лишают
ся питания, открываются обширные поля тре
щин . Быстрая потеря массы ледником Гарабаши 
объясняется относительно небольшой высотой 
основной области его питания . Соседние с ним 
ледники имеют обширные площади в холодных 
верхних зонах Эльбруса, где сохраняются мощ

Рис. 6. Изменение границ языка лед
ника Гарабаши за 60 лет .
Линия А–Б – граница участка ледника с 
оценкой изменений площади; на врезке – 
скорость сокращения площади ледника, 
км2/год
Fig. 6. The boundaries changes of the 
Garabashi Glacier tongue for 60 years .
Line A–Б is the boundary of the glacier section 
with an estimate of the area changes; in the in
set – the rate of glacier area reduction, km2/year
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ные толщи фирна . Ледник Гарабаши в этой вы
сокой зоне имеет менее 14% площади, где ак
кумуляция мала . Однако в последние годы и на 
других ледниках южного склона Эльбруса по
верхность в области абляции также сильно пони
зилась – на 20–30 м . Расширяются участки скал 
и морен, освободившиеся ото льда, что видно на 
космических снимках разных лет (рис . 7) .

Подобная картина в последние годы наблю
дается и в Альпах [23] . На леднике Каресер в Ита
лии, который начинается с высоты 3275 м, уже в 
течение трёх десятилетий граница питания под
нимается «выше ледника» . Его средний годовой 
баланс в 2002–2015 гг . составил −180 см в .э ., об
нажились коренные породы, ледник разделился 
на несколько частей . Крупный ледник Австрий
ских Альп Хинтерайсфернер в 2014/15 г . имел 
минимальный за все годы наблюдений баланс 
массы: −168 см в .э ., и граница питания тоже «пре
высила» его высшую отметку – 3740 м . В 2015 г . 
ледники Альп имели самый резко отрицательный 
баланс массы за весь период наблюдений .

Швейцарские ледники, согласно [30], поте
ряли за последние 10 лет, самые «жаркие» за сто
летие, 9 км3, или 12% объёма . На одном из самых 
крупных Ронском леднике, постоянно посеща

Рис. 7. Современное состояние ледни
ков южного склона Эльбруса, потеряв
ших значительные участки площади в 
зонах абляции . Снимок с Международ
ной космической станции 9 августа 
2015 г . 
Ледники: 1 – Большой Азау; 2 – Малый 
Азау; 3 – Гарабаши; 4 – Терскол
Fig. 7. The current state of the Elbrus 
southern slope glaciers, which have lost sig
nificant portions of the area in the ablation 
zones . Space image from the International 
Space Station on August 9, 2015 .
Glaciers: 1 – Bolshoy Azau; 2 – Maly Azau; 
3 – Garabashi; 4 – Terskol

емом туристами, в течение восьми лет местные 
жители каждое лето укрывают часть языка спе
циальными белыми полотнами, пытаясь спасти 
его от катастрофического таяния . Однако уже за 
эти 8 лет ледник отступил на 40 м [31] . Во Фран
цузских Альпах площадь ледников сократилась 
за последние 40 лет на 26% . В некоторых южных 
районах с высотой гор около 3000 м ледники уже 
исчезли, а в горах высотой до 4000 м они тают в 
три раза быстрее, чем в массиве Монблан с высо
той питающих ледниковых склонов до 4800 м [32] .

Заключение

На рубеже столетий существенно измени
лось балансовое состояние ледников южного 
склона Эльбруса . Первый период наблюдений, 
1982–1997 гг ., был достаточно благоприятным 
для ледника Гарабаши при небольшом, но поло
жительном балансе массы . Во втором периоде, 
1998–2017 гг ., при повышении летних темпера
тур в Приэльбрусье на 1 °С, резко отрицательный 
баланс массы ледника привёл к потере слоя в 
15 раз больше, чем накопилось в первом перио
де . Степень деградации ледников во время замет



Ледники и ледниковые покровы

 20 

ных потеплений зависит от длительности интер
вала, в течение которого баланс массы не меняет 
своего знака, и от амплитуды его отклонений от 
нормы . За последние 20 лет баланс массы ледни
ка на южном склоне Эльбруса оказался в два раза 
ниже нормы за весь период наблюдений и соста
вил −63 см в .э ., а за восемь лет, с 2010 г ., его сред
нее значение было равно уже −90,4 см в .э .

В настоящее время запасы льда и многолет
них фирнов, накопленные во второй половине 
ХХ в ., тают с небывалой прежде скоростью; на 
значительной площади в зоне 3700–4000 м они 
почти исчерпаны . Граница питания на ледни
ке поднялась на 200 м, расход фирна возрастает . 
В области абляции вытаивают лавовые гряды . 
Кумулятивный баланс массы достиг минималь
ного значения за прошедшие 50 лет . Главная 
причина ускоренного сокращения конца ледни
ка Гарабаши – потеря массы в области его пита
ния, основная часть которой находится на более 
низких высотах по сравнению с соседними лед
никами, поэтому она подвержена интенсивному 
таянию . Реакция этого ледника на потепление 
более выражена, тогда как устойчивость всей ги
гантской ледниковой системы Эльбруса к изме
нениям климата, очевидно, значительно выше .

В Приэльбрусье в последнем десятиле
тии (2008–2017 гг .) средняя летняя температу
ра 12,28 °С ещё не достигла уровня десятилетия 
1950х годов – 12,38 °С . Однако, считая с макси

мума 2010 г ., за восемь лет она уже превысила это 
значение (12,45 °С) . В то же время средняя годо
вая температура не повышается настолько бы
стро . Относительно нормы 1951–2017 гг . положи
тельная аномалия средней годовой температуры 
последнего десятилетия равна 0,2 °С, тогда как 
аномалия 1950х годов составляла 0,7 °С .
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Summary
Data on thickness and area of 16 glaciers on the Nordenskiöld Land (Svalbard) were obtained in 1999 and 2010–2013. 
These data were used to determine volume of the glaciers and to establish statistical local relationship between the 
volume V and the area A (V–A scaling) in the form of the power function V = cAγ, and then to calculate the total ice 
volume of all 202 glaciers in this area and its changes during the period since 1936 to 2002–2008. The total area of 
16 glaciers was 129.9±0.35 km2, 14 of which had areas from 0.2 to 8.1 km2. The two largest ones, the Fridtjof and the 
West Grenfjord, had the areas 17.5 and 47.3 km2, respectively, and thus occupied about 50% (64.8 km2) of the total 
area of 16 glaciers. These two glaciers account for 67% of the total measured volume (10,034 km3) of the 16 glaciers. 
A nonlinear least-squares method was used to estimate ice reserves in all 202 glaciers from data on the volume and 
area of 16 glaciers. The relation between volume V and area A of the glaciers (V–A scaling) was obtained as the ratio 
V = 0.03637A1,283 with 95%-th confidence intervals of the coefficients с and γ, (0.02303–0,4971) and (1.184–1.381), 
respectively. This made possible to calculate total volume of 202 glaciers as of 2002-2008 state using data from RGI 
v.6.0, and that prove to be equal to 32.89 (16.75–56.63) km3. To verify this estimation, we applied the bootstrapping 
method for chosen 43 glaciers and calculated the volume by means of sequential use of data for large and smaller gla-
ciers. According to this estimate, the total volume of 202 glaciers amounted to 30.34 km3 with a 95% confidence inter-
val of 15.42–44.27 km3, that turned out to be slightly smaller than the volume calculated by nonlinear least squares 
method basing on measurements on 16 glaciers. Despite the large error (on the average, from −49% to +84%) in esti-
mating the total volume of 202 glaciers in the Nordenskiöld Land, the data obtained were used for assessment of rela-
tive changes in the total volume of glaciers in this area over different time intervals. During the period from 1936 to 
1990 (54 years), the total area of all glaciers reduced from 738.1 to 546.7 km2, and the total volume decreased from 
49,205 to 34,857 km3. Similar results for the period 1990–2002–2008 (~15 years) are the total area changes from 546.7  
to 507.9 km2 and their total volume - from 34.857 to 32.890 km3. The rate of decrease of the volume for the period 
1936–1990 was equal to −0.266 km3/year, for the period 1990–2002–2008 – minus 0.131 km3/year, and as a whole for 
the studied period (since 1936 to 2002–2008) – minus 0.236 km3/year. The average mass balance in the first period 
was equal to −0.372 m w.e./year, in the second one −0.224 m w.e./year, and for the whole time −0.342 m w.e./year.
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Приведены результаты наземных радиолокационных измерений в 1999 и 2010–2013 гг. толщины и 
объёма 16 ледников на Земле Норденшельда (Шпицберген) с применением статистической связи 
между объёмом и площадью ледников. Оценены запасы льда во всех 202 ледниках этого района и 
их изменения за последние десятилетия с использованием данных о площади ледников по состоя-
нию на 1936, 1990, 2002–2008 гг. и на годы радиолокационных измерений.

Введение

В настоящее время данные об объёме ледни
ков имеются для 362 (около 0,2%) из более чем 
200 тыс . ледников на земном шаре [1] . Согласно 
оценкам IPCC [2], их общий вклад в повышение 

уровня Мирового океана за 1993–2010 гг . соста
вил 27% . По сценариям изменения климата на пе
риод 2006–2100 гг . этот вклад составит 155±41 мм 
(RCP 4 .5) или 216±44 мм (RCP 8 .5) (29 и 41% со
ответственно) [3], тогда как применение других 
климатических моделей [4] увеличивает эту оцен
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ку до 247,3 мм . Заметный разброс в этих вели
чинах указывает на необходимость более точной 
оценки запасов льда в ледниках и их возможных 
изменений при разных сценариях изменения 
климата . Для решения этой задачи необходимы 
массовые данные о толщине и объёме ледников .

Один из возможных путей её решения – при
менение косвенных методов, использующих ста
тистическую связь между измеренным объёмом 
ледников V и их измеренной площадью А (A–V 
скейлинг) [5–7], а также применение физически 
обоснованных моделей, связывающих распреде
ление толщины и объёма ледников с их геоме
трией, динамикой, балансом массы, скоростью 
движения [8, 9] и другими гляциоклиматиче
скими параметрами [4] . Эта задача актуальна и 
для архипелага Шпицберген (Свальбард), где 
насчитывается 1615 ледников общей площадью 
около 33 922 км2 [10] . Их объём, оценённый с 
применением метода A–V скейлинг, по данным 
измерений на 60 ледниках, равен 6700±835 км3, 
а вклад в повышение уровня моря составля
ет 17±2 мм [11], что согласуется с оценкой 
17±4,6 мм по данным [4] . Однако применение 
имеющихся глобальных [12] и региональных [11] 
статистических связей между объёмом и площа
дью ледников может давать заметные ошибки 
при оценке запасов льда в ледниках в отдельных 
районах оледенения, так как при этом не учиты
ваются морфологические и другие особенности 
ледников [11, 13] .

В настоящей статье с помощью статистиче
ских методов мы оцениваем запасы льда во всех 
202 ледниках на Земле Норденшельда на архи
пелаге Шпицберген и их изменения за послед
ние десятилетия . Для этого используются наши 
и опубликованные ранее [14, 15] следующие 
данные: площадные наземные радиолокацион
ные измерения 1999 и 2010–2013 гг .; толщина и 
объём 16 ледников в этом районе; наземные и 
воздушные измерения 1970–80х годов 60 лед
ников в этом и других районах архипелага [11], 
их площади на год измерений и материалы кос
мических съёмок 2002–2008 гг . [16] и аэрофото
съёмок 1936 и 1990 гг . [18] . Учитывая заметное 
сокращение площади ледников Свальбарда за 
последние десятилетия [17], мы также использу
ем космические снимки для определения площа
ди и уточнения объёма ледников на Земле Нор
деншельда на год радиолокационных измерений . 

Связь между объёмом и площадью ледников

Связь между объёмом V и площадью А ледни
ков в виде показательной функции

V = cAγ (1)

с коэффициентами с = 0,027 и γ = 1,5 была пред
ложена Н .В . Ерасовым в 1968 г . [19] для оценки 
объёма ледников долинного типа в Джунгарском 
Алатау в предположении параболического сече
ния их подлёдных долин . Возможность исполь
зования подобной зависимости, но с другими 
коэффициентами (а и γ) для оценки объёма лед
ников разных морфологических типов доказана 
теоретически [6] . Для 144 ледников из разных 
районов горного и полярного оледенения было 
предложено использовать показатель степени 
γ = 1,36 и коэффициент с = 0,03 (при коэффици
енте детерминации R2 = 0,9684) . Однако показа
тель степени γ может быть принят равным 1,375, 
если коэффициент с определять c учётом регио
нальных и морфологических особенностей лед
ников, климатических параметров, времени и 
числа ледников в выборке [7] . По данным раз
ных авторов [3, 12, 20], коэффициент с может 
изменяться от 0,0285 до 0,0538, а величина пока
зателя степени γ – от 1,20 до 1,375 .

Проще всего коэффициенты с и γ по фор
муле (1) вычисляются с применением стандарт
ной программы Excel, позволяющей также оце
нить тесноту связи вычисленных и измеренных 
объёмов по величие коэффициента детермина
ции R2 . В логарифмическом масштабе разность 
этих объёмов определяется соотношением [6]

logmsep = ∑(log[Vmodel(p,i) − log(Vobs,i)]2), (2)

где n – число ледников; Vmodel(p,i) – объёмы, пред
сказанные уравнением A–V связи с набором па
раметров p; Vobs,i – наблюдённые объёмы ледни
ков в используемой базе данных . 

Это уравнение очень чувствительно к вы
бору калибровочных ледников с измеренным 
объё мом [12] . Тесноту связи также характеризу
ет наименьшее абсолютное отклонение (absdev) 
модельных Vmodel(p,i) и измеренных Vobs,i объёмов, 
которое минимизирует их отличие в выбранном 
наборе ледников [12]:

absdevp = ∑[|Vmodel(p,i) − Vobs,i |]/(Aobs,i)1/2], (3)

где Aobs,i – измеренная площадь каждого ледника . 
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Эта функция взвешивается путём извлечения 
квадратного корня из площади, что уменьшает 
вклад более крупных ледников, выбранных для 
калибровки в предположении, что переменные 
Ai (i = 1, …, n), с и γ распределены случайно и не
зависимы друг от друга [11] . Ошибка определе
ния объёма ледника δV может быть оценена по 
формуле [11]

δV ² = (∂V/∂с)²δс² + (∂V/∂ γ)²δγ² + ∑(∂V/∂Ai)²δAi² =
= ∑(Ai

γ)² δс² + (∑cAi
γ logAi)² δγ² + ∑(cγAi

γ − 1)² δAi², (4)

где δс, δγ и δAi представляют собой ошибки 
определения коэффициентов с и γ и площади 
ледников A в уравнении (1) . 

Суммарный объём ледников методом A –V 
скейлинг вычисляется как 

V∑= ∑cAγ . (5)

Из уравнений (4) и (5) следует, что ошибка 
определения суммарного объёма ледников в ис
следуемом районе зависит от их общего числа, 
числа ледников с измеренным объёмом и площа
дью, распределения их площади, ошибок опре
деления коэффициентов c и γ, а также площади 
ледников А . Для оценки ошибки и достоверности 
определения коэффициентов c и γ, а также об
щего объёма ледников по корреляционной связи 
между объёмом и площадью ледников мы при
менили нелинейный метод наименьших квадра
тов [21], реализуемый в программах MATLAB и 
Solver Еxcel, который в отличие от алгоритма, ис
пользуемого в стандартной программе Еxcel, по
зволяет определить не только коэффициент де
терминации R2, но и доверительные интервалы 
коэффициентов с и γ в уравнении (1) . Минимиза
ция суммы квадратов разности между реальными 
значениями и их аппроксимацией достигается по
степенным итеративным изменением параметров . 

Ледники на Земле Норденшельда

Земля Норденшельда расположена на за
паде острова Шпицберген между Исфьордом 
и ВанМайенфьордом (77°45′–78°20′ с .ш ., 
13°50′–17°10′ в .д .) . Согласно Каталогу ледников 
Randolph Glacier Inventory [16], в этом районе 
насчитывается 202 ледника общей площадью 
507,9 км2 . Положение их границ [16] по состо
янию на 2002–2008 гг . показано на рис . 1 . Лед

ники на Земле Норденшельда располагаются 
в высотном диапазоне 0–1196 м и имеют пло
щадь от 0,079 до 50,408 км2 (средний размер 
2,515 км2) [16] . Большинство ледников оканчи
ваются на суше, имеют площадь более 0,5 км2 и 
длину от 2 до 11,5 км, относятся к ледникам до
линного типа . Лишь один, самый крупный лед
ник Фритьоф длиной около 13 км оканчивается 
в море и относится к ледникам пульсирующе
го типа . Его последняя подвижка наблюдалась в 
1990х годах и продолжалась семь лет [22] .

Аппаратура, методика измерений и интерпре-
тация данных радиозондирования. Большинство 
измерений на ледниках выполнено с примене
нием локаторов ВИРЛ6 и ВИРЛ7 [23] с цен
тральной частотой 20 МГц, длительностью зон
дирующего импульса около 25 нс и периодом 
дискретизации 2,5 нс . Для излучения и приёма 
использовались резистивнонагруженные диполи 
длиной 5,6 м . С целью уменьшения фона помех в 
ближней зоне расстояние между центрами пере
дающей и приёмной антенн составляло 16–18 м . 
Все используемые в 1999 и 2010–2013 гг . локато
ры были снабжены системой цифровой регистра
ции радарных и GPSданных с интервалом 1–2 м 
с точностью плановой привязки с помощью GPS 
около 5 м . Передающее и приёмнорегистрирую
щее устройства монтировались на санях, которые 
транспортировали по леднику снегоходом со ско
ростью 10–20 км/ч . Для синхронизации излучён
ных и принятых сигналов применялся оптоволо
конный кабель . Положение профилей наземного 
радиозондирования ледников на Земле Норден
шельда показано на рис . 2 . Общая длина профи
лей измерений составила 547 км .

Визуализация и обработка радарных данных. 
Для визуализации и последующей обработки 
радарных данных использовался разработан
ный компанией Deco Geophysical пакет про
грамм Radex Pro [24] с применением модулей 
Amplitude Correction, Bandpass Filtering, Apply 
Statics, Picking и StoltFK Migration . Первые два 
модуля служили для лучшей визуализации ра
дарных записей, модуль Apply Statics – для вве
дения статической поправки в начало зонди
рующих импульсов и учёта изменения высоты 
поверхности ледника вдоль профиля измерений, 
модуль Picking – для оцифровки (пикирования) 
в ручном или полуавтоматическом режиме вре
мени запаздывания отражённых от ложа сигна
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лов относительно начала зондирующих импуль
сов, модуль StoltFK Migration – для миграции 
радарных записей с применением Фурьеанали
за, позволяющего уточнить толщину льда и гео
метрию ложа за счёт коррекции глубины и поло

жения боковых отражений . Пример полученных 
радарных записей приведён на рис . 3 .

Отражения от ложа показывают общую тол
щину ледника h∑, глубина CTS – толщину хо
лодного льда hcold, а разность толщин h∑ и hcold  

Рис. 1. Ледники на Земле Норденшельда, Шпицберген .
I – контуры ледников по состоянию на 2002–2008 гг . по данным Мирового каталога ледников RGI v .6 .0 . [16]; II – конту
ры ледников, на которых в 1999 и 2010–2013 гг . проводились наземные радиолокационные измерения . На рис . 1, 2, 4 но
мерами обозначены ледники: 1 – Альдегонда; 2 – Баалсруд; 3 – Блекум; 4 – Восточный Дальфонна; 5 – Западный Даль
фонна; 6 – Эрдман; 7 – Фритьоф; 8 – Гледичфонна; 9 – Восточный Грёнфьорд; 10 – Западный Грёнфьорд; 11 – Запад
ное Поле (бывшая часть ледника Западный Грёнфьорд); 12 – Марстандер; 13 – Восточный Пассфьелль; 14 – Западный 
Пассфьелль; 15 – Тавле; 16 – Тунге . На рис . 1, 2, 4 прямоугольные координаты пересчитаны для проекции UTM Зона 33
Fig. 1. Glaciers in Nordenskiöld Land, Svalbard .
I – Glacier outlines for 2002–2008 are shown according to Randolph Glacier Inventory (RGI), v . 6 .0 . [16]; II – Glacier outlines 
for the years of GPR measurements made in 1999 and 2010–2013 . Numbers on Fig 1, 2, and 4 indicate: 1 – Aldegondabreen; 2 – 
Baalsrudbreen; 3 – Blekumbreen; 4 – Austre Dahlfonna; 5 – Vestre Dahlfonna; 6 – Erdmanbreen; 7 – Fridtjovbreen; 8 – 
Gleditschfonna; 9 – Austre Grønfjordbreen; 10 – Vestre Grønfjordbreen; 11 – Vestre Field (former part of Vestre Grønfjord
breen); 12 – Marstranderbreen; 13 – Austre Passfjellbreen; 14 – Vestre Passfjellbreen; 15 – Tavlebreen; 16 – Tungebreen . Rectan
gular coordinates are recalculated for UTM Zone 33 projection
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представляет собой толщину тёплого льда htemp. 
В этой статье мы используем данные радиозон
дирования только для определения общей тол
щины h∑ и общего объёма V∑ ледников .

Толщина и объём ледников. Методика определе
ния общей толщины и объёма ледников по дан
ным радиозондирования с применением моно
импульсных локаторов детально рассмотрена в 
работах [14, 23], а точность их определения – в ра
ботах [25–27] . На мигрированных с учётом геомет
рии поверхности радарных записях (см . рис . 3, б) 
в точках с измеренными GPSкоординатами (x, y) 
измерялось время запаздывания τB отражений 

от ложа и вычислялась общая толщина ледника 
h∑ при одной и той же средней скорости распро
странения радиоволн υср = 168 м/мкс, соответ
ствующей скорости распространения радиоволн 
в плотном холодном льду с плотностью 917 кг/м3 . 
Общая толщина ледника h∑ c учётом расстояния 
хо между передающей и приёмной антеннами на
ходилась из соотношения

h∑ = [(υсрτВ /2)2 − (xо /2)2]1/2, (6)

где υср – средняя скорость распространения 
радио волн во всей толще холодного и тёплого 
льда; τВ – время запаздывания отражений от ложа .

Рис. 2. Профили наземных радиолокационных измерений в 1999 и 2010–2013 гг . на ледниках Земли Норден
шельда (красные линии)
Fig. 2. Profiles of groundbased GPR measurements in 1999 and 20102013 on Nordenskiöld Land glaciers (red lines)
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Если толщина льда в 7–20 раз превышает рас
стояние хо между антеннами, то для её вычисле
ния с погрешностью 1–0,1% вместо формулы (6) 
можно применять более простое соотношение [25]:

h∑ = υсрτВ /2 . (7)

При вычислении общей толщины h∑ холод
ных и политермических ледников в областях 
абляции и аккумуляции обычно используют одну 
среднюю скорость распространения радиоволн 
υср . Это, по оценкам [25], приводит к ошибкам в 
средней скорости до 5% (±8,4 м/мкс), переоцен
ке локальной толщины льда в области абляции 
и её недооценке в области аккумуляции за счёт 
слоя снега и фирна и вариаций его толщины, 
плотности и влажности . В нашем случае ошиб
ки в скорости за счёт вариаций влажности снега 

и фирна можно не учитывать, так как измере
ния выполнялись до начала таяния на ледниках, 
когда вся снежнофирновая толща до глубины 
15–20 м имела отрицательные температуры [23] . 
В политермических ледниках средняя скорость 
υср зависит также от соотношения толщины хо
лодного hcold и тёплого htemp льда и скорости рас
пространения радиоволн в холодном υcold и тё
плом льду υtemp и содержания воды в тёплом льду .

В работе [15] для вычисления общей толщины 
ледников средняя скорость распространения ра
диоволн υср принималась равной 166–170 м / мкс 
в зависимости от географического положения 
ледника, его средней толщины, термической 
структуры (холодной или политермической) и 
имеющихся данных измерений υср . Для наших вы
числений мы использовали постоянную скорость 

Рис. 3. Исходная радарограм
ма (а), полученная вдоль 
продольного профиля ледни
ка Эрдман, и она же (б), но 
мигрированная с учётом из
менения высоты поверхности 
ледника вдоль профиля из
менений .
Красная линия показывает гра
ницу раздела холодного и тёпло
го льда, синяя линия – ложе лед
ника . Положение профиля дано 
синим цветом на рис . 2
Fig. 3. Initial radargram (a) 
obtained along longitudinal 
profile of Erdmanbreen and the 
same record (б) but migrated 
and counting the glacier surface 
elevation changes along radar 
profile . 
Red line shows the boundary be
tween cold and temperate ice, and 
blue line shows the radar reflections 
from bedrock . Location of the tran
sect is given at Fig . 2
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υср = 168 м / мкс, что могло приводить к ошибкам 
измерения средней толщины ледников ±3÷10 м .

Результаты

Площадь, толщина и объём ледников. Для 
определения границ и площади ледников мы 
использовали космические снимки Landsat, по
лученные в год проведения наших радиолока
ционных измерений . По этой причине опреде
лённые нами границы ледников (см . рис . 2) и их 
площади отличаются от указанных в Каталогах 

ледников Randolph Glacier Inventory (RGI, v . 3 .2 
и v . 6 .0) [16] и приведённых ранее в работах [14, 
15] по состоянию на 2002–2008 гг . 

Для построения карт толщины ледников ис
пользовались данные измерений h∑ вдоль профи
лей зондирования и точки на краях ледников, где 
толщина льда ho = 0 . В результате создавалась ре
гулярная сеть точек на всей площади ледника и, 
используя инструмент Topo to Raster в программ
ной среде ESRI ArcGIS, строились соответствую
щие карты (рис . 4) и вычислялся объём ледников . 
Правильность построения карт толщины ледни
ков с учётом возможных ошибок идентификации 

Рис. 4. Толщина ледников на Земле Норденшельда в пределах их границ на год радиолокационных измере
ний в 1999 и 2010–2013 гг . (табл . 1)
Fig. 4. Ice thickness of Nordenskiöld Land glaciers and their boundaries in year of groundbased GPR measurements 
in 1999, 2010–2013 (Table 1)
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отражений от ложа и ошибок измерений време
ни запаздывания τB этих отражений контролиро
валась путём сравнения измеренных толщин h∑ в 
точках пересечения радарных профилей . В нашем 
случае различие не превышало ±5 м . Данные 
наших и предыдущих измерений площади, объ
ёма, средней Hmean и максимальной Hmax толщины 
ледников на Земле Норденшельда, а также опре
деления площади ледников на год радиолокаци
онных измерений по состоянию на 2017, 2002–
2008 [16], 1990 и 1936 гг . [18] приведены в табл . 1 . 

Границы ледников при дешифрировании 
определялись в соответствии с правилами 

GLIMS [28] . Площадь ледников находилась по 
результатам ручного дешифрирования спутни
ковых снимков Landsat5, 7, 8 (для 1999, 2010–
2013 гг .) в видимом диапазоне с разрешением 
30 м (синтезированное изображение) и сним
ков SENTINEL2 для 2017 г . с разрешением 10 м . 
Панхроматический канал снимков Landsat (для 
2010–2013 гг .) с пространственным разрешением 
15 м мы использовали с целью повышения каче
ства дешифрирования границ ледников там, где 
это было возможно . Для оцифрованных границ 
ледников в виде полигональных шейпфайлов 
создавалась буферная зона шириной 1 пиксел от 

Таблица 1. Площадь А, объём V, средняя Hmean и максимальная Hmax толщина ледников на Земле Норденшельда по 
данным наземного радиозондирования 1999 и 2010–2013 гг.*

Ледник, год измерений Площадь А, км2 Объём V, км3 Hmean, м Hmax, м
Площадь ледников, км2

2017 г . 1990 г . 1936 г .

Альдегонда, 1999 6,86±0,23**
7,18±0,29

0,424±0,042
0,468±0,031

61
65±7

188
191±25 5,25±0,09 7,67 10,6

Баалсруд, 2013 2,61±0,17
2,70±0,11

0,090±0,009
0,077±0,04

33
28±3

108
98±5 2,11±0,08 3,28 4,2

Блекум, 2013 2,10±0,16
2,16±0,09

0,069±0,007
0,083±0,06

32
38±4

106
106±5 1,74±0,05 2,38 3,13

Дальфонна Восточная, 2010 2,84±0,17
2,55±0,10

0,195±0,019
0,184±0,012

81
72±7

191
189±5 2±0,05 2,86 3,97

Дальфонна Западная, 2012 6,23±0,34
6,92±0,28

0,198±0,02
0,259±0,025

31
37±5

103
151±6 5,32±0,13 7,7 9,94

Эрдман, 2012 8,14±0,24
8,96±0,36

0,753±0,075
0,823±0,041

91
92±9

190
190±5 7,84±0,09 9,75 12,71

Фритьоф, 2010 47,31±1,01
50,37±2,01

5,085±0,5
5,433±0,246

106
108±10

266
265±16 43,21±0,41 46,39 55,89

Гледичфонна, 2011 2,26±0,12
2,76±0,11

0,059±0,006
0,076±0,005

26
27±3

64
79±4 1,71±0,05 3,34 4,45

Грёнфьорд Восточный, 2010 7,59±0,27
8,41±0,34

0,570±0,057
0,671±0,046

74
80±8

160
162±5 6,51±0,09 8,88 11,69

Грёнфьорд Западный, 2010 17,58±0,43
18,09±0,72

1,617±0,161
1,775±0,094

94
98±9

214
215±5 16,2±0,17 19 24,21

Западное поле***, 2010 1,79±0,12 0,020±0,002 11 – 1,24±0,03 – –

Марстандер, 2013 6,24±0,32
6,92±0,55

0,180±0,018
0,233±0,017

29
34±4

122
125±4 5,04±0,15 7,25 9,36

Пассфьелль Восточный, 2013 5,46±0,29
5,13±0,41

0,181±0,018
0,198±0,015

33
39±4

87
87±5 4,08±0,12 5,19 6,27

Пассфьелль Западный, 2013 2,51±0,14
2,32±0,19

0,09±0,009
0,103±0,007

37
44±5

106
108±5 1,22±0,04 2,47 3,21

Тавле, 2010 7,47±0,30
8,02±0,32

0,400±0,04
0,426±0,019

53
53±5

131
128±3 6,71±0,12 8,62 10,37

Тунге, 2011 2,91±0,18
2,88±0,12

0,069±0,007
0,088±0,12

25
32±3

87
88±5 2,38±0,09 2,96 4,51

Всего 129,9±0,35
128,24

10,034±0,034
10,902 128,56±0,14 137,74 174,51

*Площади ледников А приведены на год радиолокационных измерений, а также по состоянию на 2017, 1990 и 
1936 гг . [18] . **Жирный шрифт – данные наших измерений, обычный – данные из работы [15] . ***Данные об этом лед
нике, отделившемся после 2007 г . от ледника Западный Грёнфьорд, в работе [15] не приводятся . Прочерки – нет данных .
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разрешения конкретного космического снимка: 
для Landsat – это 30 м, для SENTINEL2 – 10 м . 
Погрешность определения площади ледников 
предполагалась равной ±1/2 площади буферной 
зоны (или ±периметр ледника, умноженный на 
половину разрешающей способности снимка) и 
в среднем составляла 5% для площадей, опреде
лённых по снимкам Landsat и 2% для площадей 
по снимкам Sentinel2 . 

По другим оценкам эта погрешность, как 
правило, выше – в среднем от 4,53 [14] до 
8% [18] . Расхождение наших данных по площа
ди, средней и максимальной толщине и общем 
объёме ледников с данными [15] и Каталогом 
ледников RGI, v .3 .2, 6 .0 [16], могут быть объяс
нены в основном изменением площади ледни
ков за период с 2007 по 2010–2013 гг ., поскольку 
площадь ледников определялась нами в пределах 
границ, оцифрованных по космическим сним
кам, полученным в год проведения радиолока
ционных измерений, тогда как в работах [13, 15] 
площадь ледников взята из Каталога RGI, v .3 .2 
и приведена к состоянию на 2007 г . В Катало
ге RGI (v .3 .2) также в основном использованы 
снимки 2002–2008 гг ., хотя по данным наших из
мерений за последующие годы площадь ледни
ков на Земле Норденшельда заметно сократилась 
(см . табл . 1) . Особенно это касается ледников 
Дальфонна Западный, Дальфонна Восточный, 
Эрдман, Грёнфьорд Восточный и Грёнфьорд За
падный, площадь которых сократилась на 0,5–
0,8 км2, а ледника Фритьоф – почти на 3 км2 . 
После 2007 г . (см . рис . 3, а) от ледника Западный 
Грёнфьорд отделилась его западная часть (Запад
ное поле) (см . рис . 2 и табл . 1) площадью около 
1,8 км2 . В целом площадь 16 ледников с 1990 по 
2002–2008 гг . сократилась на 47,6 км2 .

Другой причиной расхождений может быть 
разный метод интерполяции данных измерений 
толщины льда в регулярную сеть с целью постро
ения карт общей толщины ледников и толщины 
холодного льда: мы использовали аппроксима
цию ANUDEM (инструмент Topo to Raster), тогда 
как в работе [15] применялся метод анизотропно
го простого кригинга со сферической вариограм
мой . Ещё одна причина – ошибки, связанные 
с идентификацией отражений и определением 
времени запаздывания отражения от ложа . С учё
том этих возможных ошибок мы оцениваем по
грешность измерений средней толщины ледни

ков (±3÷10 м) и их общего объёма величиной, 
близкой к приведённой в работе [15] (см . табл . 1) .

Связь между объёмом и площадью ледников 
на Земле Норденшельда. Для 16 ледников связь 
между объёмом и площадью, оценённая нели
нейным методом наименьших квадратов, опреде
ляется соотношением V = cAγ в следующем виде:

V = 0,03637A1,283 . (8)

Здесь 95%е доверительные интервалы коэф
фициентов с и γ равны соответственно 0,02303÷ 
0,04971 и 1,184 ÷1,381 . По этим коэффициентам 
суммарный объём 202 ледников с площадями по 
данным RGI 6 .0 [16] составляет 32,89 км3 с ниж
ней и верхней оценкой 95%го интервала досто
верности соответственно 16,75 и 56,63 км3 . Для 
15 ледников, по данным [15], связь между их объё
мом и площадью определяется соотношением

V = 0,04097A1,249, (9)

Здесь 95%е доверительные интервалы коэф
фициентов c и γ равны соответственно 0,02537÷ 
0,05657 и 1,148 ÷1,35, и суммарный объём 
202 лед ников составляет 34,31(12 ÷59,8) км3 . 
Связь между измеренным объёмом V и изме
ренной площадью 15 и 16 ледников описывается 
близкими показательными функциями с близ
кими доверительными интервалами (рис . 5) .

Для сравнения на рис . 6 приведены «регио
нальные» (для всего архипелага Шпицберген) и 
«локальные» (для Земли Норденшельда) зависи
мости объёма ледников от площади . Региональ
ная зависимость между объёмом V и площадью А 
ледников получена для 60 ледников с использо
ванием алгоритмов (2) и (3) и описывается соот
ношением [11]:

V1 = 0,0343A1,329; (10)

V2 = 0,0454A1,264 . (11)

Общий объём 202 ледников, оценённый по 
формулам (10) и (11), составляет соответственно 
34,49 и 39,31 км3 . При этом 60 калибровочных 
ледников оказалось достаточно, чтобы с исполь
зованием этих соотношений оценить запасы 
льда примерно в 1500 ледниках Шпицбергена с 
погрешностью около 19 и 14% [15] .

Для Земли Норденшельда такие данные име
ются только для 16 ледников, поэтому, соглас
но модельным расчётам [29], погрешность оцен
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ки запасов льда в ледниках возрастает до 80% и 
выше . Чтобы уменьшить погрешность оценки 
общего объёма всех 202 ледников на Земле Нор
деншельда с применением локальных зависимо
стей (8) и (9) объёма от площади ледников, мы 
оценили, насколько величины и достоверность 
коэффициентов с и γ в уравнении (1) зависят от 
числа ледников и площади самых крупных ледни
ков с измеренным объёмом и площадью . В нашем 
случае к ним относятся только два ледника (см . 
табл . 1) – Западный Грёнфьорд и Фритьоф, име
ющие площадь соответственно около 17 и 47 км2 . 
Поэтому для оценки запасов льда в 202 ледниках 
на Земле Норденшельда из списка в 60 ледников 
этого и других районов архипелага Шпицберген, 
приведённого в работе [11], мы более осторож
но выбрали 43 ледника – 31 крупный площа
дью более 20 км2 и 12 меньшего размера . Мы не 
включили в них ледники, объём которых был вы
числен по данным наземных и воздушных изме
рений толщины льда вдоль одного или несколь
ких профилей с визуальной привязкой к картам 
1936 г . Норвежского Полярного института мас
штаба 1:100 000 в предположении параболиче
ского поперечного сечения ледников [30, 31] и по 
расчётным данным для ледника Хорнбреен, так 

как предполагали, что объём ледников по этим 
данным определён с большой погрешностью . Для 
набора из 43 ледников связь между их объёмом и 
площадью принимает следующий вид:

V = 0,01885A1,4875 . (12)

Здесь 95%е доверительные интервалы ко
эффициентов c и γ равны соответственно 
0,00836÷0,02934 и 1,371÷1,604), а суммарный 
объём 202 ледников составляет 28,08 км3, 95%й 
доверительный интервал – 9,29÷69,71 км3 . По
лученное уравнение (12) даёт несущественную 
ошибку при оценке суммарного объёма 16 изме
ренных ледников (1,1%) . Использованные нами 
региональные и локальные связи между объё
мом и площадью ледников приведены в табл . 2 и 
показаны на рис . 6 .

Для определения погрешности оценки обще
го объёма 202 ледников мы применили метод бут
стрэппинга [32], так как предыдущие оценки не 
учитывали разный вклад мелких и крупных лед
ников и давали очень высокие погрешности, до
стигающие, а иногда и превышающие 100% [29] . 
Для этого выбранные 43 ледника были произволь
но разбиты на две группы – 31 ледник площа
дью меньше 20 км2 и 12 более крупных ледников . 

Рис. 5. Связь между объёмом V (км3) и площадью A (км2) ледников на Земле Норденшельда (сплошная ли
ния) и её верхний и нижний 95%е доверительные интервалы (пунктирная линия) .
Синим цветом показаны данные по 16 ледникам (включая Западное поле), красным цветом – данные [15] для 15 ледни
ков (исключая Западное поле)
Fig. 5. The relationship between volume V (km3) and area A (km2) of Nordenskiöld Land glaciers (solid line) and its 
upper and lower 95% confidence intervals (dotted line) .
Blue shows data on 16 glaciers (including the Western Field), red – data [15] for 15 glaciers (excluding the Western Field)
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Для расчёта коэффициентов связи A–V брали все 
ледники площадью меньше 20 км2 и добавляли 
всевозможные комбинации крупных ледников – 
сначала по одному, потом по два и т .д ., вплоть до 
всех 12 крупных ледников, что давало 4095 ком
бинаций . Для каждой комбинации нелинейным 
методом наименьших квадратов рассчитывали 
коэффициенты уравнения связи A–V, и на его ос
нове вычисляли общий объём всех 202 ледников 

на Земле Норденшельда . С применением метода 
бутстрэппинга объём оценён равным 30,42 км3 с 
95%м доверительным интервалом 15,4÷44,3 км3 

(рис . 7, а) . Дополнительно был проведён анало
гичный эксперимент, но с полным набором круп
ных ледников и подвыборкой меньшей площа
ди . В результате 27 000 расчётов дали узкий 95%й 
доверительный интервал – 27,5÷28,4 км3 (см . 
рис . 7, б), что ещё раз подтвердило наши предпо

Рис. 6. Зависимость объёма ледников V от площади A: 
ледники с прямыми измерениями объёма на Земле Норденшельда (а) и другие ледники Шпицбергена площадью более 
17 км2 (б ); 1 и 2 – «региональные» зависимости (10) и (11), полученные для 60 ледников [11]; 3 – «региональная» зависи
мость (12), построенная по 43 ледникам; 4 – «локальная» зависимость (9) для 15 ледников по данным [14]; 5 – «локаль
ная» зависимость (8) по данным этой работы для 16 ледников
Fig. 6. Dependence of glacier volume V on area A: 
glaciers with direct measurements of volume in Nordenskiöld Land (а), and on other Spitsbergen glaciers with an area of more than 
17 km2 (б ); 1 and 2 – regional dependencies (10) and (11) obtained for 60 glaciers [11]; 3 – regional dependence (12), constructed 
from 43 glaciers; 4 – local dependence (9) for 15 glaciers according to data from [14]; 5 – local dependence (8) according to this 
work for 16 glaciers
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ложения о значительно большем влиянии круп
ных ледников на расчётную связь A–V . 

Общий объём ледников на Земле Норденшельда 
и ошибки его определения. Общая площадь 16 из
меренных ледников на Земле Норденшельда, по 
данным Каталога RGI v .6 .0 [16], равна 128,24 км2 
(см . табл . 1) . Суммарный измеренный объём 16 и 
15 прозондированных ледников по нашим дан

ным и данным [15] составляет соответственно 
10,034 и 10,902 км3 и очень близок к вычислен
ному (10,59 и 10,38 км3) по локальным форму
лам (9) и (8) . При этом вклад двух самых крупных 
ледников – Фритьоф и Грёнфьорд общей площа
дью 64,88 км2 (51% общей площади 16 ледников) 
составляет 6,7 км3 (67% их общего измеренного 
объёма) . С учётом этого для оценки запасов льда 
во всех 202 ледниках на Земле Норденшельда и их 
изменений за последние десятилетия было при
менено несколько способов: a) оценка по связи 
между объёмом и площадью для 16 измеренных 
ледников по формуле (8); б) оценка путём полу
чения множества уравнений A–V для подвыборок 
из набора 43 ледников методом бутстрэппинга . 
Полученные оценки приведены в табл . 3 .

Заключение

Сравнение результатов радиозондирования 
16 ледников на Земле Норденшельда (настоя
щая статья) с данными [15] по 15 ледникам по
казало небольшие отличия в общей, средней и 
максимальной толщине и объёме ледников (см . 
табл . 2) . Они объясняются тем, что использо
вались разные данные о площади ледников: мы 
определяли её по космическим снимкам ASTER 
и Landsat7, 8, полученным в год радиолокаци
онных измерений (1999, 2010–2013 гг .), а в ра
боте [15] площади брали из Каталога RGI [16] по 
данным космических съёмок 2002–2008 гг . Таким 
образом, в работе [16] не учитывалось сокраще
ние площади ледников за последние годы, при
ведшее, в частности, к отделению после 2007 г . 

Таблица 2. «Региональные», формулы (10)–(12), и «локальные», формулы (8) и (9), связи между объёмом V и площа-
дью A ледников Свальбарда и на Земле Норденшельда

Район Ледники
Число 
лед

ников

Связь межу объ
ёмом V и площа
дью А ледников 

(номер формулы)
Источник

Суммарный 
объём 16 изме
ренных ледни
ков по формуле 

связи*, км3

Суммарный 
объём 

202 ледников 
по формуле 
связи, км3

Свальбард

Все ледники за исключени
ем ледниковых куполов на 
СевероВосточной Земле

60 V1 = 0,0343А1,329 (10) 
V2 = 0,0454A1,264 (11) [11] 11,20 

12,26
34,49 
39,31

Включая 31 крупный ледник 
площадью более 20 км2 и 12 
ледников меньшей площади

43 V = 0,01885A1,4875 (12) Настоящая статья 10,01 28,08

Земля Нор
деншельда Горные

15 V = 0,04097А1,249 (9) [15] 10,59 34,31
16** V = 0,03637А1,283 (8) Настоящая статья 10,38 32,89

*Измеренный объём равен 10,034 км3 . **Включая Западное поле .

Рис. 7. Распределение результатов расчёта суммарного 
объёма 202 ледников с помощью процедуры бут
стрэппинга:
а – с включением всех ледников площадью менее 20 км2 и 
с различными поднаборами крупных ледников; б – с 
включением всех крупных ледников и с различными под
наборами ледников площадью менее 20 км2

Fig. 7. Distribution of the results of the calculation of the to
tal volume of 202 glaciers using the bootstrapping procedure:
a – with the inclusion of all glaciers with an area of less than 
20 km2 and with various subsets of large glaciers; б – with the 
inclusion of all large glaciers and various subsets of glaciers with 
an area of less than 20 km2
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Западного поля от ледника Западный Грёнфьорд 
(см . рис . 2) и к сокращению площади этого и дру
гих ледников (на леднике Фритьоф на 3 км2) (см . 
табл . 1) . Данные о толщине и площади измерен
ных ледников были использованы для определе
ния их объёма (см . табл . 2), установления стати
стической связи между объёмом V и площадью А 
ледников (A–V скейлинг) (см . рис . 5 и табл . 2) 
и оценки запасов льда во всех 202 ледниках на 
Земле Норденшельда и их изменений за перио
ды 1936–1990 и 1990–(2002–2008) гг . (см . табл . 3) . 
Полученные данные показали следующее .

1 . Суммарный объём 16 измеренных ледни
ков составил 10,034±0,13 км3 и мало отличается 
от вычисленного (10,38 км3) с использованием 
локальной связи между объёмом V и площадью А 
ледников в виде степеннóй функции V = сAγ – 
уравнение (8) . 

2 . Суммарный объём всех 202 ледников на 
Земле Норденшельда, вычисленный с приме
нением этой локальной связи, равен 32,89 км3 и 
отличается от вычисленного (34,5 и 39,3 км3) с 
применением региональных связей (10) и (11), 
полученных по данным об объёме и площади 
60 ледников из этого и других районов архипела
га Шпицберген [15] .

3 . Погрешность оценки суммарного объёма 
202 ледников на Земле Норденшельда оценена по 
доверительным интервалам уравнений связи A–V 
скейлинг полученных нелинейным методом наи
меньших квадратов для разных лет, и составляет 
в среднем от −49 до +84% . Метод бутстрэппинга 
даёт более обоснованную оценку ошибки с мень
шим доверительным интервалом (от −51 до +49%) . 
Несмотря на такую большую погрешность, мы ис
пользовали полученные данные для оценки отно
сительных изменений суммарного объёма ледни
ков за разные временные интервалы (см . табл . 3) .

4 . За период с 1936 по 1990 г . (54 года) общая 
площадь ледников на Земле Норденшельда умень
шилась с 738,1 до 546,74 км2 (на 191,36 км2, или 
3,54 км2/год), а их суммарный объём сократился 
с 49,205 до 34,857 км3 (на 14,348 км3) . За период с 
1990 г . по 2002–2008 гг . (около 15 лет) общая пло
щадь ледников уменьшилась с 546,74 до 507,95 км2 
(на 38,79 км2, или 2,59 км2/год), а их суммар
ный объём сократился с 34,857 до 32,89 км3 (на 
1,967 км3) . За весь период с 1936 по 2002–2008 гг . 
(т .е . за последние 70 лет) площадь ледников умень
шилась с 738,1 до 507,95 км2 (на 230,15 км2, или в 
среднем на 3,34 км2/год), а их объём сократился 
с 49,205 до 32,89 км3 (на 16,315 км3) . За период с 
1936 по 1990 г . темп сокращения объёма ледников 
на Земле Норденшельда составил 0,266 км3/год, за 
период с 1990 по 2002–2008 гг . – 0,131 км3/год, а за 
весь период с 1936 по 2002–2008 гг . – 0,236 км3/год .

5 . Средняя скорость снижения ледниковой по
верхности составила в первый период 0,414 м / год, 
во второй – 0,249 м/год, а за всё время – 
0,380 м / год, что при средней плотности льда 
900 кг/м3 эквивалентно среднему многолетнему 
балансу массы −0,372, −0,224 и −0,342 м в .э ./год 
соответственно . Из этих данных следует, что сред
ние темпы убыли массы ледников в период 1936–
1990 гг . были в 1,7 раза выше, чем в период 1990–
(2002–2008) гг . Отчасти это можно объяснить тем, 
что во второй период размеры ледников более 
адаптировались к изменениям климата, в резуль
тате их баланс массы стал менее отрицателен . 
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Таблица 3. Площадь и запасы льда в 202 ледниках на Земле Норденшельда и их изменения за последние десятилетия

Год
Общая 

площадь 
ледников, 

км2

Источник 
данных по 
площади 
ледников

Общий объём ледников и 
95%­я достоверность его оценки 
(в скобках дан нижний и верх

ний предел), км3

Изменение площади, км2, 
и скорость её изменения 

(в скобках, км2/год)

Изменение объёма, км3, 

и скорость его изменения 
(в скобках, км3/год)

2002–2008 507,95 [16] 32,89* (16,75÷56,63) 
30,42** (15,4÷44,3) –

38,79 
(2,59)

– 1,97* 
(0,13) 
1,36** 
(0,091)1990 546,74 [18] 34,86* (22,07÷61,58) 

31,78** (15,63÷47,14) 191,36 
(3,54)

14,34* 
(0,268) 
14,14** 
(0,262)1936 738,1 [18] 49,2* (31,51÷90,36) 

45,92** (23,37÷65,92) – –

*По формуле (9) . **Методом бутстрэппинга (медиана) .
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Summary
Broknes Peninsula (the area of the Progress station, Larsemann Hills, Princess Elisabeth Land, East Antarctica) is 
characterized by the presence of well developed hydrographic network consisting of reservoirs located not only in the 
bedrock, but also inside the glacier thickness and on its surface. As a rule, most of them are dammed by natural snow-
ice weirs, which are often destroyed during the Antarctic summer. As a result of this process, glacial water outburst 
may occur. In the course of the summer season of the 63-th Russian Antarctic Expedition (RAE) intensive hydro-
logical field observations were carried out for identification and comprehensive investigation of potentially outburst-
prone reservoirs located in close proximity to Russian and foreign stations and field bases (area of the Progress sta-
tion and the field base Law-Racovita). The works included: the organization of temporary pile and depth-stick water 
gauge stations, mapping positions of the shoreline of lakes (reservoirs), bathymetric surveys of them, as well as field 
hydro-chemical express analyses. Based on the results of the level measurement, it was found that most of the lakes of 
the oasis are characterized by a sharp drop in the height of the water surface level associated with the breakthroughs. 
In particular, the authors witnessed the breakthrough of the Discussion Lake, which occurred on January 22, 2018. 
This resulted in decrease of the water level by 0.95 m. Based on the data of the bathymetric surveys, the morphomet-
ric (hydrometric) characteristics of the lakes were calculated and detailed grids (regular net of rectangular matrices, in 
the nodes of which some effective values of the mapped values are located) were formed for the following numerical 
modeling of hypothetical and real breakthroughs of water bodies and construction of estimated hydrographs.
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Приведены результаты гидрологических исследований прорывоопасных озёр, расположенных 
недалеко от отечественных и зарубежных станций и полевых баз. Установлены основные проры-
воопасные водоёмы и сформированы подробные гриды (регулярная сеть прямоугольных матриц, 
в узлах которых располагаются значения картируемых величин) исследуемых водных объектов для 
проведения математического моделирования.

Введение

Озёра, подпруженные снежноледяными пере
мычками, относятся к крайне неустойчивым во
дным объектам . При переполнении водоё ма на
пряжение, оказываемое на естественную плотину, 
может достигнуть предельных значений, что станет 
причиной её быстрого разрушения . Часто резкие 
сбросы озёрных вод приводят к катастрофическим 
стихийным бедствиям – прорывным паводкам, 

провалам и депрессиям в ледниках [1, 2] . Изуче
нию потенциально прорывоопасных озёр, распо
ложенных в горных районах, посвящено большое 
число научных публикаций [3–7] . Отметим, что 
подобные явления нередки и в полярных регио
нах нашей планеты [8–11] . Так, 30 января 2017 г . 
в леднике Долк (Dålk Glacier, холмы Ларсеманн, 
Восточная Антарктида) образовался провал зна
чительных размеров . Согласно [10, 11], причиной 
его формирования было прохождение прорывного 
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подледникового паводка . Аналогичные процессы 
характерны и для арк тических ледников . Напри
мер, с прорывами озёр Исландии связано много 
катастрофических событий [12–14], и исландский 
термин «jökulhlaup», характеризующий прорывные 
паводки, прочно укоренился в научной литературе .

Именно поэтому гидрологические исследо
вания в ходе летнего полевого сезона 63й РАЭ 
(2017/18 г .) на пове Брокнес (Broknes Peninsula) 
были направлены на решение не столько науч
ных, сколько прикладных задач по обеспече
нию безопасности транспортных операций . Вы
полненные работы были связаны с выявлением 
потенциально прорывоопасных водоёмов, рас
положенных в непосредственной близости от оте
чественных и зарубежных станций и полевых баз .

Обзор опубликованных источников пока
зывает, что водные объекты указанного района 
изучены достаточно слабо . Один из основопо
лагающих трудов – Атлас, составленный по ре
зультатам исследований Австралийской антарк
тической экспедиции (ANARE) [15] . Однако 
размеры озёр и объёмы водных масс постоянно 
меняются и по прошествии практически трёх де
сятилетий целесообразно дополнить и уточнить 
имеющиеся данные . Именно поэтому на основ
ных (самых больших по размеру) озёрах, распо
ложенных вблизи инфраструктуры РАЭ, был вы
полнен комплекс работ, который включал в себя: 
организацию временных водомерных постов; из
мерение температуры приповерхностного слоя 
водной толщи; картографирование береговой 
линии озёр, их батиметрическую съёмку и отбор 
проб воды для гидрохимического экспрессана
лиза . Все исследования – первые шаги на пути 
исследования вопросов, связанных с выявлением 
потенциально опасных озёр, их формированием 
и последующей эволюцией (рис . 1) .

Район детальных исследований

Оазис Ларсеманн (Larsemann Hills) распола
гается между оазисом Вестфолль (Vestfold Hills) и 
шельфовым ледником Эймери (Amery Ice Shelf) 
на юговосточном берегу залива Прюдс (Prydz 
Bay) – Земля Принцессы Елизаветы (Princess 
Elizabeth Land), Восточная Антарктида . Он пред
ставляет собой район в основном свободный от 
ледникового покрова и состоящий из множе

ства мелких (около 130) и двух более крупных 
полуостровов – Сторнес (Stornes Peninsula) и 
Брокнес . Их линейные размеры оцениваются в 
6200 × 7400 м и 4180 × 5830 м соответственно . 
Общая площадь территории составляет около 
50 км2 и ограничена на юге склоном Восточно
Антарктического покровного ледника, а на юго
западе – выводным ледником Долк .

Характерная особенность района холмов 
Ларсеманн – наличие развитой гидрографиче
ской сети (более 150 пресных озёр) . Так, на пове 
Брокнес расположена обширная система водных 
объектов, приуроченных к отрицательным фор
мам рельефа [15–17] . Использованные в статье 
наименования водных объектов соответствуют 
официальным названиям, приведённым на ав
стралийской карте [18] . Исключение составля
ет озеро, расположенное рядом с полевой базой 
Прогресс3 . Ввиду отсутствия официального наи
менования авторами используется название озеро 
«Ледяное» . Для описываемого района характер
но наличие многочисленных снежников и малых 
ледников . Некоторые из них имеют сезонный ха
рактер и постепенно исчезают или значительно 
меняют свои очертания в течение антарктическо
го лета . Их мощность незначительна и обычно не 
превышает первых десятков метров .

Методика выполнения полевых работ

Для получения информации об уровенном ре
жиме исследуемых водных объектов на шести озё
рах (Рейд, Скандретт, Дискашн, Сибторп, Про
гресс и LH73) были оборудованы временные 
свайные водомерные посты . Отметки площадок 
свай определялись нивелировкой от временно на
значенного репера водомерного поста в условной 
системе координат . Высота последнего устанавли
валась с помощью барометрического нивелирова
ния . Кроме свайных, на двух озёрах (Болдер и «Ле
дяное») открыты реечные водомерные посты . Для 
измерения уровня на отвесном скальном осно
вании была закреплена рейка высотой 2 м . Уров
ни воды, регистрируемые на водомерных постах, 
отнесены к условной плоскости нуля графика . 
Наряду с измерениями уровней, на озёрах отби
рали пробы для полевого гидрохимического экс
прессанализа и последующего, более детального 
определения содержания главных ионов . Для из
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Рис. 1. Схема располо
жения гидрологических 
работ в восточной части 
полуострова Брокнес .
1 – водомерные посты; 
2 – пункты отбора проб 
на гидрохимический ана
лиз; районы выполнения: 
3 – батиметрических съё
мок; 4 – георадарного 
профилирования; 5 – та
хеометрических съёмок; 
6  – провал в леднике 
Долк; 7 – действующие 
дороги; 8 – дорога, уча
сток которой разрушен 
провалом; 9 – временный 
ручей из оз . Сибторп; 10 – 
береговая линия
Fig. 1. Location chart of 
the hydrological works in 
the Eastern part of Broknes 
Peninsula .
1 – water measurements sta
tions; 2 – sampling points 
for hydrochemical analysis; 
areas of: 3 – bathymetric 
surveys; 4 – GPR profiles; 
5 – the tachymetric surveys; 
6 – depression in Dålk Gla
cier; 7 – active roads; 8 – it 
is a road which was partly 
destroyed by depression; 9 – 
temporary stream of lake 
Sibthorpe; 10 – coastline

мерения удельной проводимости и минерализа
ции воды использовался мультимонитор Ultrapen 
PT1 (Myron L Company, USA), обеспечивающий 
точность не менее 1% . Водородный показатель 
определялся с помощью электронного PHметра 
Kellymeter PH009(I) (Kellymeter, China) .

Промеры глубин на озёрах, свободных ото 
льда, вели с резиновой вёсельной лодки . Для 
регистрации глубин использовался электрон
ный эхолоткартплоттер Garmin GPSMAP 585 
(Garmin Ltd ., Taiwan) . На отдельных водных 
объектах изза наличия льда на акватории про
меры выполняли при помощи ледового керноот

борника Kovacs (Kovacs Enterprises, USA) и руч
ного лота либо с помощью георадара .

Морфометрические характеристики 
исследуемых озёр

По результатам промеров глубин исследуе
мых озёр составлены батиметрические схемы и 
определены основные морфометрические харак
теристики . Схемы составляли путём формиро
вания гридов методом Kriging с использованием 
линейной вариограммы .
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Озеро Сибторп располагается к северу от само
го глубокого и наибольшего по размерам водоё
ма пова Брокнес – озера Прогресс [16] . Талая 
вода с ледника и окружающих снежников сна
чала поступает в него, а затем под уклоном пе
ретекает в Сибторп . Летом 2017/18 г . последнее 
представляло собой водоём на 55% вскрывший
ся ото льда . Озеро практически со всех сторон 
было окружено снежниками, наибольший из ко
торых располагался в его юговосточной части и 
выступал в качестве подпора озёрных вод . Озеро 
Сибторп имеет треугольную форму (рис . 2, а) . На 
момент выполнения батиметрической съёмки 
(21 января 2018 г .) его длина (расстояние между 
двумя наиболее удалёнными точками) составляла 
540 м . Средняя ширина озера оценивалась в 100 м 
при максимальном значении около 190 м . Пло

щадь акватории, свободной ото льда, была равна 
54,76 тыс . м2 при соответствующем объёме вод
ной массы около 47,66 тыс . м3 . В центральной и 
северозападной частях озера придонная часть – 
пологая и глубины редко превышают 1 м (средняя 
глубина около 0,8 м) . Максимальная глубина во
доёма на изученном участке – 3,8 м . В настоящий 
момент район наибольших глубин имеет округ
лую форму и расположен вдоль фронта снежни
ка на южном берегу . По данным аэрофотосъёмки 
8 января 2018 г ., выполненной А .В . Миракиным, 
реальные размеры водоёма оцениваются пример
но в 650 × 400 м, при площади поверхности около 
99,58 тыс . м2 . В восточной части ширина озера су
щественно уменьшается и оно постепенно пере
ходит в ручей «Каньонный», который связывает 
водоём с бухтой Тюленьей .

Рис. 2. Батиметриче
ские схемы озёр Сиб
торп, LH73, Рейд и 
Скандретт .
1 – предположительное 
положение береговой ли
нии оз . Сибторп при от
сутствии льда; 2 – пунк
ты промеров глубин; 
схема: а – оз . Сибторп; 
б – оз . LH73; в – оз . Рейд; 
г – оз . Скандретт; на за
днем плане – ортофото
план, выполненный 8 ян
варя 2018 г . А .В . Мира
киным
Fig.  2. Bathymetric 
schemes of the lakes 
Sibthorpe, LH73, Reid, 
Scandrett .
1 – the assumed position 
of the Sibthorpe lake shore 
line in the absence of ice; 
2 – depth measurement 
points; the lake scheme: 
а – Sibthorpe; б – LH73; 
в – Reid; г – Scandrett; in 
the background, an ortho
photo made on 8 January 
2018 by A .V . Mirakin



 43 

А.С. Боронина и др.

Озеро LH73 расположено в овальной котловине, 
в непосредственной близости от системы озёр Про
гресс–Сибторп . Его длина – 230 м при максималь
ной ширине около 140 м (см . рис . 2, б) . По данным 
батиметрической съёмки 10 января 2018 г ., площадь 
акватории водоёма оценивается в 23,82 тыс . м2 при 
объёме водной массы около 39,4 тыс . м3 . Области 
наибольших глубин расположены в центральной 
части . Максимальная измеренная глубина состав
ляет 3,1 м . В южном направлении придонная часть 
выполаживается и глубины не превышают 1,5 м . 
Вдоль южного берега озеро граничит со снежни
ком . Снежноледяная стенка на этом участке – 
практически отвесная . Периодически, в тёплый 
сезон года, от неё откалываются глыбы фирнизи
рованного снега, образуя при этом относительно 
крупные гроты и провалы, что приводит к посте
пенному отступанию береговой линии водоёма . 
В случае переполнения котловины водой напряже
ние, оказываемое на описанную ранее снежноле
дяную перемычку, возрастает и происходит прорыв .

Озеро Рейд представляет собой относительно 
небольшой водоём, расположенный между Рос
сийской антарктической станцией «Прогресс» и 
Австралийской полевой базой «ЛоуРаковита» . 
Котловина водоёма имеет форму, вытянутую с се
веровостока на югозапад (см . рис . 2, в) . Её длина 
составляет около 330 м . Средняя ширина оцени
вается в 100 м при максимальной ширине 145 м . 
Участок наибольших глубин имеет слабовытяну
тую форму и смещён к северной части озера . Мак
симальная измеренная глубина – 3,5 м . Придон
ная часть водоёма – пологая, без резких уклонов и 
локальных перепадов отметок дна . Площадь озера 
на момент съёмки оценивалась в 35,53 тыс . м2 
при объёме вмещающей водной массы около 
40,45 тыс . м3 . Сток из водоёма происходит в севе
розападном направлении по руслу небольшого 
ручья, впадающего в Нелла Фьорд . Согласно дан
ным, приведённым в австралийском Атласе [15], 
длина озера составляла 300 м, а средняя ширина – 
около 90 м . Максимальная глубина оценивалась в 
3,8 м . Из этого следует, что котловина водоёма до
статочно стабильна и ежегодные сбросы водных 
масс несильно влияют на её деформацию .

Озеро Скандретт относится к числу наиболь
ших водных объектов пова Брокнес . Оно пита
ется водами, поступающими непосредственно 
с ледника . Обычно к началу января ледяной по
кров занимает около 80% площади водной поверх

ности . Однако даже во время летнего сезона озеро 
полностью не вскрывается . С западной, восточной 
и южной сторон водоём окружён скалами, на ко
торых аккумулируются снежные массы . В пери
од таяния вóды снежников служат дополнитель
ным источником его питания . Поверхностный сток 
из озера – переменный и возникает обычно при 
разрушении снежноледяной перемычки, распо
ложенной в его северозападной части . При про
рыве плотины поток, как правило, образует ручей
водопад, направленный непосредственно в Нелла 
Фьорд . Согласно выполненным промерным рабо
там, длина оз . Скандретт составляет 891 м при сред
ней ширине около 180 м . Площадь акватории оце
нивается в 157,92 тыс . м2, а объём воды достигает 
1490,7 тыс . м3 . Линейные размеры водоёма согла
суются с данными, приведёнными в Атласе [15] . 
Обратная ситуация с результатами по батиметрии . 
В указанной публикации приводится значение мак
симальной глубины равное 8,2 м, однако, согласно 
нашим промерным работам, максимальная глубина 
составляет 17,6 м (см . рис . 2, г) . На данном этапе ав
торы воздерживаются от объяснений столь значи
тельных расхождений полученных значений .

Уровенный режим озёр

Графики хода уровня воды (рис . 3) наглядно де
монстрируют, что для большинства водоёмов пова 
Брокнес характерно плавное изменение высоты 
вод ной поверхности . В качестве примера рассмо
трим ход уровня на озере Рейд (см . рис . 3, а) . В се
редине декабря 2017 г . уровень воды в нём упал на 
величину около 30 см (А .В . Тепляков, 2018 г ., част
ное сообщение) . После этого, как следует из гра
фика, установился стабильный уровневый режим 
с тенденцией на увеличение . Наименьшие значе
ния наб людались с конца декабря до начала января, 
минимальное из них составило 86,4 см над нулём 
графика водомерного поста . Максимальная высо
та уровня воды над нулём графика зарегистрирова
на 21 января 2018 г ., что связано с типом питания 
водоёма: устойчивые положительные температу
ры воздуха привели к интенсивному сокращению 
снежников, а талые воды пошли на пополнение 
водной массы оз . Рейд . Во второй половине янва
ря рост уровня сменился на незначительный спад 
с последующей стабилизацией . Амплитуда колеба
ния за период наблюдений составила 11,5 см .
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Несмотря на незначительную удалённость ис
следуемых водных объектов друг от друга, каждый 
из них имеет свои особенности уровенного режи
ма . Так, для озёр Скандретт и Дискашн в сезон 
63й РАЭ это проявилось в резком уменьшении 
высоты водной поверхности (см . рис . 3 б, в) . Озёро 
Скандретт относится к самому холодному из всех 
исследованных водоёмов . Оно питается талыми во
дами, поступающими непосредственно с ледни
ка . На момент начала мониторинга регистрирова
лось повышение уровня водной поверхности воды, 
однако 31 декабря 2017 г . изза разрушения снеж
ноледяной перемычки произошёл резкой сброс 
озёрных вод . В результате в северозападной части 
оз . Скандретт образовался ручейводопад . Он пред
ставлял собой бурный поток с порогами и значи
тельными уклонами . По данным барометрическо
го нивелирования перепад высот составил 16,6 м . 

В первые дни после прорыва скорость потока была 
столь значительна, что вода при прохождении через 
снежник сформировала в нём тоннель и перетекла 
в Нелла Фьорд . Затем уровень воды в оз . Скандретт 
плавно понижался в течение всего периода наблю
дений, что обусловлено продолжающимся оттоком 
озёрных вод . Амплитуда изменения уровня воды за 
период наблюдений составила 38 см .

Прорыв озера Дискашн оказался более мощ
ным . С момента начала наблюдений за уровнем 
и на протяжении последующих 20 суток проис
ходило постепенное пополнение озёрной кот
ловины талыми водами снежников . В результате 
увеличения объёма возрастало давление, оказы
ваемое на снежноледяную перемычку . 22 янва
ря 2018 г . напряжение достигло критических зна
чений, что привело к прорыву водоёма . Уровень 
понизился на 0,95 м . При этом при прохождении 

Рис. 3. Суточный ход 
уровня воды над ну
лём графика .
На секциях приведены 
графики для озёр: а – 
Рейд; б – Скандретт; 
в – Дискашн; г – LH73; 
д – Прогресс; е – Сиб
торп; ж – «Ледяное»; 
з – Болдер
Fig. 3. The daily wa
ter level above the ze
ro of the graphs .
The graphs for lakes: a – 
Reid; б – Scandrett; в – 
Discussion; г – LH73; 
д – Progress; е – Sibthor
pe; ж – «Ledyanoye»; 
з – Boulder are shown on 
the sections
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паводка в снежнике был выработан тоннель, раз
меры которого увеличивались по мере удаления 
от точки входа в него . Вся вода, сформировавшая 
паводок, перетекла в Нелла Фьорд, после чего 
установился стабильный уровенный режим .

В полевых отчётах РАЭ за прошлые годы от
мечается, что для системы озёр LH73–Прогресс–
Сибторп также характерны резкие изменения 
уровня, связанные с разрушением ледяных пере
мычек и прорывами снежников [19] . Однако, к 
сожалению, в сезон 63й РАЭ подобное явление 
наблюдалось уже после окончания полевых работ . 
Согласно данным, полученным при измерениях 
на водомерных постах (см . рис . 3, г–е) всех трёх 
озёр, наблюдается тренд на увеличение уровня 
воды . После прорыва в марте 2017 г . (А .В . Тепля
ков, частное сообщение) озеро LH73 стало мелко
водным . Его максимальная глубина, по данным 
батиметрической съёмки, выполненной автора
ми 10 января 2018 г ., составила 3,1 м . Ввиду не
значительных глубин и интенсивного прогрева
ния водной толщи этот водоём вскрылся ото льда 
практически первым . Таяние льда в совокупности 
с талыми водами снежников спровоцировало по
вышение уровня . За период наблюдений эта вели
чина возросла на 26 см (см . рис . 3, г) .

Обратная ситуация отмечена на озере Прогресс . 
К моменту начала наблюдений водоём был пол
ностью покрыт однолетним льдом . Только к се
редине января 2018 г . в его южной части начали 
появляться первые закраины, а к 13 января в се
веровосточной части образовалась узкая полоса 
открытой воды . За период антарктического лета 
2017/18 г . озеро вскрылось лишь на 16% . Это не 
могло не сказаться на ходе уровня воды: с момен
та разрушения льда и вплоть до окончания мони
торинга он стремительно поднимался . За 20 дней 
водная поверхность повысилась на 32 см (см . 
рис . 3, д), и, как можно предположить, эта тен
денция сохранится вплоть до момента первого лё
дообразования . Уровенный режим озера Сибторп 
также характеризуется плавным увеличением (см . 
рис . 3, е), возникающим изза таяния снежников 
в пределах водосбора . Это может быть связано и с 
тем, что ручей «Каньонный», через который обыч
но происходит сток озёрных вод, ввиду сложив
шихся погодных условий не вскрылся ото льда .

Мониторинг уровенного режима на озёрах «Ле-
дяное» и Болдер был затруднителен изза органи
зационных причин, поэтому полученные ряды 

данных слишком короткие для их объективной ин
терпретации . На оз . «Ледяное» регистрировалось 
понижение уровня (см . рис . 3, ж), однако никакого 
поверхностного канала стока обнаружено не было . 
На оз . Болдер, наоборот, наблюдалось повышение 
уровня водной поверхности (см . рис . 3, з), вероят
но, связанное с водами, поступающими с ледника .

Минерализация воды в озёрах

Пункты отбора проб на гидрохимический экс
прессанализ показаны на рис . 1, а результаты вы
полненных измерений приведены в таб лице . По
лученные данные показывают, что минерализация 
воды в исследованных водоёмах варьирует в ши
роких пределах, поскольку она сильно зависит от 
ландшафтногеоморфологических и геологических 
условий, а также типа питания . Вода в большин
стве отобранных проб относится к категории пре
сных . Однако их значения сильно отличаются друг 
от друга, начиная с 27,1 мг/л (вода из оз . «Ледяное», 
имеющего преимущественно снеговое и леднико
вое питание) и кончая 1218 мг/л (оз . Рейд) . Неболь
шие значения минерализации характерны также 
для озёр LH73, Прогресс и Сибторп . Это указыва
ет на преобладающий тип снежного и ледникового 
питания и малое влияние антропогенной составля
ющей на состав воды . Обратная ситуация наблюда
ется на озёрах, расположенных в непосредственной 
близости от капитальных строений . Так, минера
лизация воды озёр, расположенных вблизи россий
ской и китайской антарктических станций, имеет 
повышенные значения – 612 и 530 мг/л соответст
венно, что связано с антропогенным воздействием . 
Вода с минерализацией более 1‰ относится к кате
гории солоноватых . Из ряда исследуемых озёр в эту 
группу попадает лишь один водный объект – бес
сточное оз . Лоу (2167 мг/л) . Также при гидрохими
ческом экспрессанализе определялся водородный 
показатель . Согласно полученным данным, озёра 
восточной части пова Брокнес характеризуются 
нейтральной либо слабокислой реакцией pH .

Обсуждение

В ходе проведённых исследований впервые 
получены наиболее объективные данные о глу
бинах озёр пова Брокнес . Это действительно 
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так, поскольку до момента выполнения полевых 
работ представления о батиметрии водоёмов ос
новывались на материалах из Атласа ANARE [15], 
которые базируются главным образом на единич
ных промерах и отдельных профилях . Выполнен
ные исследования и полученные данные позволя
ют обновить материалы Атласа [15] .

Исследования озёр пова Брокнес и холмов 
Ларсеманн в среднесрочной перспективе только 
начинаются, но уже сейчас можно сделать ряд вы
водов . Сравнение полученных результатов и ма
териалов из Атласа показывает, что за последние 
30 лет значительное углубилось оз . Сибторп . Со
гласно батиметрической съёмке авторов, его наи
большая измеренная глубина составила 3,8 м про
тив 0,7 м по данным Атласа ANARE . Вероятно, 
дальнейшее развитие водоёма будет проходить 
в сторону увеличения отметок дна в его южной 
части и котловины озера в целом, что может отри
цательно повлиять на снежноледяную перемыч
ку, расположенную в непосредственной близости 
к трассе, соединяющей станцию Прогресс с аэро
дромом . Аналогичная ситуация наблюдается и на 
оз . Скандретт . При сопоставлении новых данных c 
результатами Атласа расхождение для максималь
ного значения глубины для этого озера состави
ло 9,4 м . Вместе с тем для оз . Рейд установлено, 
что резкие сбросы воды практически не влияют 
на деформацию его котловины . Согласно преды
дущим наблюдениям, оз . Дискашн прорывается 

ежегодно, что делает этот объект очень важным 
для изучения прорывных паводков, носящих более 
серьёзный и разрушительный характер .

Данные о ходе уровней воды показали разли
чия в условиях формирования гидрологического 
режима водных объектов в зависимости от их мор
фологии и типа питания . Немногочисленность 
и разрозненность информации о водном режиме 
озёр антарктических оазисов делает полученные 
результаты важным шагом к пониманию особен
ностей гидрологического состояния этого района .

Заключение

В ходе комплексных гидрометрических ис
следований, выполненных в сезон 63й РАЭ в 
восточной части пова Брокнес, были получены 
уточнённые данные по батиметрии основных по
тенциально прорывоопасных озёр . При их сравне
нии с ранее опубликованными результатами про
меров установлена необходимость в дальнейшем 
дополнении и уточнении последних . Это крайне 
важно, так как прорывы ледниковых озёр, распо
ложенных в непосредственной близости от ин
фраструктуры РАЭ, возникают ежегодно . Ввиду 
естественных причин, особенно сейчас, в эпоху 
глобального потепления, не обошедшего стороной 
и Южную полярную область, снежники, ледни
ки и приуроченные к ним озёра, расположенные 

Результаты гидрохимического экспресс-анализа 

Номер Название Широта, 
градусы

Долгота, 
градусы Дата Минерализация, 

мг/л
Электропроводность, 

мкСм/см pH

1 Трещина −69,3978 76,41594 10 .01 .18 58,5 92,3 5,74
2 Прогресс −69,4006 76,39236 21 .01 .18 113 178 5,89
3 LH73 −69,4001 76,37566 21 .01 .18 70,4 111 6,26
4 Лоу −69,3894 76,3834 21 .01 .18 2167 2939 6,86
5 Скандретт −69,3894 76,3721 21 .01 .18 129 201 6,07
6 Болдер −69,4105 76,39716 22 .01 .18 42,3 66,7 6,20
7 Рейд −69,3867 76,37891 23 .01 .18 1218 1704 6,64
8 Дискашн −69,3894 76,35384 23 .01 .18 128 199 6,13
9 Сибторп −69,3961 76,39275 23 .01 .18 96,8 152 5,77

10 Озеро 1* −69,3913 76,3491 23 .01 .18 712 1028 6,67
11 Озеро 2* −69,3968 76,35425 23 .01 .18 166 256 6,43
12 Озеро 3* −69,3992 76,355 23 .01 .18 102 161 6,04
13 Озеро 4* −69,402 76,35695 23 .01 .18 103 163 5,97
14 Степпед −69,3766 76,38033 25 .01 .18 612 895 6,17
15 LH67 −69,3869 76,34654 31 .01 .18 456 669 6,51
16 «Ледяное» −69,411 76,40467 01 .02 .18 27,1 43,2 6,06
17 Провал −69,399 76,41379 01 .02 .18 77,4 121 5,88
18 LH69 −69,3731 76,36813 03 .02 .18 530 778 6,93

*Озёра, не имеющие названий .
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в краевой части Антарктиды, развиваются особен
но динамично . Последнее приводит к катастрофи
ческим паводкам, а они порой – к значительным 
разрушениям [10, 11, 20] . Ежегодные резкие сбро
сы озёрных вод делают водоёмы пова Брокнес 
прекрасным полигоном изучения прорывных, ка
тастрофических паводков более крупных масшта
бов . Это, при должной организации работ, может 
существенно улучшить понимание тенденций раз
вития ледниковых озёр и позволит усовершен
ствовать методы предсказания их прорывов .
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Summary
The Kolka Glacier, which rushed down the Genaldon valley on September 20, 2002 (North Ossetia), is now 
recovering after this catastrophe. One of the most important ways to predict a new disaster is to determine the 
rate of ice accumulation of the new glacier and to monitor the glacier volume regularly, since its trigger mecha-
nisms have not yet been fully studied. Recent changes of the Kolka Glacier were investigated by means of ground 
stereoscopic photography. The field works were carried out in 2014, 2016 and 2017. Shooting was made manually 
with a digital camera Canon 5D Mark II (without using a tripod) at arbitrary points, the distance between which 
did not exceed 100 m. The reference points were placed on the elevated relief forms on the glacier surface and 
coordinated by a differential GNSS receiver in the "fast static" mode. Laboratory processing of the photos was per-
formed using Agisoft Photoscan software in automatic mode, except for the procedure of identification of refer-
ence points on stereo images. The processing made possible to obtain digital models of the glacier surface in Geo-
TIFF format, the vertical error of which amounted to 0.7 m, while the horizontal one – 2.3 m. In 2014–2017, the 
maximal increase in height of the surface (up to 30 m) was recorded in the low part of the glacier tongue that was 
the result of advancing of the Kolka front along the ice-free surface. Mean annual increase in the surface elevation 
was equal to 2.2 m/year. Lowering of the surface in some areas may be explained by the slowing-down of the gla-
cier flow rate, which led to the appearance of thermokarst. The glacier volume increased by 7.4±0.7 million m3. 
As a result, the glacier tongue advanced by 50–70 m. Average over 2014–2017 increasing in the surface eleva-
tion (2.2 m/year) was slightly smaller than in 2004–2014 (3 m/year). Quick growth of the Kolka Gacier contrasts 
sharply with decreasing of volume of the representative Caucasus, Djankuat and Garabashi, over the same period.

Citation: Aristov K.A., Petrakov D.A., Kovalenko N.V., Timonin S.A., Kolchin A.A., Drobyshev V.N. Monitoring of Kolka Glacier in 2014–2017 by terres-
trial stereophotogrammetry. Led i Sneg. Ice and Snow. 2019. 59 (1): 49–58. [In Russian]. doi: 10.15356/2076-6734-2019-1-49-58.

Поступила 6 мая 2018 г. / После доработки 21 ноября 2018 г. / Принята к печати 21 декабря 2018 г.
Ключевые слова: ледник Колка, мониторинг изменения объёма, наземная фотограмметрия, опасные гляциальные процессы.

По данным наземной стереоскопической съёмки в 2014, 2016 и 2017 гг. оценены изменения объёма 
ледника Колка, восстанавливающегося после гляциальной катастрофы 2002 г. Ледник продолжает 
расти несмотря на неблагоприятные для ледников Кавказа климатические условия. Высоты по-
верхности ледника увеличивалась в среднем на 2,2  м/год, что резко контрастирует с негативным 
состоянием большинства ледников Кавказа.

Введение

Согласно действующим нормативным до
кументам [1], топографическое картографиро
вание может выполняться следующими метода
ми: тахеометрическим; на основе спутниковых 
геодезических определений; лазерным скани
рованием с воздуха в сочетании с цифровой 
аэро фотосъёмкой; наземным статическим или 

мобильным лазерным сканированием; цифровой 
аэрофотосъёмкой, в том числе с применением 
беспилотных летательных аппаратов; стереотопо
графическим; комбинированным аэрофототопо
графическим, в том числе с применением резуль
татов ДЗЗ; сочетанием различных методов .

Наиболее распространённые методы вы
полнения топографической съёмки в горной 
местности в настоящее время – тахеометриче
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ская съёмка, метод спутниковых геодезических 
определений и лазерное сканирование, однако 
ранее широко использовался стереотопографи
ческий метод . В инструкции [2] этот метод опи
сан как наземная фототопографическая съёмка, 
но в последнее время он не находил широкого 
применения . К основным причинам, по кото
рым данный метод не использовался, относятся 
сложность выполнения фототеодолитной съём
ки, а также трудности при обработке материалов 
наземной цифровой стереосъёмки с использова
нием классических фотограмметрических мето
дик . Появившиеся в последнее время программ
ные продукты позволяют в значительной степени 
автоматизировать процесс обработки цифровых 
стереоскопических фотографий [3], однако оста
ются открытыми вопросы выполнения топогра
фической съёмки с использованием данных тех
нологий и точности получаемых результатов .

Объект нашего исследования – ледник 
Колка, расположенный в верховьях Геналдон
ского ущелья, у северного подножия Казбекско
Джимарайского массива в районе горы Казбек 
на Центральном Кавказе . Этот ледник известен 
своими повторяющимися катастрофами . В ходе 
последней из них, 20 сентября 2002 г ., практи
чески весь ледник сорвался со своего ложа и 
пронёсся вниз по ущелью в виде ледововодно
каменного потока, преодолев за 6 минут около 
19 км . Основная масса была остановлена Ска
листым хребтом, ниже которого сошёл селевый 
поток с дальностью выброса около 17 км . 

Больший вклад в аккумуляцию ледника вно
сят снежные и ледяные лавины, сходящие со 
склонов горы ДжимарайХох и её восточного 
отрога . Траектория лавин проходит по крутым 
скальным и осыпным склонам, что объясня
ет значительное обогащение лавинного потока 
каменнообломочным материалом . В освобо
дившемся ложе ледника начали накапливаться 
массы льда и каменнообломочного материала, 
формирующие тело нового ледника Колка . Не
которые каменные глыбы достигают нескольких 
метров в диаметре, что делает их весьма замет
ными на поверхности . К 2014 г . объём ледника 
составил около 40% объёма ледника перед ка
тастрофой [4] . В последние годы скорость на
растания площади ледника резко снизилась, 
предполагалось, что в 2015–2016 гг . ледник на
ходился в состоянии, близком к балансовому 

равновесию [5] . Изменения объёма ледника 
после 2014 г . пока не определялись . Учитывая 
весьма мрачную «биографию» ледника Колка и 
впервые представившуюся возможность наблю
дать его полное развитие до вполне вероятной 
следующей катастрофы, в 2004 г . был начат ин
струментальный мониторинг этого ледника [4] . 
Цель данной работы – оценка изменений высо
ты поверхности ледника в 2014–2017 гг .

Методика работ

Для оценки последних изменений ледника 
Колка была разработана и протестирована методи
ка выполнения цифровой наземной стереоскопи
ческой съёмки . Её дальнейшую обработку вели в 
программном комплексе Agisoft PhotoScan с целью 
получения цифровых моделей поверхности лед
ника (ЦМП) за несколько лет . Отметим, что дан
ный комплекс с успехом используется для обра
ботки воздушных и наземных стереоскопических 
съёмок, в том числе и на ледниках [6, 7] . Поле
вые работы были разделены на два этапа: а) GNSS 
(Global Navigation Satellite System) – определение 
координат опорных точек; б) стереофотосъёмка 
ледника . Камеральные работы выполняли в три 
этапа: а) вычисление координат опорных точек; 
б) обработка стереофотографий и получение 
ЦМП; в) сравнение и анализ полученных ЦМП .

Определение координат опорных точек. Коор
динаты опорных точек устанавливали с помощью 
комплекта одночастотных GNSSприёмников 
Trimble R3 . Съёмку вели без штатива, антен
ну размещали непосредственно на координируе
мой точке . Измерения проводили в режиме «Fast 
Static» . Минимальная продолжительность измере
ний на точке (при наличии сигнала от шести спут
ников и более) – 15 минут . Дополнительно про
водили фотосъёмку опорной точки . При этом для 
облегчения последующего поиска опорной точки 
на стереофотоснимках на кадре фиксировалась 
«ситуация» вокруг . Выбор расположения опорных 
точек был обусловлен несколькими факторами:

1) равномерным распределением точек по 
поверхности картографируемого объекта – лед
ника . Точки расположены как на фронте ледни
ка, так и в его тыловой части . Особое внимание 
уделялось расположению точек на заднем плане 
(в тыловой части ледника), так как с удалением 
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от точки фотографирования возрастает погреш
ность определения координат по фотоснимкам; 

2) уверенной дешифрируемостью опор
ных точек на фотоснимках . В качестве опорных 
точек, как правило, выбирались крупные камни 
(глыбы), выделяющиеся на фоне поверхности 
ледника Колка, покрытой обломочным матери
алом . Отметим, что определять опорные объек
ты (камни) следует заранее, при рекогносциров
ке, так как при прохождении маршрута трудно 
оценить возможность последующего дешифри
рования на снимке того или иного камня . До
полнительной маркировки (например, краской) 
опорных точек не было, потому что измерялись 
координаты углов (вершин) камней, отчётливо 
определяемых на фотоснимке с погрешностью не 
более 3 пикселей (9–60 см);

3) доступностью и безопасностью при вы
полнении измерений . Опорные точки находят

ся в шаговой доступности . При прохождении 
маршрута исключалось попадание в зоны кам
непадов, образующихся на южном склоне Каз
бекскоДжимарайского массива .

Схема расположения опорных точек в 2014–
2017 гг . приведена на рис . 1 . Координаты опор
ных точек рассчитывались в проекции UTM, 
зона 38 на эллипсоиде WGS84 .

Цифровая наземная стереофотосъёмка. Стерео
фотосъёмка выполнялась цифровой зеркальной 
камерой Canon EOS 5D Mark II . Использовался 
объектив Canon 50 mm f/1 .8 с фиксированным 
фокусным расстоянием . Съёмка проводилась в 
режиме приоритета диафрагмы (Av) с максималь
ным диафрагменным числом для предотвраще
ния «размыва» объектов . Фокусировка проводи
ли «вручную» на бесконечность . При значениях 
ISO не более 400 освещённость объекта позволя
ла выполнять съёмку с выдержкой 1/250–1/500 с, 

Рис. 1. Схема распо
ложения района ра
бот:
1, 2, 3 – опорные точ
ки 2017, 2016, 2014 гг .; 
4 – расположение то
чек стереофотосъёмки; 
5 – границы ледников; 
6 – линии профилей
Fig. 1. Sketch map of 
fieldwork area:
1, 2, 3 – ground control 
points in 2016, 2017, 2014; 
4 – stereo photography 
points; 5 – glacier bound
aries; 6 – longitudinal 
profile and crosssections
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поэтому съёмку вели без использования штатива . 
Фотосъёмку проводили с произвольных базисов, 
расположенных на орографически левой морене 
ледника Колка и на хребте, разделяющем долины 
ледников Колка и Шау (см . рис . 1) . Точки съёмки 
выбирали исходя из условий местности . Основ
ное требование – отсутствие (или минимальная 
площадь) объектов на переднем плане кадра, при 
этом расстояние между точками съёмки составля
ло менее 100 м . Направление съёмки выбиралось 
таким образом, чтобы покрыть объект съёмки 
максимальным числом стереопар снимков . В не
которых случаях с одной точки съёмки выполня
ли фотографирование в разных направлениях .

Выполненные работы, по сути, представляют 
собой конвергентную цифровую наземную сте
реофотосъёмку с малыми базисами . Рекоменда
ции по съёмке взяты из руководства пользователя 
программного обеспечения Agisoft PhotoScan [8] . 
Аналогичные подходы к проведению наземной 
съёмки использовали для построения ЦМП и в 
других горных районах [9] . Во время съёмки при 
помощи портативного GPSнавигатора фиксиро
вали координаты снимков, которые затем зано
сили в метаданные изображений .

Построение моделей ледника. Обработка фото
графий проводилась в фотограмметрическом про

граммном комплексе Agisoft PhotoScan [8] и была 
разделена на несколько этапов: а) предваритель
ное автоматизированное выравнивание фотогра
фий; б) расстановка опорных точек и оптимизация 
выравнивания; в) построение плотного облака, 
содержащего более 11 млн точек, и ЦМП с разре
шением 1 м; г) создание ортофотоплана и экспорт 
данных для последующего анализа . Расположение 
опорных точек на поверхности ледника в 2017 г . 
отражено на рис . 2. Отметим, что все этапы об
работки, кроме расстановки опорных точек, про
водятся автоматически и могут быть запущены в 
режиме пакетной обработки, что значительно со
кращает трудозатраты . Стереофото снимки, вы
полненные с базисов, расположенных на левой 
боковой морене ледника, и стереофотоснимки 
с базисов, расположенных на восточном отроге 
горы ШауХох (см . рис . 1), обрабатывались раз
дельно с последующим объединением результатов .

Обработка моделей ледника. Результаты обра
ботки стереофотоснимков (модель поверхности 
и ортофотоплан) были экспортированы в фор
мат GeoTIFF, который поддерживается боль
шинством ГИСпакетов . После построения ЦМП 
(рис . 3) по результатам съёмки за каждый год вы
полнялось их сравнение в программном комплек
се QGIS 2 .18 . Продольный и поперечные профи

Рис. 2. Опорные точки на ЦМП ледника 2017 г ., текстурированной по фотографиям в программе Agisoft 
PhotoScan (вид с восточного отрога горы ШауХох в сторону КазбекскоДжимарайского массива)
Fig. 2. Ground control points on glacier DSM of 2017 textured by photos in Agisoft PhotoScan (view from Mt . Shau
Khokh eastern ridge to KazbekDzhimarai massif)
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ли строили с использованием инструмента Profile 
Tool . Карты изменения высоты поверхности лед
ника построены на основе результатов сравне
ния ЦМП, выполненного в модуле «Калькуля
тор раст ров» . Изменение объёма вычислялось в 
модуле Raster Volume программного приложения 
SAGA (2 .3 .2), внедрённого в оболочку QGIS .

Полученные результаты и их обсуждение

Погрешности расчётов. Погрешность определе
ния координат опорных точек не превышает 0,30 м 
в плане и 0,5 м по высоте, что, согласно [1], соответ
ствует точности пунктов планововысотного обос
нования масштаба 1:5000 . Погрешности уравнива
ния фотоснимков в Agisoft PhotoScan по опорным 
точкам не превышают 2,3 м в плане и 0,7 м по вы
соте . Схожие значения погрешностей относительно 
опорных точек получены при применении данной 
технологии для составления ЦМП вулканических 
кратеров с дальностью съёмки до 1000 м [10] . На 
более удалённых от точек съёмки участках погреш
ности возрастают, что соответствует мировой прак
тике [11] . Для оценки точности полученных ЦМП 
проводилось сравнение значений высот, измерен
ных геодезическими GNSSприёмниками и ЦМП . 
Полученные результаты позволяют сделать вывод, 
что в нашем случае цифровую наземную стереофо
тосъёмку можно использовать при создании ЦМП 
с точностью по высоте до 1,5 м . 

Изменение высоты поверхности и объёма лед-
ника Колка. На рис . 4 представлены продольный и 
поперечные профили, показывающие изменение 
высоты поверхности ледника Колка в 2014–2016 
и 2016–2017 гг ., а на рис . 5 – карта изменения вы
соты поверхности этого ледника за 2014–2017 гг . 
На продольном профиле хорошо видно, что вы
сота поверхности выше и ниже ледника Колка не 
изменилась, что подтверждает корректность вы
числений . Больше всего, на 30–40 м, поверхность 
повысилась в нижней части языка, в зоне фрон
та наступающего ледника . Это повышение про
изошло не за счёт увеличения толщины льда (см . 
рис . 5), а в результате перемещения фронта по 
свободной ото льда поверхности . Вслед за волной 
наступающего фронта на профиле прослеживает
ся участок понижения поверхности . Чередование 
участков значительного повышения и последую
щего понижения поверхности прослеживается и 
выше по течению ледника на расстоянии от 400 до 
900 м от современного фронта ледника . Это хоро
шо видно и на картах изменения высоты поверх
ности ледника . Вероятно, участки значительно
го повышения поверхности ледника (более 30 м) 
приурочены к участкам продвижения фронталь
ных зон потоков льда, сформировавшихся из лед
ников, обособившихся после катастрофы 2002 г . 
и слившихся в единый массив льда в 2009 г . [4]; 
зоны же понижения поверхности приурочены к 
областям с низкими скоростями движения льда . 
Летом 2017 г . на таких участках были отмечены 
термокарстовые просадки и озёра (см . рис . 5) .

На поперечных профилях, расположенных на 
разном расстоянии от фронта ледника Колка, рас
пределение изменения высоты поверхности отли
чается довольно сильно . На профиле II–II' мак
симальное увеличение высоты поверхности (25 м) 
отмечается на участке примыкания ледника к бо
ковой морене . В средней части профиля отмеча
ется обширный участок понижения поверхности 
(см . рис . 4), приуроченный к участку с озёрами 
(см . рис . 5) . Наконец, по мере приближения к се
верной стене КазбекскоДжимарайского массива 
высота поверхности начинает расти . На профи
ле III–III', расположенном в средней части лед
ника, высота поверхности везде увеличилась на 
10–25 м, небольшой участок понижения поверх
ности находится на склоне боковой морены . На 
профиле IV–IV ', проходящем в верхней части лед
ника, также наблюдается повсеместное увеличе

Рис. 3. Цифровая модель поверхности ледника Кол
ка по данным стереофотосъёмки 2017 г .
Fig. 3. DSM of Kolka Glacier extracted from stereo im
agery captured in 2017
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ние высоты поверхности, значения которой растут по мере 
приближения к северной стене КазбекскоДжимарайского 
массива (см . рис . 4) . Заметим, что участков понижения по
верхности у подножия стены нет (см . рис . 5) . Это показыва
ет, что условия питания ледника Колка пока не ухудшились .

Летом 2017 г ., как и в предшествующие тёплые сезоны, 
отмечалась аномальная активность камнепадов и микросе
левых потоков, сходящих в тыловую часть ледника с север
ной стены КазбекскоДжимарайского массива . В условиях 
тёплой погоды конца июля шум от камнепадов практиче
ски не прекращался, небольшие камнепады сходили каждые 
3–5 мин ., более крупные – каждые 30–60 мин . На продолжа

ющуюся высокую активность камнепа
дов указывал и Г .А . Носенко с соавто
рами [5] . За период 2014–2016 гг . объём 
накопления ледовокаменного мате
риала на поверхности ледника соста
вил 3,4±0,5 млн м3, а за период 2016–
2017 гг . – 4,0±0,5 млн м3 . В среднем за 
2014–2017 гг . этот параметр составляет 
2,5±0,3 млн м3/год . С учётом площади 
ледника 1,10 км2 такое накопление за 
три года соответствует увеличению вы
соты поверхности на 2,2 м/год .

В 2014–2017 гг . значения балан
са массы на опорных для Кавказа 
ледниках Джанкуат и Гарабаши со
ставили −830 и −950 мм/год соот
ветственно [12, 13] . С учётом средней 
плотности ледников Джанкуат и Га
рабаши, равной 860 кг / м3 [14], это со
ответствует уменьшению высоты по
верхности данных ледников примерно 
на 1 м/год . Рост объёма ледника Колка 
контрастирует с потерей объёма опор
ных ледников, и быстрое восстановле
ние этого ледника попрежнему про
должается на фоне неблагоприятной 
для кавказского оледенения ситуации . 
Причины такого поведения ледника 
Колка детально анализировались в ра
ботах [4, 5] . На фоне сохранения зим
них условий середины ХХ в . [5] тая
ние ледника резко уменьшилось изза 
практически полного его перекрытия 
толстым слоем морены, оцениваемым 
в исследовании [5] в 15–20 см в сред
нем по леднику . В результате абля
ция ледника значительно сократилась . 
Темпы восстановления ледника не
сколько уменьшились по сравнению с 
2004–2014 гг . Объём ледника увеличи
вался тогда на 3,3±0,7 млн м3/год [4], 
а уменьшение находится в пределах 
погрешностей оценок . Баланс массы 
ледника Джанкуат в 2004–2014 гг . в 
среднем был равен −560 мм / год [4], 
что почти на 300 мм/год больше, чем 
в 2014–2017 гг . Вероятно, менее благо
приятные условия 2014–2017 гг . отраз
ились и на темпах роста объёма ледни
ка Колка (см . рис . 5) .

Рис. 4. Продольный и поперечные профиля поверхности ледни
ка Колка в 2014, 2016 и 2017 гг .
Fig. 4. Longitudinal profile and crosssections of the Kolka Glacier 
surface in 2014, 2016 and 2017
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Изменение положения фронта ледника Колка. 
Прямое следствие положительного баланса 
массы – продвижение фронта ледника Колка . 
В 2014–2017 гг . он продвинулся на 50–70 м, при
чём наибольшее продвижение было приурочено 
к центральным участкам (рис . 6) . Внешний вид 
фронта не претерпел принципиальных измене
ний с 2016 г . Фронт остался крутым, имел вы
соту около 40 м, с многочисленными осыпными 
шлейфами у подножия (рис . 7) .

Сравнение цифровой наземной стереосъём-
ки с другими методами топографической съём-
ки. В 2014 г . съёмка поверхности ледника Колка 
одновременно выполнялась несколькими ме
тодами: стереотопографическим, тахеометри
ческим, цифровой аэрофотосъёмкой с БПЛА 
(беспилотный летательный аппарат) [4] . Наи
более точные (до 3 см) и подробные ЦМП по
лучены с использованием аэрофотосъёмки [15] . 
Применение БПЛА в горной местности затруд
нено изза метеорологического фактора (силь
ные порывы ветра, неустойчивая погода) . При 

выполнения данного вида съёмки достаточно 
высок риск потери или повреждения съёмочно
го оборудования . К недостатку метода относит
ся и необходимость подзарядки аккумуляторов 
БПЛА . Тахеометрический метод позволяет по
лучить точные координаты снимаемых точек, но 
ограничен в их количестве . В течение дня можно 
провести измерения для нескольких сотен точек, 
поэтому картографирование элементов поверх
ности ведётся в камеральных условиях с помо
щью прорисовки горизонталей . 

Метод спутниковых GPSопределений ис
пользовался только для координирования опор
ных и проверочных точек планововысотного 
обоснования аэрофото и стереотопографической 
съёмки . Использование данного метода для съём
ки поверхности ледника нецелесообразно, так как 
изза сложного рельефа приходилось бы делать 
пикеты на расстоянии до 20 м, при этом общая 
протяжённость маршрутов съёмки составила бы 
около 30 км . Кроме того, некоторые зоны ледни
ка труднодоступны . Наземная стереоскопическая 

Рис. 5. Изменения высоты поверхности ледника Колка за 2014–2017 гг ., м:
1 – термокарстовые озёра на поверхности ледника; 2, 3 – фронт ледника соответственно в 2014 и 2017 г .
Fig. 5. Surface elevation changes at the Kolka Glacier in 2014–2017, m
1 – thermokarst lakes on the glacier surface; 2, 3 – terminus of the glacier in 2014 and 2017
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Рис. 7. Фронт ледника Колка 24 июля 2017 г . 
Жёлтая стрелка указывает на фигуру человека
Fig. 7. Terminus of the Kolka Glacier on 24th July 2017 . 
Yellow arrow shows at a person

Рис. 6. Ледник Колка 25 ию ля 2017 г . Вид с восточного плеча горы ШауХох .
Выше термокарстовых озёр, расположенных в нижней части ледника, прослеживается область повышения поверхности . 
В тыловой части ледника видны многочисленные следы лавин и селевых потоков
Fig. 6. The Kolka Glacier on 25th July 2017 . A view from the eastern ridge of Mt . ShauKhokh . 
Above thermokarst lakes located at the lower part of the glacier an area of increasing surface elevation could be traced . Numerous 
traces of snow avalanches and debris flows are clearly visible at the rear part of the glacier

съёмка в условиях ледника Колка при хорошей 
погоде занимает два дня . По плотности облака 
точек наземная стереоскопическая съёмка усту

пает съёмке с БПЛА, но существенно превосхо
дит тахеометрическую съёмку . Высокая плотность 
облака точек имеет принципиальное значение в 
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условиях контрастного рельефа поверхности . Не
смотря на более низкую по сравнению с тахеомет
рией и GPSпозиционированием точность опре
деления координат отдельных точек, наземная 
стереоскопическая съёмка позволяет получить 
более высокое качество отображения поверх
ности . Стоимость оборудования и программно
го обеспечения для наземной стереоскопической 
съёмки существенно ниже, чем для всех осталь
ных методов топографической съёмки . Наш опыт 
на леднике Колка подтверждает распространён
ное мнение о наземной стереоскопической съём
ке как эффективном и недорогом решении для 
топографической съёмки в горной местности [3] .

Заключение

В процессе полевых работ, выполненных в 
2014, 2016 и 2017 гг . на леднике Колка, мы апро
бировали методику наземной стереофотосъём
ки с произвольных базисов . Материалы данной 
съёмки позволяют получить цифровые модели 
горной местности, точность которых не уступа
ет точности карт масштаба 1:10 000 . Однако от
метим и ряд недостатков использования данной 
методики . Так, в результате наличия «теневых» 
зон, изображение которых не попало в кадр, мо
дель поверхности в этих зонах нередко интерпо
лируется не в соответствии с действительностью . 
Кроме того, отмечается накопление погрешно
сти определения координат точек по мере уда
ления от точки съёмки; присутствуют дефекты 
ортофотоплана на плоские участки местности, 

снятые под острым углом . Использование дан
ной методики наиболее целесообразно при ис
следовании быстро изменяющихся, больших по 
площади объектов в горной местности, поверх
ность которых позволяет выполнять автоматизи
рованную обработку стереоснимков .

Сравнение моделей поверхности, полученных 
в результате наземной стереоскопической фото
съёмки, показало, что объём ледника в период 
с 2014 по 2017 г . увеличился на 7,4±0,7 млн м3 . 
Максимальное повышение поверхности (около 
30 м) отмечено в прифронтальной части ледни
ка . В тыловой его части, примыкающей к север
ной стене КазбекскоДжимарайского массива, 
поверхность повысилась на 20 м . Это показыва
ет, что пока ухудшения условий питания ледни
ка Колка не произошло . На отдельных участках 
поверхность понизилась . В 2014–2017 гг . поверх
ность ледника Колка повышалась в среднем на 
2,2 м/год, что резко контрастирует с понижени
ем поверхности опорных для Кавказа ледников 
Джанкуат и Гарабаши . С 2002 г . объём ледника 
Колка увеличился почти на 50 млн м3 . На фоне 
сокращения кавказских ледников этот ледник 
продолжает набирать массу .
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Summary
Due to climatic changes in Spitsbergen the glaciation of the Nordenskjold Land (West Spitsbergen) has signif-
icantly degraded over the past 100 years. Changes in glaciers are undoubtedly associated with intensive melt-
ing caused by a rise of summer air temperatures. Based on the results of field measurements of ablation on 
the East Grenford glacier, data on the ice reduction were obtained since 2004. Analysis of the results showed 
that magnitude of the surface ablation is in a good agreement with the values calculated by the Krenke–
Hodakov formula, in which the argument is the average summer air temperature. The parabolic dependence 
of the Krenke-Hodakov formula with the exponent of 3.25 presented the best approximation to the field mea-
surements for all high-altitude zones of the glacier with a correlation coefficient of 0.96. The calculated values 
of ablation of ice and snow were used to estimate the mass balance of the East Grenford glacier since 2004. 
The calculations were based on the following: measured values of jump in temperature at the boundary of 
the glacier, averaged values of the air temperature gradient, and averaged data on snow storage on the glacier. 
Data on the mass balance of the glacier is indicative of its shortening during the last decade, despite the inter-
annual variations. In 2016, the glacier mass balance reached the lowest value equal to −1990 mm, the calcu-
lated value was equal to −1960 mm. Analysis of the data demonstrated that the average summer air tempera-
ture is the major factor affecting the glacier mass balance. These results may be useful for estimating melting 
and mass balance of a number of mountain glaciers of the Nordenskjold Land.
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Многолетние наблюдения на леднике Восточный Грёнфьорд показали значительное сокращение 
его площади и снижение поверхности ледника. Расчёт абляции проводился по четырём высотным 
зонам с учётом реальных значений температурного градиента и температурного скачка на краю 
ледника. Результаты, полученные на этом леднике, позволяют оценить летнюю абляции и баланс 
массы горных ледников на западе Земли Норденшельда.

Введение

Земля Норденшельда расположена в цен
тральной части архипелага Шпицберген между 
проливами Исфьорд и ВанМайен (рис . 1), её 
протяжённость с запада на восток около 100 км . 
Влияние тёплого Шпицбергенского течения 
значительно влияет на климат территории, так 
как приток тепла со стороны Гренландского 
моря происходит за счёт широких фьордов, об
ращённых на югозапад, а также протяжённых 

широтных долин . Благодаря мягкому климату 
здесь распространены горные ледники сравни
тельно небольших размеров . Большинство лед
ников расположено на горных хребтах близ за
падного и восточного побережий острова, их 
общая площадь составляет около 500 км² [1] .

Во второй половине ХХ в . были определены 
основные закономерности оледенения Шпиц
бергена и даны оценки баланса массы ледников 
архипелага [2, 3] . На западных территориях ар
хипелага, в том числе и на Земле Норденшельда, 
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отмечено максимальное сокращение площади 
горных ледников, которое связано с повышени
ем летней температуры воздуха [1, 4–7] . В пери
од 1980–2010 гг . на этой территории наблюдал
ся положительный тренд летней температуры 
воздуха, который составил 0,8 °С за десятиле
тие [1] . В этот период на фоне потепления коли
чество зимних осадков оставалось постоянным, 
а с конца 1990х годов оно даже уменьшалось . 
Климатические условия вызвали значительную 
деградацию ледников, особенно лежащих на 
низких гипсометрических уровнях, что наибо
лее характерно для западных территорий Земли 
Норденшельда . Максимальное сокращение гор
нодолинных ледников отмечено в районе зали

ва Грёнфьорд в результате отступания леднико
вых языков, находящихся в береговой зоне [8] .

Горнодолинный ледник Восточный Грён
фьорд расположен в верховьях залива Грёнфьорд 
и имеет северную экспозицию . Это – типичный 
для Западного Шпицбергена горнодолинный 
ледник . Его площадь – около 7 км², а протяжён
ность – около 6 км [9] . Язык ледника спускает
ся до уровня 40 м, в верховье ледник разделён на 
два потока льда: западная ветвь ледника образует 
общий ледораздел с ледником Фритьоф, а вос
точная лежит в скальном цирке и поднимается до 
высоты 460 м . Оба потока льда сливаются в сред
ней части ледника на уровне около 320–360 м, об
разуя единый язык шириной до 900 м . В послед
ние годы ледник полностью находился в области 
абляции, хотя в верховье у скал сохранялись не
большие пятна снега . За период регулярных наб
людений в летний период с 2004 г . снежный по
кров стаивал до высоты 450 м . В 2011–2014 гг . в 
восточной части ледника и на ледоразделе сохра
нялась небольшая область аккумуляции, площадь 
которой не превышает 0,15 км² . С 2015 г . снеж
ный остаток стаивал в августе–сентябре, а снего
вая линия поднималась до уровня 450–500 м . 

В 1967 г . сотрудники Института географии 
РАН выполняли на леднике гляциологические 
исследования для расчёта баланса его массы, а 
с 2004 г . наблюдения в летний период продол
жались ежегодно . Измерения зимой проведены 
в 2012–2015 гг . В этот период получены оценки 
толщины льда, температурного режима верхней 
толщи ледника и зимнего снегонакопления на 
различных высотах [9, 10] .

Методика исследований

Полевые работы выполняли в составе Шпиц
бергенской гляциологической экспедиции Ин
ститута географии РАН . Для измерения таяния 
льда и снега проводили ежегодные измерения по 
абляционным рейкам, забуренным в лёд, их по
ложение показано на рис . 1 . Составные деревян
ные рейки длиной по 2 м и сечением 25 × 25 мм 
были скреплены металлическими шарнирами и 
забурены в лёд на глубину до 10 м . Отсчёты по 
рейкам снимались в конце периода абляции с по
мощью рулетки с точностью 1 см . Ошибка изме
рений стаявшего слоя, связанная с отклонением 

Рис. 1. Схема ледника Восточный Грёнфьорд, распо
ложение абляционных реек (1) и автоматических ме
теостанций на леднике (2)
Fig. 1. Scheme of Eustre Grønfjordbreen, location of 
wells (1), automatic weather station (2)
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рейки от отвеса и неровностью поверхности лед
ника в месте установки реек, не превышала 2 см . 
Среднеквадратическая ошибка измерения абля
ции на леднике составляла 70 мм в .э . Так как в 
местах установки реек уклон поверхности ледни
ка не превышал 5°, он не учитывался ввиду мини
мальных различий истинной толщины стаявше
го слоя и отсчёта по отвесу [11] . Для измерений 
абляции деревянные рейки были забурены на ле
дяных буграх, что определено особенностью руч
ного бурения на наименее обводнённых участ
ках . В дальнейшем рейки могут оказаться как в 
ложбине, так и на скате бугра . Мы полагаем, что 
избирательность места установки рейки может 
влиять на результаты лишь в короткий срок из
мерений – не более двух недель . За летний сезон 
или даже несколько лет наблюдений этот фактор 
не может быть существенным, так как в период 
таяния поверхность льда претерпевает непрерыв
ные изменения микрорельефа .

Измерения положения реек, границ ледника 
и снеговой линии выполнены с помощью GPS 
Garmin10 с точностью около 3 м в плане и 6 м 
по высоте . Ход температуры воздуха у края лед
ника и в его верховье получен с помощью двух 
автоматических метеостанций, оснащённых дат
чиками HOBO и установленных в апреле 2015 г . 
Измерения температуры воздуха на леднике 
проводили при помощи автоматических логге
ров типа iButtom DS1921G, установленных в 
2016 и 2017 г . на рейках № 10, 12 и 13 (см . рис . 1) . 
Точность измерения температуры воздуха с их 
помощью составляет 1,0 °С .

Измерения зимнего снегонакопления на лед
нике проводили в точках установки реек . По
лучены значения среднего снегонакопления на 
леднике и межгодовой изменчивости снегоза
пасов . Основные результаты этих исследова
ний отражены в работе [12] . Расчёт удельного 
баланса массы ледника выполнен по четырём 
высотным зонам . Их нижние, верхние грани
цы и площадь определены следующим образом: 
50–150 м (1,07 км²); 150–250 м (1,69 км²); 250–
350 м (2,35 км²); 350–450 м (1,61 км²) в зоне 1–4 
соответственно . Плотность льда принята рав
ной 0,88 г/см³ . По данным снегомерных измере
ний на леднике средняя плотность снега приня
та равной: 0,40; 0,38; 0,37 и 0,35 г/см³, а средний 
водозапас в снежном покрове: 870, 550, 460 и 
280 мм в .э . в зонах 1–4 соответственно .

Значения поверхностной абляции осредня
лись в каждой высотной зоне на основе пока
заний реек . До 2015 г . в верхних зонах находи
лось по одной рейке, а в нижней зоне было две 
рейки . С 2015 г . их число увеличилось до 12, в 
зоне 1 установлены три рейки, по четыре рейки 
в зонах 2 и 3, в зоне 4 – 1 рейка . Удельный ба
ланс ледника рассчитывался по величине сред
ней абляции в каждой зоне с учётом её площади 
и без учёта снежного остатка, так как за исклю
чением 2006 г . во всех высотных зонах отмечен 
отрицательный баланс накопления льда .

Результаты исследований

На основе сравнения картографического ма
териала и многолетних экспедиционных наб
людений отмечено, что на территории Земли 
Норденшельда больше всего сократились рас
положенные низко горнодолинные ледники в 
западной части полуострова [13] . Ледники Аль
дегонда, Западный и Восточный Грёнфьорд, Ян
сона, Баалструда, Дальфонна, Эрдмана отступи
ли от своих границ 1930х годов на расстояние 
1–2 км . По сравнению с 1980 г . на этих ледни
ках установлено повышение границы питания 
и сокращение площади аккумуляции [8] . Фак
тически большинство западных ледников Земли 
Норденшельда, верхний край которых лежит 
ниже 500 м, потеряли свои области питания пол
ностью или они представлены небольшими пят
нами, где летом сохраняется снежный покров .

Регулярные наблюдения на леднике Восточ
ный Грёнфьорд, которые ведутся с 2004 г ., по
казали, что его площадь стремительно сокраща
ется, а поверхность ледника понижается во всех 
высотных зонах . Основная причина этого про
цесса связана с интенсивным летним таянием, 
что обусловлено ростом летних температур воз
духа . В последние годы на языке ледника в лет
ний период стаивает до 4 м льда . За счёт утонче
ния языковой части ледника его передний край 
с 2014 по 2017 г . отступил на 450 м . Современ
ные потери массы ледника существенно превы
шают известные оценки баланса массы ледни
ков Земли Норденшельда, полученные в 1980х 
годах [14] . Измерения величины летнего тая
ния и зимнего снегонакопления, проводимые на 
основе сети абляционных реек, показали, что 
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практически во всех высотных зонах ледника 
происходят потери льда .

Наиболее длинный ряд измерений абляции 
получен по рейкам, установленным в централь
ной части ледника на высоте около 300 м . Сопо
ставление значений абляции на этом высотном 
уровне с летними температурами воздуха метео
станции Баренцбург показано на рис . 2 . Средняя 
летняя температура использована как универсаль
ная температурная характеристика тёплого сезона 
(июнь–август) . После кратковременного периода 
похолодания в 2008–2010 гг . наблюдается увели
чение летних температур [15], что привело к уси
лению таяния льда (см . рис . 2) . Максимальное та
яние отмечено в 2016 г ., когда летние температуры 
достигли абсолютного максимума за столетний 
период на Шпицбергене, а снегонакопление пред
шествующей зимы 2015/16 г . было ниже средне
го многолетнего значения . В итоге за 13 лет в этой 
части ледника растаял слой льда толщиной 14,6 м, 
что составляет в среднем 1,1 м льда в год .

Наблюдения абляции по рейкам, установ
ленным на различных высотах, показали замет
ные межгодовые отличия . Тем не менее, суммар
ные потери льда за три года для каждой рейки 
выявили высотную зависимость, близкую к ли
нейной . На рис . 3 показана абляция на различ
ных высотах в период с мая 2015 г . по сентябрь 
2017 г . За этот период на языке ледника поверх
ность льда понизилась до 11 м, а в его верхо
вьях – не более 2 м . Установленная закономер
ность указывает на возможность применения 
расчётного метода с использованием высотно

го градиента температуры, который также был 
измерен . Высотный градиент температуры воз
духа, измеренный с помощью автоматических 
регистраторов температуры, показал среднее 
значение равное −1,05 °С/100 м . Даже с учётом 
большой величины высотного градиента темпе
ратуры воздуха в верховьях ледника на высоте 
350–450 м в летние месяцы температура воздуха 
была устойчиво положительной .

Связь между летней температурой воздуха и 
абляцией определена соотношением Кренке–
Ходакова [17] . Для расчёта величины абляции А 
принята зависимость по формуле (1), в которой 
степеннóй показатель равен 3,25 (см . формулу на 
стр . 63) . Показатель был получен из условия наи
лучшей корреляции данных измерений и расчё
тов абляции . Параметр Тs в формуле (1) – средняя 
летняя температура воздуха, которая рассчитыва
ется на основе изменения температуры воздуха 
с высотой по формуле (2), в которой: Т – темпе
ратура у подножия ледника; Тс – температурный 
скачок; dТ – вертикальный градиент темпера
туры; h – высотный уровень, высота от нижней 
точки ледника в метрах . Величина Тс получена 
при обработке данных записей о температуре воз
духа на метеостанции, расположенной на море
не перед ледником, и логгера, установленного 
на льду . Расчётные значения абляции по форму
лам (1) и (2) показаны пунктиром на рис . 3 . Ко
эффициент корреляции значений расчётной и 
измеренной абляции равен 0,96 . Расчётная по

Рис. 2. Величина абляции льда (Восточный Грён
фьорд) на высоте 300 м (1) и средняя летняя темпе
ратура воздуха по метеостанции Баренцбург (2)
Fig. 2. The value of the annual ice melting (Eustre Grøn
fjordbreen) at an altitude of 300 m (1) and the mean sum
mer air temperature at the weather station Barentsburg (2)

Рис. 3. Абляция на леднике Восточный Грёнфьорд за 
период с мая 2015 г . по сентябрь 2017 г .:
1 – измерения; 2 – расчёт таяния по формуле (1)
Fig. 3. Total melting on the Eustre Grønfjordbreen Gla
cier in the period from May 2015 to September 2017: 
1 – measurements; 2 – calculation of melting according to for
mula (1)
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верхностная абляция и температура воздуха уста
навливаются по следующим соотношениям:

А = (Тs + 9,5)3,25, (1)

Тs = (Т + Тc) + dТ h/100 . (2)

В расчёте использованы средние летние тем
пературы воздуха на метеостанции Баренцбург, 
расположенной в 20 км от ледника . Температуру 
воздуха на леднике регистрировали с помощью 
автоматической метеостанции, установленной 
на морене в 300 м перед фронтом ледника (см . 
рис . 1) . Для летнего периода получено, что сред
няя летняя температура воздуха у края ледника 
была в среднем ниже на 1,3 °С, чем в Баренцбур
ге . Высотный градиент температуры принят рав
ным −1,05 °С на каждые 100 м подъёма на основе 
измерений температуры воздуха на разных высо
тах . Величина ледникового скачка температуры 
на границе ледника принята равной −1,3 °С . 

Абляция льда и снега на леднике оценена с 
учётом осреднённых снегозапасов, получен
ных на основании результатов весенних сне
гомерных съёмок на исследуемом леднике в 
2012–2015 гг . [12] . Средняя толщина снежно
го покрова на леднике в 2012–2015 гг . составила 
1,3 м и имела небольшую межгодовую изменчи
вость . В нижней части ледника толщина снеж
ного покрова колебалась от 80 до 125 см, в верх
ней – от 130 до 175 см . В августе 2017 г . в верховье 
восточной части ледника снежный покров имел 
среднюю толщину 20 см, но в сентябре снег стаял 

полностью . В августе 2015 и 2016 гг . снег также 
полностью стаял на всей поверхности ледника . 
В предыдущие три года на этом участке наблю
далось небольшое накопление снега на площа
ди менее 0,1 км², толщина снежного покрова не 
превышала 20 см . В западной части ледника на 
ледоразделе с ледником Фритьоф (высота 408 м) 
снежный покров стаивал каждое лето с 2004 г ., 
за исключением 2006–2009 гг . В расчётах балан
са массы ледника использовались значения абля
ции, рассчитанные по средней летней температу
ре воздуха, и средние значения снегонакопления 
на леднике . Остаток снежного покрова, наблю
даемый в отдельные годы в верховьях ледника, в 
расчёт не принимался . Расчётный и измеренный 
баланс массы ледника Восточный Грёнфьорд с 
2004 по 2017 г . приведён в таблице .

Обсуждение результатов

Многолетние наблюдения абляции на ледни
ке – наиболее надёжные данные для её моделиро
вания расчётным способом . Использование фор
мулы Кренке–Ходакова для расчёта абляции со 
степенным показателем 3,25 оказалось оптималь
ным при сравнении с натурными измерениями 
2015–2017 гг . Коэффициент корреляции расчёт
ных данных и измеренных был равен 0,96 . Так как 
в период наблюдений с 2004 г . баланс массы во 
всех высотных зонах на леднике Восточный Грён
фьорд был отрицательным, можно допустить, что 

Значения средних летних температур воздуха, абляции и баланса массы ледника Восточный Грёнфьорд с 2004 по 2017 г.

Год Средняя летняя тем
пература воздуха Тs , °С

Поверхностная абляция 
А (расчёт по Тs ), мм в .э .

Измеренный баланс 
массы ледника W, мм в .э .

Расчётный баланс мас
сы ледника Wр, мм в .э .

Относительная 
погрешность Wр, %

2004 5,05 −2076 −1400 −1487 6
2005 5,03 −2066 −1550 −1478 −5
2006 5,07 −2088 −850 −1500 76
2007 4,7 −1863 −1200 −1274 6
2008 4,30 −1637 −800 −1048 31
2009 5,07 −2091 −1000 −1502 50
2010 4,42 −1703 −1100 −1113 1
2011 5,61 −2453 −1320 −1869 42
2012 4,75 −1893 −1240 −1304 5
2013 5,49 −2371 −1510 −1784 18
2014 5,01 −2052 −1400 −1464 5
2015 5,88 −2655 −1780 −2068 16
2016 5,91 −2678 −1990 −2090 5
2017 4,95 −2015 −1790 −1630 −9
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величина летней абляции – определяющая в ба
лансе массы ледника . Сравнение расчётного и 
измеренного значений баланса массы ледника 
показывает наименьшие различия в наиболее 
тёплые годы (2004, 2005 и после 2013 г .), когда 
снежный покров на леднике стаивал полностью, 
а летние температуры были максимальными (см . 
таблицу) . Максимальные различия наблюдались 
в снежные 2006 и 2009 г ., а также в 2011 г ., когда 
летнее таяние продолжалось лишь два месяца . 
Фактически, сезон таяния 2011 г . закончился на 
месяц раньше, так как в третьей декаде августа 
случались ранние снегопады . В этом случае рас
чёт таяния по средней летней температуре дал 
бόльшие отрицательные значения, чем реальные 
значения таяния в период короткого лета .

Расчётные и фактические значения баланса 
массы ледника показали его уменьшение, кото
рое согласуется с ростом летней температуры воз
духа . Эта тенденция наметилась в середине ХХ в . 
На рис . 4 показаны летняя температура воздуха по 
данным метеостанции Баренцбург [16] и значения 
баланса массы ледника Восточный Грёнфьорд . 
Наиболее раннее значение баланса массы ледника 
Восточный Грёнфьорд получено в 1967 г . из срав
нения ряда наблюдений баланса массы ледника 
Вёринг с 1967 по 1987 г . [18] . Установлено, что в 
этот период значения баланса массы ледника Вё
ринг и Восточный Грёнфьорд различались в пре
делах 10%, что, возможно, определено подобным 
высотным положением и экспозицией ледников .

Для 1986, 1987 и 2004–2010 гг . приведены дан
ные натурных измерений [1, 8] . Баланс массы лед
ника для 2011–2017 гг . рассчитан авторами на ос

нове инструментальных измерений таяния по 
рейкам . Очевидно, что баланс ледника Восточный 
Грёнфьорд уменьшается с середины 1960х годов 
вместе с ростом летних температур, наблюдаемым 
в этот период, и в последние годы его удельный ба
ланс массы достиг минимальных значений .

Изменения летней температуры воздуха по 
метеостанции Баренцбург показали, что с 1912 
по 1930 г . наблюдался её рост, который сменился 
стабильным периодом в 1940е годы (см . рис . 4) . 
В эти годы среднемноголетняя норма летней тем
пературы была равна 4,0 °С . Для периода 1947–
1967 гг . в этом районе обнаружен небольшой 
тренд к понижению летних температур воздуха . 
В последующие годы наблюдался уверенный рост 
температуры, особенно заметный с начала 1980х 
годов, который продолжается до настоящего вре
мени . Кратковременный период летнего похо
лодания, наблюдаемый в 2007–2010 гг ., оказался 
малозаметным на фоне дальнейшего потепления .

В последние годы летние температуры воздуха 
уверенно растут со скоростью около 0,08 °С / год . 
Экстремально тёплыми оказались летние пери
оды 2015 и 2016 г .: средняя летняя температура 
воздуха в эти годы была равна 5,88 и 5,91 °С со
ответственно . На фоне увеличения летних тем
ператур наблюдалось уменьшение зимних осад
ков, что неблагоприятно для ледников . Особенно 
заметно зимние осадки уменьшались начиная 
с зимы 1982/83 г . Чрезвычайно малоснежными 
оказались зимы во второй половине 1990х годов 
и в первой половине 2000х годов [15] . С нача
ла 2000х годов баланс масса ледника уменьшал
ся и по сравнению с 1967 г . снизился в 2–3 раза . 

Рис. 4. Средние летние температуры воздуха 
на метеостанции Баренцбург (1) и баланс 
массы ледника Восточный Грёнфьорд (2)
Fig. 4. Summer air temperatures of the weath
er station Barentsburg (1), the mass balance of 
the glacier East Grønfjordbreen (2)
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В целом за последние 50 лет баланс массы ледни
ка становился всё более отрицательным, в 2016 г . 
его величина достигла минимального значения 
(см . таблицу) . Значения баланса массы ледника, 
основанные на расчёте абляции с учётом снего
запасов, оказались ниже реальных значений для 
ряда лет, что указывает на недостаточный учёт 
снегонакопления на леднике .

Для улучшения результатов расчёта балан
са массы ледника необходимо в дальнейшем учи
тывать величину снегозапасов, особенно в годы с 
повышенным снегонакоплением . Как показали 
модельные расчёты, учёт реальных значений сне
гозапасов для мало и многоснежных зим улучшает 
расчётные значения баланса массы ледника . При 
этом его возможные отклонения находятся в пре
делах 20% . Отметим, что с 2013 г . на леднике стаи
вал весь сезонный снег, поэтому ледник полностью 
оказывался в области абляции . Вероятно, подоб
ная ситуация может сохраниться и в последующие 
годы, поэтому оценка баланса массы ледника по 
величине летнего таяния может быть в дальнейшем 
успешно применима . Однако возможность исполь
зования формулы (1) для расчёта баланса массы 
других ледников Земли Норденшельда (например, 
Западный Грёнфьорд и Дальфонна), где сохраняет
ся область питания, может быть ограничена .

Заключение

Инструментальные измерения поверхност
ной абляции на леднике Восточный Грёнфьорд 
определили её высотную зависимость, которая 
сравнивалась с расчётной абляцией по форму
ле Кренке–Ходакова (1) со степенн м показате

лем равным 3,25 . Величина степеннóго показате
ля выбиралась из условия наилучшей корреляции 
данных измерений с расчётом абляции по сред
ней летней температуре воздуха . Для данных по
верхностной абляции 2015–2017 гг . коэффициент 
корреляции измеренных и расчётных данных был 
равен 0,96 . Расчётный баланс массы ледника Вос
точный Грёнфьорд для периода инструменталь
ных измерений на леднике (2004–2017 гг .) показал 
наилучшие результаты по сравнению с натурными 
измерениями в те годы, когда снежный покров на 
леднике стаивал полностью . Полученные результа
ты дают возможность оценить летнее таяние и ба
ланс массы других ледников Земли Норденшельда .
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Summary
The relationship between the results of calculations of the dynamics of the temperature regime of the in 
freezing and thawing soil profile with the heating effect of the snow cover is considered. To analyze this 
connection, two coupled models are used: the model of formation and degradation of snow cover in winter 
and the model of heat transfer and soil moisture transport in underlying vadoze zone profile. Parametri-
zation of the influence of the snow cover, which at each calculated moment of time has the current aver-
age density and depth, on the dynamics of the temperatures of the soil profile is due to the use of its spe-
cific thermal resistance, which depends on its current depth and the thermal conductivity coefficient. The 
coefficient of thermal conductivity of the snow cover is related with its density using six different published 
empirical relationships. Modeling of heat transfer in freezing and thawing soil is carried out on the exam-
ple of the field site for monitoring the thermal regime located on the territory of the Zvenigorod Biological 
Station of Moscow State University. It is shown that the well-known relationships give similar curves for 
the dynamics of the depth of seasonal freezing, including the degradation of the seasonal freezing layer in 
the spring period, with the same dynamics of the snow cover. However, the maximum penetration depth 
of the zero isotherm differs significantly for different snow conductivity-snow density relationships. The 
tested six relationships were divided into three groups. Minimal freezing is provided by the Sturm model 
and the effective medium model. The average and rather poorly differentiating freezing from each other 
is given by the Pavlov, Osokin et al. and Jordan relationships. The greatest value of the freezing depth is 
obtained with using Pavlov’s relationship with a temperature correction.
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Рассматривается связь результатов расчёта динамики температурного режима пород зоны аэра-
ции с отепляющим влиянием снежного покрова. Шесть протестированных моделей разделены 
на три группы. Минимальное промерзание при одинаковых условиях накопления снега дают 
модели М.  Стурма и эффективной среды. Среднее промерзание показывают модели А.В.  Пав-
лова, Н.И. Осокина с соавторами и Р. Джордана. Наибольшее значение глубины промерзания даёт 
модель А.В. Павлова с температурной поправкой.
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Введение

Оценка влияния глобального изменения 
климата на водные ресурсы с помощью ма
тематического моделирования процессов те
пловлагопереноса – одна из наиболее обсуж
даемых фундаментальных проблем в области 
климатологии и водных ресурсов . Обоснова
ние и параметризация физически непротиво
речивых моделей разумной детальности для 
описания и моделирования процессов транс
формации осадков в поверхностный и подзем
ный сток в масштабах водосборных бассейнов 
позволяют анализировать влияние наблюдён
ных климатических изменений на сток [1], а 
также использовать сценарии прогнозного из
менения климата для оценки потенциально
го изменения поверхностного и подземного 
стока . Для территорий с устойчиво существую
щим в зимний период снежным покровом ди
намика его накопления, эволюции и таяния во 
многом определяет весенний поверхностный 
сток [2] и влагозарядку пород зоны аэрации [1, 
3], определяющую существенную часть годо
вого инфильтрационного питания . При этом 
на формирование стока и впитывания влияет 
термический режим пород зоны аэрации, опре
деляемый теплообменом атмосферы с подсти
лающими породами [2, 3] . В холодный пери
од года этот теплообмен существенно зависит 
от переноса тепла через снежный покров [4] 
и выражается отепляющим влиянием снега – 
уменьшением глубины проникновения нулевой 
изотермы в зону аэрации, покрытую снежным 
покровом по сравнению с оголённой почвой . 

Для широкого круга задач, связанных с фор
мированием и динамикой сезонного промер
зания пород зоны аэрации, достаточно удобен 
приближённый подход [3–6] учёта отепляю
щего влияния снега, основанный на связи те
плового потока в почву B с температурой 
поверхности снега Ts и его термическим сопро
тивлением Rsn. Зависимость для связи пото
ка с термическим сопротивлением получается 
путём интегрирования уравнения стационарно
го одномерного кондуктивного теплопереноса 
через слой эффективной сплошной среды, име
ющей мощность H и эффективный коэффици
ент теплопроводности, в общем случае завися
щий от вертикальной координаты:

 (1),

где Tsoil (0) – текущая температура поверхности 
почвы; λef – коэффициент теплопроводности 
почвы; λsn – коэффициент эффективной тепло
проводности снежного покрова . 

Отметим, что, согласно структуре зависи
мости (1), осреднённая в масштабе мощно
сти H теплопроводность снега равна Rsn/H, т .е . 
среднегармоническому значению λsn(z) . Это сви
детельствует о важности вертикальной слоистой 
структуры снежного покрова и её эволюции [5] . 
Известно, что эффективная теплопроводность 
снега как многофазной среды существенно зависит 
и от объёмного содержания льда в нём, и от его ми
кростроения [4–7], и от процессов переноса тепла 
водным паром в свободном поровом пространстве 
снежного покрова [8] . Для упрощённых моделей 
теплообмена типа (1), описываемых в рамках мо
дели эффективной сплошной среды с кондуктив
ной теплопроводностью, чаще всего используется 
связь между эффективной теплопроводностью и 
плотностью снежного покрова [4, 6, 7, 9–11] . Ис
пользование плотности снежного покрова в каче
стве базовой переменной для расчёта теплопро
водности удобно с физических позиций, так как 
плотность однозначно связана с объёмными доля
ми фаз льда и порового пространства, через каж
дую из которых идёт тепловой поток . Вместе с 
тем эта переменная в том или ином виде входит 
в модели динамики снежного покрова [2, 5], т .е . 
она (её распределение по глубине) рассчитывается 
при моделировании накопления на поверхности и 
трансформации осадков в холодный период года . 

К настоящему времени опубликованы десят
ки эмпирических регрессионных моделей связи 
теплопроводности снега с его плотностью, ос
нованных на обработке полевых и лаборатор
ных экспериментов . Выбор из их числа рас
чётной модели этой связи для моделирования 
процессов тепловлагопереноса, при отсутствии 
собственных экспериментальных данных, может 
вызывать определённые затруднения, так как в 
большинстве из опубликованных работ по мо
делированию динамики приповерхностных тем
ператур с учётом отепляющего влияния снега 
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используется какаялибо одна зависимость, а 
сравнительного анализа результатов моделиро
вания с другими зависимостями не проводится .

Цель настоящей работы – проанализировать 
влияние расчётной модели теплопроводности 
снежного покрова на динамику сезонного про
мерзания в типовых условиях его формирования 
и типовом ландшафте и разрезе зоны аэрации, 
характерных для Подмосковья . Для достижения 
указанной цели рассматривается моделирова
ние внутригодовой динамики снежного покрова 
и тепловлагопереноса в зоне аэрации для одной 
из площадок наблюдений за температурой пород 
зоны аэрации с использованием шести широко 
известных эмпирических моделей связи тепло
проводность–плотность и одной самосогласо
ванной модели теплопроводности эффективной 
среды с известной долей включений (объёмного 
содержания льда) .

Зависимости теплового сопротивления 
снежного покрова от его плотности

Модели динамики снежного покрова опериру
ют, как правило, с базовыми текущими переменны
ми – плотностью снега и удельным запасом влаги в 
нём . Эти переменные связаны с текущей толщиной 
снежного покрова . Поэтому для сравнительного 
анализа различных моделей связи теплопроводно
сти и плотности рассмотрим снежный покров, со
держащий эквивалентный запас влаги SWE с плот
ностью воды ρ и имеющий постоянную по глубине 
плотность снега ρsn . Согласно (1), термическое со
противление такого покрова рассчитывается как

Rsn = ρ SWE /(ρsn λsn(ρsn)), (2)

где λsn(ρsn) – известная зависимость теплопрово
дности снега от его плотности .

Для анализа связи теплопроводности и плот
ности используем несколько широко известных 
зависимостей . Во всех приведённых далее наи
более известных шести зависимостях размер
ность теплопроводности – Вт/(м·K), а плотно
сти снега ρsn – кг/м3:

Р. Джордана [11]:

λsn = λair + (7,75·10−5ρsn + 1,105·10−6ρ2
sn)(λice − λair),

где λair = 0,024 вт/(м·K) – теплопроводность возду
ха; λice = 2,25 вт/(м·K) – теплопроводность льда;

А.В. Павлова [4]:

λsn = 3,49·10−2 + 3,52·10−4ρsn − 2,06·10−7ρ2
sn +

+ 2,62·10−9ρ3
sn;

зависимость А .В . Павлова [4] с температурной 
коррекцией, учитывающей конвективную состав
ляющую переноса тепла водяным паром в снеж
ном покрове λsn(Tsn) = λsn[1 + 1,18exp(0,15Tsn)], где 
λsn – теплопроводность, рассчитанная по зависи
мости А .В . Павлова без поправки;

М. Стурма [9]:

Н.И. Осокина с соавторами [6]:

λsn = 9,165·10−2 − 3,814·10−4ρsn + 2,905·10−6ρ2
sn .

Последняя зависимость – это самосогласо
ванный эффективный коэффициент теплопро
водности бинарной среды [12], состоящей из 
ледяной матрицы, содержащей шаровые вклю
чения – поры, заполненные воздухом с объём
ной долей n = 1 − ρsn/ρice . Такая схематизация 
кондуктивного переноса в рамках модели само
согласованной эффективной среды приводит 
к следующему выражению для коэффициента 
эффективной теплопроводности:

На рис . 1 показана зависимость термиче
ского сопротивления расчётного слоя снеж
ного покрова с водным эквивалентом 1 м от 
его плотности, вычисленная по зависимо
сти (2) для каждой из приведённых здесь мо
делей . Кроме того, на рис . 1 приведено терми
ческое сопротивление, также рассчитанное по 
зависимости (2) при SWE = 1 м по эксперимен
тальным данным о связи теплопроводности и 
плотности снежного покрова в Гренландии [10] 
и Подмосковье [6] . Как следует из рис . 1, не
смотря на то, что в целом все рассматривае
мые зависимости отражают тенденцию роста 
термического сопротивления, с уменьшением 
плотности снега ни одна из них не описывает 
все приведённые экспериментальные данные 
существенно лучше, чем другие .
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Модели динамики снежного покрова 
и тепловлагопереноса в породах зоны аэрации

Для моделирования динамики сезонного про
мерзания с учётом отепляющего влияния снежного 
покрова использовалась модель Surfbal [1], состо
ящая из трёх связанных субмоделей: а) субмоде
ли трансформации осадков на сток и впитывание; 
б) субмодели расчёта потенциальной эвапотран
спирации; в) субмодели тепловлагопереноса в зоне 

аэрации . Модель Surfbal разработана для моделиро
вания формирования инфильтрационного питания 
подземных вод как результата трансформации осад
ков на поверхности, их впитывания, расходования 
на эвапотранспирацию и сопряжена с моделями 
влагопереноса и геофильтрации [1] . Этот комплекс 
моделей ориентирован на моделирование процес
сов формирования питания и подземного стока в 
масштабах бассейнов малых рек в условиях их ланд
шафтной неоднородности и литологической не

Рис. 1. Связь расчётного термического сопротивления с плотностью снега . 
Эмпирические зависимости: 1 – Р . Джордана; 2 – А .В . Павлова; 3 – А .В . Павлова с температурной поправкой; 4 – 
М . Стурма; 5 – эффективной среды; 6 – Н .И . Осокина и др .; экспериментальные данные: 7 – М . Стурма и др . [10], 
Н .И . Осокина и др . [6]; 8 – мелко, средне и крупнозернистый снег; 9 – глубинная изморозь мелкокристаллическая; 
10 – глубинная изморозь крупнокристаллическая; 11 – свежевыпавший снег
Fig. 1. Relationship between the calculated thermal resistance and the snow density .
Еmpirical dependencies: 1 – R . Jordan; 2 – A .V . Pavlov; 3 – A .V . Pavlov with temperature correction; 4 – M . Sturm; 5 – effective 
medium; 6 – N .I . Osokin et al .; the experimental data of: 7 – M . Sturm et al . [10], N .I . Osokin et al . [6]; 8 – fine, medium, 
coarsegrained snow; 9 – deep frost smallcrystalline; 10 – deep frost largegrained; 11 – freshly fallen snow
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однородности зоны аэрации . В модели Surfbal в ка
честве входной метеорологической информации 
используются ряды суточных объёмов осадков, 
минимальных и максимальных температур, изме
ренной или восстановленной по минимальной и 
максимальной температуре солнечной радиации, 
скоростей ветра и влажностей воздуха . 

С учётом целевых масштабов в субмодели 
трансформации осадков для расчёта накопления, 
консолидации и таяния снежного покрова исполь
зуется модель А .Н . Гельфана и Ю .Г . Мотовилова, 
хорошо зарекомендовавшая себя при моделирова
нии динамики снежного покрова в масштабе во
досбора на водосборах центральной части Евро
пейской территории России [2, 13] и настроенная 
на использование таких же входных метеоданных, 
как и Surfbal . Для оценки динамики накопления 
и деградации снежного покрова на поверхности 
земли в точке эта модель рассматривает динамику 
глубины снега H, имеющего текущую плотность 
ρsn, содержащего объёмную долю незамёрзшей 
воды w с плотностью ρw и объёмную долю льда I с 
плотностью ρi [2] . Согласно данной модели, к ос
новным факторам, формирующим глубину снега и 
его плотность, относятся: накопление за счёт осад
ков, расходование за счёт таяния и испарения и са
моуплотнение за счёт увеличения текущей средней 
плотности ρsn по сравнению с плотностью свеже
выпавшего снега ρs0 . Модель рассматривает дина
мику накопления и расходования снега в точке и 
имеет следующий вид:

 где:

а) χ0 = ρw /ρs0; χ = ρw /ρi; Rl, Rs – суточный объём 
жидких и твёрдых осадков при известной общей 
интенсивности выпадения осадков O, причём:

T – среднесуточная температура приземного 
воздуха; данное соотношение приближённо диа
гностирует фазы осадков; как показано в рабо
те [5], температура фазового перехода может в 
разных условиях изменяться от 0 до 2,5 °С;

б) Si – интенсивность замерзания незамёрз
шей воды при опускании среднесуточной темпе
ратуры ниже 0 °С [2]: Si = Ki |T |0,5, Ki – коэффи
циент фазовых переходов вода–лёд;

в) ES + EL = E – интенсивность испарения из 
снежного покрова, принимаемая равной испа
ряемости;

г) V – скорость самоуплотнения снега, зави
сящая от его глубины, средней плотности и тем
пературы [2]: V = 0,5Kv ρsn H 2 exp(β1T − β2ρsn); Kv, 
β1 и β2 – эмпирические параметры уплотнения;

д) L – интенсивность снеготаяния, завися
щая от текущей плотности снега [2] и равная 

 

Ks – коэффициент стаивания;
е) vs – водоотдача из снега, определяемая как 

гравитационная ненасыщенная фильтрация рас
таявшей влаги через всю мощность снежного 
покрова вниз:

Kf – коэффициент фильтрации снега; wmax – 
максимальное водоудержание растаявшей влаги 
в снегу; ε – показатель степени в степеннóй за
висимости С .Ф . Аверьянова–Брукса–Корея ко
эффициента влагопереноса от насыщенности 
пор жидкой фазой .

Плотность свежевыпавшего снега задаётся 
функцией температуры воздуха:

где ρmin = 20 кг/м3; ρmax = 160 кг/м3; Tmin = −30 °С .
Расчёты суточной динамики баланса влаги в 

снежном покрове при помощи описанной здесь 
модели при известных температурах воздуха, су
точных суммах осадков и испарении снега позволя
ют оценить глубину снежного покрова, объёмную 
долю льда и жидкой влаги в нём, а по ним опреде
лить среднесуточную текущую плотность снега как

ρsn = (ρi I + ρww)/H .
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Получаемые при помощи описанной модели 
динамики снежного покрова текущие глубины 
снега и его плотность далее используются в суб
модели теплопереноса для моделирования ди
намики температур в зоне аэрации . Для этого в 
текущей версии программы Surfbal применяет
ся модель промерзания–оттаивания пород зоны 
аэрации, имеющей переменное по глубине и во 
времени насыщение подвижной влагой, содер
жание которой связано с основной гидрофи
зической характеристикой пород и температу
рой [14] . Полное массовое влагосодержание ρwθ 
в единичном объёме породы состоит из содержа
ния незамёрзшей влаги и льда:

ρwθ(h,T, z) = ρwθw(h) + ρi θI (T) ≤ ρwθmax, (3)

где θw – объёмное влагосодержание незамёрзшей 
воды; θi – объёмное содержание льда; θmax – мак
симальное объёмное влагосодержание, равное по
ристости породы; h = −ψ – отрицательная высота 
давления в почвенной влаге; ψ – высота всасыва
ния; T = T(z) – температура пород зоны аэрации .

При положительной температуре связь меж ду 
высотой давления влаги и общим объёмным вла
госодержанием θ определяется основной гидро
физической характеристикой породы, которая ап
проксимируется уравнением Ван Генухтена:

h(θ) = −α−1(S m − 1)1/n;
S(h) = (θw − θmin)/(θmax − θmin), (4)

где S(h) – насыщенность свободного простран
ства пор подвижной влагой; α, n, m – эмпириче
ские параметры; θmin – доля неподвижной влаги 
(связанной воды), которая не передвигается под 
действием градиентов сил тяжести и всасываю
щего давления . 

Для насыщенности пор подвижной влагой при 
данной высоте давления и при отрицательных тем
пературах используется связь между высотой дав
ления и температурой, получаемая на основе инте
грирования уравнения Клайперона [14]:

 (5)

где T* – температура начала замерзания при 
данной влажности; Li – удельная теплота плав
ления льда T0

a = 273,16 .

Выражение для насыщенности пор подвиж
ной влагой в уравнении Ван Генухтена (4) при 
наличии льда определяется как
S[h(θw,T)] = (θw − θmin)/(θmax − (θI + θmin)) . (6)

Система уравнений (3)–(6) представляет 
собой уравнение состояния воды, позволяю
щее определить долю замёрзшей и незамёрзшей 
воды во всём диапазоне температур и влажно
сти породы при известных параметрах основной 
гид рофизической характеристики . Для расчёта 
динамики температур пород в программе Surfbal 
совместно с уравнением состояния используется 
одномерное вертикальное уравнение теплопере
носа с учётом фазовых переходов, непрерывных 
во всем интервале отрицательных температур:

 (7)

где C с соответствующими нижними индекса
ми – объёмные теплоёмкости: s – породы, r – её 
твёрдой фазы, w – воды, i – льда, air – воздуха; 
λef – эффективная теплопроводность породы, 
учитывающая её текущее влагосодержание и фа
зовый состав воды; vz – вертикальная скорость 
влагопереноса .

В уравнении (7) коэффициент теплопровод
ности породы зависит от теплопроводности 
скелета, содержания и фазового состава воды . 
Для параметризации этой зависимости в про
грамме Surfbal применён алгоритм Дж . Коте и 
Дж .М . Конрада [15] расчёта коэффициента те
плопроводности при данном насыщении пор 
влагой с нелинейной интерполяцией между зна
чениями теплопроводности в полностью водо
насыщенном λsat и в сухом λdry состояниях:

 ,

где κ – эмпирический параметр, зависящий от 
литологического состава пород и состояния по
роды (мёрзлое, талое) .

Для расчёта коэффициента теплопроводно
сти в полностью водонасыщенном состоянии 
используется следующая зависимость [15]:
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где λw – коэффициент теплопроводности воды 
равный 0,552 Вт/(м·K); λI – коэффициент тепло
проводности льда равный 2,18 Вт/(м·K); λs – ко
эффициент теплопроводности твёрдой фазы по
роды, зависящий от коэффициентов теплопро
водности каждого из минералов λm, слагающих 
её, и объёмной доли в скелете jго минерала xj .

Для оценки теплопроводности абсолютно 
сухой породы применяется степенная зависи
мость λdry от пористости [15]:

λdry = χ·10−ηθmax,

где характерные значения параметров 
χ = 0,75 Вт/(м·K), а η = 1,2 .

Для моделирования распространения тем
пературных волн с поверхности в зону аэрации 
необходимо знать температуру подстилающей 
поверхности – почвы, покрытой растительным 
покровом в летний период, и поверхности снега 
в зимний период, чтобы использовать граничное 
условие типа (1) . В то же время в качестве вход
ной информации используются доступные дан
ные о температуре приземного воздуха на метео
рологической высоте измерений . Для перехода 
от температур воздуха к температуре подстилаю
щей поверхности в текущей версии программы 
Surfbal применяется уравнение радиационноте
плового баланса подстилающей поверхности, за
писанное в виде [4, 16]

RSh(1 − αs) + RL − Lv Es − Hs − B = 0,

где RSh – интенсивность падающей коротковол
новой радиации; αs – альбедо поверхности 
снега; RL – баланс длинноволновой радиации; 
Es – испарение с поверхности; Lv – удельная те
плота парообразования; Hs – турбулентный 
поток явного тепла .

Баланс длинноволновой радиации определя
ется разницей абсолютных температур воздуха и 
подстилающей поверхности:

RL = σ(εaT a4 − εs Ts
a4),

где σ – постоянная Стефана–Больцмана; εa, εs – 
коэффициенты эмиссии атмосферы и поверх
ности соответственно, причём для поверхности 
снега и увлажнённой почвы величина εs практи

чески может быть принята равной единице; T – 
температура воздуха; Ts – температура подстила
ющей поверхности, верхний индекс a означает 
абсолютную температуру: T a = T + T0

a .
Как известно [4], турбулентный поток тепла 

определяется разностью температур подстилаю
щей поверхности и воздуха:

Hs = Cair (Ts − T)/ra,

где ra – аэродинамическое сопротивление, рас
считываемое обычно в с/м, зависящее от скоро
сти ветра и двух референтных высот: высоты 
растительности и метеорологической высоты, 
т .е . высоты измерения температуры воздуха [16]; 
Cair – объёмная теплоёмкость воздуха, которая 
слабо меняется в зависимости от объёмного веса 
воздуха и составляетя около 1300 Дж/(м3·K) .

Переписав уравнение баланса длинноволно
вой радиации в виде

уравнение радиационнотеплового баланса 
можно записать, как

 (8)

где λair – эффективный коэффициент теплообме
на в приземном воздухе от подстилающей по
верхности до метеорологической высоты; rsurf – 
тепловое сопротивление снежного покрова в зим
ний период, определённое в зависимости (1), и 
тепловое сопротивление лесной (полевой) под
стилки, если она существует, в летний период .

Использование уравнений (8) и (1) позволяет 
сформировать в качестве граничного условия на 
поверхности земли для уравнения теплоперено
са в зоне аэрации условие III рода в виде

 (9)

Уравнение (9) применяется в качестве гра
ничного условия на поверхности в тёплый и хо
лодный периоды года при отсутствии снеготая
ния . В период снеготаяния предполагается, что 
температура на подстилающей поверхности, т .е . 
на поверхности снега, известна и равна нулю, а 
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весь радиационный баланс тратится на снеготая
ние . Поэтому в этот период в качестве гранично
го условия используется уравнение (1) с Ts = 0 .

В граничном условии (9) величина Rb пред
ставляет собой баланс радиационных членов и 
количества теплоты, расходуемой на испарение . 
Для прямой оценки этой величины требуется 
комплекс данных радиационных наблюдений и 
прямая оценка динамики испарения, получить 
которую достаточно сложно . Поэтому в програм
ме Surfbal используется приближённая парамет
ризация величины Rb . Эта параметризация ис
ходит из того, что, согласно уравнению (8), при 
отсутствии теплопотерь в почву характерный пе
репад температур воздуха и подстилающей по
верхности ΔT выражается следующим образом:

ΔT = Ts − T ≈ Rb /λair . (10)

Как правило, усреднённая динамика ΔT(t) 
имеет сезонный ход: летом эта величина в среднем 
положительна за счёт радиационной добавки, а 
зимой отрицательна изза радиационного остыва
ния поверхности [4] . Поэтому в программе Surfbal 
в качестве входной информации вводятся гармо
нические колебания ΔT(t) с годовым периодом и 
амплитудой ΔTmax, позволяющие в любой момент 
времени рассчитать по зависимости (10) Rb(t), а 
затем использовать её в граничном условии (9) . Ве
личина этой амплитуды должна калиброваться по 
данным наблюдений за теплопереносом .

Для решения уравнения теплопереноса не
обходимо одновременно решать сопряжённое и 
связанное с ним уравнение влагопереноса в зоне 
аэрации . В текущей версии программы Surfbal ис
пользуется упрощённый подход к моделированию 
влагопереноса, заключающийся в том, что измене
ние содержания подвижной влаги в зоне аэрации 
происходит вследствие отбора её корнями расте
ний в вегетационный период, фазовых переходов 
в период отрицательных температур, вертикально
го влагопереноса влаги, впитывающейся с поверх
ности за счёт гравитационного стекания .

Результаты моделирования

Моделирование проводилось на примере поле
вой площадки наблюдений за тепловлагоперено
сом в зоне аэрации, оборудованной на территории 
Звенигородской биостанции МГУ име ни М .В . Ло

моносова [17] . На этой площадке с 2009 г . ведётся 
мониторинг температур пород зоны аэрации ав
томатическими термодатчиками, установленны
ми на глубинах 0,25, 0,5, 0,8 и 1,5 м от земной по
верхности . Поверхность площадки представляет 
собой естественную луговую растительность на 
первой надпойменной террасе р . Москва . В ли
тологическом отношении породы зоны аэрации 
представлены суглинистыми отложениями .

Гидрофизические характеристики пород 
изучены в лаборатории с использованием об
разцов ненарушенного строения (таблица) . 
Теплопровод ность исследовалась при помощи 
экспериментальных определений в шурфе из
мерителем теплопроводности «МИТ1» . Разо
вые результаты измерения теплопроводности 
в летний период с одновременным измерени
ем объёмной влажности при помощи измерите
ля влажности пород «10HS Soil Moisture Smart 
Sensor» показали, что теплопроводность пород 
в летний период на глубинах 0,25–1,5 м при до
статочно высокой объёмной влажности (около 
0,35) в среднем составляет около 1,56 Вт/(м·K) . 
В зимний период было выполнено только одно 
измерение теплопроводности на глубине 0,05 м, 
показавшее, что при температуре −0,45 °С те
плопроводность пород зоны аэрации составляет 
1,95 Вт/(м·K) . В районе данной площадки уста
новлена метеостанция с автоматической реги
страцией температур воздуха, скорости ветра, 
относительной влажности воздуха и суточных 
объёмов осадков в тёплый период года .

На первом этапе моделирования проводилась 
калибрация субмоделей динамики снега и тепло
переноса в зоне аэрации . Цель этого этапа – вос

Характеристики моделируемого разреза
Наименование параметра, размерность Значение

Максимальная влагоёмкость θmax, дол . ед . 0,46
Минимальная влагоёмкость θmim, дол . ед . 0,04
Коэффициент фильтрации k, м/сут 1
Параметр Ван Генухтена α, м−1 1,85
Параметр Ван Генухтена n, безразмерная  
величина 1,83

Доля минералов кварца в породе, дол . ед . 0,2
Доля глинистых минералов, дол . ед . 0,8
Параметр в зависимости Коте–Конарада в 
талом состоянии κ, безразмерная величина 1,9

Параметр в зависимости Коте–Конарада в 
мёрзлом состоянии κ, безразмерная величина 0,85
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произведение наблюдённых параметров снеж
ного покрова и температурного режима зоны 
аэрации . Для этого в программе Surfbal модели
ровался термический режим пород полевой пло
щадки в период с 2009 по 2015 г . Для калибрации 
был сформирован входной файл метеоданных су
точного разрешения с 1990 по 2015 г . Периоды, 
по которым фактические данные со Звенигород
ской метеостанции отсутствуют, заполнялись на 
основании анализа корреляции наблюдённых ме
теоданных соседних метеостанций (г . Можайск 
и г . Москва) с данными Звенигородской метео
станции . Для калибрации субмодели, описыва
ющей динамику снежного покрова, использова
лись данные эпизодических измерений глубины 
снега и SWE, проводимые непосредственно на 
площадке, и данные регулярных наблюдений на 
метеостанции г . Можайск – станции, имеющей 
наилучшую наблюдённую корреляцию осадков и 
температур с метеостанцией на площадке . 

На рис . 2 показано сравнение наблюдён
ных глубин снега и SWE с модельными, полу
ченными при следующих параметрах модели ди
намики снежного покрова: Ks – коэффициент 
стаивания, равен 1,75 см4/(грамм·градус); Ki – 
коэффициент фазовых переходов вода–лёд – 
4,5 мм/K1/2; эмпирическое параметры уплот
нения снега – Kv = 0,2 градус / см4 / сут .; β1 = 0, 
β2 = 16 см3 / грамм . Экспериментальные данные 
по SWE получены в двух точках первой терра
сы, на которой расположена площадка . Средние 
значения в них за период наблюдений составля
ют 55 и 60 мм . Рассчитанное модельное значение 
за этот же период равно 55 мм . Таким образом, 
достаточно удовлетворительное совпадение мо
дельных и наблюдённых глубин снега и SWE по
казывает, что средняя плотность снега на данной 
площадке моделируется достаточно корректно .

При расчётах термического сопротивления 
снега по данным о его средней плотности в теку
щей версии модели предусмотрены две гипотезы 
о распределении плотности в разрезе . Согласно 
первой гипотезе, плотность постоянна по глуби
не, согласно второй – плотность меняется линей
но с глубиной от плотности на поверхности снега 
до максимальной таким образом, что её среднее 
интегральное значение равно средней плотно
сти, рассчитанной субмоделью динамики снега . 
В свою очередь плотность снега на поверхности 
равна плотности свежевыпавшего снега .

Результаты калибрации субмодели теплопе
реноса в зоне аэрации представлены на рис . 3 . 
Моделирование проводилось с использованием 
характеристик, определённых независимо в лабо
раторных условиях, и эмпирического параметра 
Коте–Конрада κ, взятого как рекомендованно
го для суглинков в работе [5] и представленного в 
таб лице . Наилучшее совпадение модельных и наб
людённых кривых получено при величине радиа
ционной поправки температуры ΔTmax = 0,5 °С и 
отсутствии термического сопротивления подстил
ки в бесснежный период . При моделировании, 
представленном на рис . 3, для расчёта теплопро
водности снега использовали модели М . Стурма и 
Н .И . Осокина с соавторами . Как видно из рис . 3, 
модель М . Стурма несколько лучше, чем модель 
Н .И . Осокина . Она описывает зимние минимумы 
температур на глубине 0,25 м, лежащей прямо под 
зоной интенсивных фазовых переходов . Однако 
точность наших исследований не позволяет сде
лать вывод, что зависимость М . Стурма лучше под
ходит для исследуемых условий Подмосковья, чем 
зависимость Н .И . Осокина, так как распределение 
плотностей снега по глубине не исследовалось, а 
задавалось гипотетически на основе средней по 
глубине плотности, получаемой при моделирова
нии, и предположения о её линейном распреде
лении по глубине . Для анализа чувствительности 
важно, что использование разных аппроксима
ций плотность–теплопроводность приводит, при 
прочих равных условиях, к различиям в расчётных 
температурных кривых в зимний период .

Таким образом, согласно результатам, пред
ставленным на рис . 2 и 3, применённые модели 
достаточно хорошо описывают динамику снеж
ного покрова и температуры в зоне аэрации, что 
позволяет перейти к анализу чувствительности 
глубины промерзания к уравнению связи плот
ность–теплопроводность . Для анализа влияния 
расчётной модели теплопроводности снежного 
покрова на расчёт сезонного промерзания про
ведена серия из шести модельных расчётов дина
мики температур пород зоны аэрации с использо
ванием во всех расчётах одинаковых параметров, 
полученных при калибрации, и входных метео
данных, за исключением уравнения связи те
плопроводность снега – плотность . В каждом из 
расчётов применялась своя, одна из описанных 
ранее эмпирических моделей этой связи . Чтобы 
получить представительную, осреднённую по 
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многолетнему периоду внутригодовую динамику 
глубины промерзания, входной ряд метеоусловий 
был продлён до 1945 г . по метеостанциианалогу .

Результаты этого моделирования представ
лены на рис . 4, из которого видно, что макси
мальная глубина модельного промерзания доста

Рис. 2. Измеренные и модельные параметры снежного покрова:
а – толщина снега; б – SWE; 1 – наблюдённая толщина на площадке; 2 – модельная толщина; 3 – наблюдённая толщина 
на метеостанции г . Можайск; 4 – наблюдённый SWE на площадке; 5 – модельный SWE
Fig. 2. Measured and model parameters of the snow cover:
a – depth of snow; б – SWE; 1 – observed depth at the site; 2 – simulated depth; 3 – observed depth at the weather station in 
Mozhaisk; 4 – observed SWE on the site; 5 – simulated SWE
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точно чувствительна к выбору расчётной связи 
теплопроводность снега – плотность . Так, мо
дель А .В . Павлова с температурной поправкой по 
сравнению с моделями М . Стурма и эффектив
ной среды даёт в три раза больше глубину сезон
ного промерзания . В то же время ожидаемо по
лучено, что и начало промерзания, и его конец в 
среднем одинаков для всех используемых зави
симостей, так как именно в начале и конце пе
риода холодных температур отепляющее влияние 
снега несущественно изза его небольшой тол
щины . Поскольку в расчётах использовались ре

альные данные метеонаблюдений, по ним можно 
проиллюстрировать, как влияет наблюдаемая в 
Подмосковье динамика увеличения зимних тем
ператур [1] на сезонное промерзание . Так, ос
реднённая за период 1945–2012 гг . максимальная 
глубина промерзания при использовании модели 
М . Стурма составила 0,32 м, а эта же глубина, ос
реднённая за период 1990–2015 гг . уменьшилась 
почти вдвое и составила всего 0,17 м . Этот резуль
тат хорошо корреспондируется с данными факти
ческого и модельного анализа глубины промерза
ния в Волжском бассейне [18] .

Рис. 3. Результаты мониторинга и моделирования динамики температур на исследуемой площадке: 
1 – мониторинг на глубине 0,25 м; 2 – мониторинг на глубине 1,5 м; 3 – моделирование на глубине 0,25 м с использова
нием зависимости М . Стурма; 4 – моделирование на глубине 1,5 м с использованием зависимости М . Стурма; 5 – моде
лирование на глубине 0,25 м с использованием зависимости Н .И . Осокина и др .; 6 – моделирование на глубине 1,5 м с 
использованием зависимости Н .И . Осокина и др .
Fig. 3. Results of monitoring and simulation of temperature dynamics at the investigated site .
1 – monitoring at a depth of 0 .25 m; 2 – monitoring at a depth of 1 .5 m; 3 – simulation at a depth of 0 .25 m using M . Sturm's de
pendence; 4 – simulation at a depth of 1 .5 m using M . Sturm's dependence; 5 – simulation at a depth of 0 .25 m using N .I . Osokin’s 
and et al . dependence; 6 – simulation at a depth of 1 .5 m using N .I . Osokin’s and et al . dependence
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Выводы

Накопленные к настоящему времени экс
периментальные данные связи плотности и те
плопроводности снега не позволяют априори 
выбрать единственную модель корреляцион
ной связи между этими параметрами из числа 
приведённых здесь . Выбор модели связи те
плопроводность – плотность снежного покро
ва существенно влияет на максимальную глу
бину сезонного промерзания, получаемую при 

моделировании динамики снежного покрова и 
промерзания зоны аэрации под ним . Протести
рованные шесть моделей этой связи для харак
терных для Подмосковья условий формирова
ния динамики толщины и средней плотности 
снежного покрова разделились на три груп
пы: 1) минимальное промерзание дают мо
дель М . Стурма и модель эффективной среды; 
2) среднюю и достаточно слабо различающуюся 
между собой глубину промерзания дают моде
ли А .В . Павлова, Н .И . Осокина с соавторами и 

Рис. 4. Осреднённая за 1945–2012 гг . внутригодовая модельная динамика глубины сезонного промерзания 
на площадке при разных зависимостях плотность снега – теплопроводность:
1 – Р . Джордана; 2 – А .Н . Павлова; 3 – А .Н . Павлова с температурной поправкой; 4 – М . Стурма; 5 – эффективной сре
ды; 6 – Н .И . Осокина и др .; 7 – осреднённая за расчётный период модельная толщина снега
Fig. 4. Averaged over 1945–2012 the annual model dynamics of the depth of seasonal freezing on the site with differ
ent dependences of snow densityheat conduction:
1 – R . Jordan; 2 – A .V . Pavlov; 3 – A .V . Pavlov with temperature correction; 4 – M . Sturm; 5 – effective medium; 6 – N .I . Osokin 
and et al .; 7 – simulated depth of snow cover averaged over the simulation period
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Р . Джордана; 3) самое высокое значение глуби
ны промерзания даёт модель А .В . Павлова с тем
пературной поправкой . 

Эпигнозное моделирование температурно
го режима пород зоны аэрации для исследуе
мой площадки подтверждают результаты пре
дыдущих исследований в Волжском бассейне, 
согласно которым уменьшилась глубина сезон
ного промерзания и её чувствительность к наб
людаемому росту температур в зимний период . 
Так, сравнение максимальной модельной глуби

ны промерзания, полученной нами в результате 
моделирования, и осреднённой за 70летний пе
риод с 1945 г . и за последние 25 лет показало, что 
эта глубина уменьшается почти вдвое .
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Summary
The previously unknown dependence between the volume ice content of frozen dispersed soils and their radiophysi-
cal properties (the speed of propagation and specific attenuation of the amplitude of electromagnetic waves) was 
studied in the layer of annual heat flows of Central Yakutia. The correlation between these characteristics determined 
in the laboratory and the method of discrete georadiolocation is established. The peculiarity of the connection is the 
sharp decline in the sensitivity of the propagation speed and the specific attenuation of electromagnetic waves in 
frozen dispersed soils with high volume ice content (more than 60%). In general, the specific attenuation of electro-
magnetic waves is more responsive to the change in the volume of ice content of frozen dispersed soils and, thus, it is 
more preferable to solve the problem of quantitative evaluation of this characteristic. The proposed method of reus-
able measurements of signals of georadiolocation with changing position and azimuth of antennas of georadars in 
the vicinity of the network points of geological and geophysical observations allows to estimate the average values of 
the propagation speed and specific attenuation of electromagnetic waves with an error of not more than 10%. Due 
to this, according to the equations of logistic functions it is possible to calculate the average values of volume ice con-
tent with an error of 7–11%. With this error, the picture of the probability distribution according to the georadioloca-
tion values of the volume ice content in the averages is completely identical to the laboratory data. On this basis, the 
found regression equations are recommended to be used for the calculation of the speed of propagation and specific 
attenuation of electromagnetic waves of background or average values of the volume ice content of frozen dispersed 
soils of the annual heat transfer layer in any part of the ice complex of the Central Yakut lowland.
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Якутская низменность. 
Установлена достаточно тесная корреляционная связь между объёмной льдистостью и радиофизиче-
скими свойствами мёрзлых дисперсных грунтов в слое годового теплооборота, позволяющая вычис-
лить средние значения объёмной льдистости с ошибкой 7–11%. Это даёт возможность использовать 
предлагаемые уравнения регрессии для расчёта фоновых значений объёмной льдистости мёрзлых 
дисперсных грунтов по их радиофизическим свойствам в слое годовых теплооборотов. 

Введение

Изучение льдистости горных пород, использу
емых в качестве грунтовых оснований фундамен
тов инженерных сооружений, – актуальная зада
ча инженерного мерзлотоведения при изучении 

инженерногеологических условий строительства 
инженерных объектов в криолитозоне России . 
Труднодоступность этой обширной территории 
с суровыми климатическими условиями создаёт 
серьёз ные препятствия при организации и прове
дении инженерногеологических изысканий с бу



Подземные льды и наледи

 82 

рением, термометрией скважин и лабораторным 
опробованием мёрзлых грунтов . В таких условиях 
важны методы геоэлектрики, к которым относится 
и метод георадиолокации . Однако в силу разных 
причин петрофизический потенциал метода при 
сравнении с хорошо известными картографиче
скими возможностями пока изучен недостаточно .

Цель работы – ознакомить специалистов с ре
зультатами обобщения экспериментальных дан
ных по ЦентральноЯкутской низменности, по
лученных методом дискретной георадиолокации 
в точках бурения инженерногеологических сква
жин с помощью ранее не известной зависимости 
усреднённых в слое годового теплооборота харак
теристик радиофизических и физических свойств 
мёрзлых дисперсных грунтов . К радиофизиче
ским свойствам мёрзлых дисперсных грунтов от
носятся скорость распространения (далее ско
рость) и удельное затухание амплитуды (далее 
затухание) электромагнитных волн . Базовая ха
рактеристика физических свойств мёрзлых дис
персных грунтов – объёмная льдистость .

Обобщение экспериментальных данных пред
усматривало изучение следующих позиций: а) за
конов вероятностного распределения средних или, 
как их называют в грунтоведении, нормативных 
значений скорости и затухания электромагнит
ных волн, а также объёмной льдистости на иссле
дуемой нами площади ЦентральноЯкутской низ
менности; б) формы эмпирической зависимости 
скорости и затухания электромагнитных волн от 
объёмной льдистости в их парных корреляцион
ных отношениях; в) вопроса погрешности коли
чественной оценки в слое годовых теплооборотов 
средних значений объёмной льдистости мёрзлых 
дисперсных грунтов в зависимости от средних зна
чений скорости и затухания электромагнитных 
волн, определённых методом георадиолокации по 
новой методике многоразовых измерений в окрест
ностях точек сети геологогеофизических наблюде
ний, времени задержки и амплитуды радиоотраже
ний, наблюдаемых в сигналах георадиолокации .

Район исследований

Исследования выполнялись в 1985–1989 гг . 
Якутским трестом инженерностроительных 
изысканий (ЯкутТИСИЗ) под проекты генпла
нов и детальной планировки сёл и посёлков Цен

тральной Якутии . Эти населённые пункты рас
положены преимущественно на правом берегу 
долины р . Лена, на площади ЛеноАмгинско
го и ЛеноАлданского междуречий, которые от
носятся к обширной территории аласной про
винции ЦентральноЯкутской низменности, где 
широко развит ледовый комплекс . В формули
ровке П .А . Соловьева комплекс представляет 
«особый горизонт, насыщенный жилами льда, 
более или менее единый и плащеобразно залега
ющий на обширных участках ЦентральноЯкут
ской низменности, но неоднородный по возра
сту, составу, генезису и мощности» [1] . Согласно 
геологическим исследованиям, ледовый ком
плекс ЦентральноЯкутской низменности сло
жен мёрзлой толщей кайнозоя преимущественно 
аллювиального генезиса, которая повсеместно 
перекрывает коренное основание долины р . Лена 
из палеозойских и мезозойских пород . Мощ
ность аллювия изменчива и при среднем значе
нии около 20–30 м в углублениях кровли корен
ных пород может достигать 60–100 и 200–300 м .

По данным ЯкутТИСИЗ, верхняя часть верх
нечетвертичных отложений, распространённых 
на площади населённых пунктов Центральной 
Якутии, сложена до изученной глубины 10–20 м 
дисперсными грунтами с закономерной фаци
альной сменой суглинков, супесей, пылеватых 
мелко, средне и крупнозернистых песков с по
всеместным включением растительных остат
ков и илистых частиц . Ниже залегает маркер
ный слой гравийногалечниковых отложений . 
На этом фоне материнской средой для залежей 
ископаемых льдов повторножильного генези
са служат участки, сложенные толщей глини
стых грунтов озёрноболотного генезиса с до
минированием лёссовидных суглинков серого 
или тёмнокоричневого цвета . Залежи повтор
ножильных льдов (ПЖЛ) встречаются и в пе
сках, но гораздо реже . Согласно существующим 
геохронологическим представлениям, ПЖЛ и 
вмещающие отложения ледового комплекса об
разовались в каргинское (МИС3) и сартанское 
(МИС2) время позднего плейстоцена . За дли
тельный период своего существования в усло
виях экзогенного и эндогенного криогенного 
метаморфизма изначально строгая полигональ
ная трещинножильная структура, наблюдае
мая для молодых ПЖЛ на дневной поверхности, 
была нарушена и покрыта слоем наносов . На 
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ЛеноАмгинском междуречье положение верх
ней границы ПЖЛ чаще всего находится на глу
бине 1,5–3,0 м с отклонением в меньшую (1,0–
1,2 м) или бóльшую сторону (4–5 м) . Положение 
нижней границы очень изменчиво, но обычная 
глубина её залегания составляет 9–12 м .

Общая статистика по источникам, собран
ным в работе П .А . Соловьева, показывает, что 
на ЛеноАмгинском междуречье мощность ле
дового комплекса с залежами ПЖЛ распределе
на по вероятностному закону Гаусса в диапазоне 
5–60 м со средним значением 30±7,6 м на уров
не доверительной вероятности 95% . Показатель 
видимого содержания в керне количества ледя
ных включений Ii часто превышал 0,4 дол . ед . 
В таких случаях грунты классифицируются как 
льдистые [2], хотя в предыдущих версиях стан
дартов (ГОСТ 25100–95 и ГОСТ 25100–82) их 
считали сильно льдистыми грунтами и ледогрун
тами, что более соответствует их внешнему об
лику в образцах керна . Суммарная сегрегацион
ная (текстурная) и структурная (залежи льдов) 
объёмная льдистость может быть очень высо
кой на возвышенных участках рельефа с сохра
нившимися залежами ПЖЛ, достигая 70–90% . 
В понижениях рельефа, представленных озёр
ноаласовыми котловинами, грунты, как пра
вило, сложены слабольдистыми или нельдисты
ми засолёнными гумусированными супесями, 
суглинками и илами . Однако и здесь возможно 
присутствие в разрезе сохранившихся фрагмен
тов древних залежей ПЖЛ .

По данным И .Н . Вотякова, на площади 
Центральной Якутии влажность мёрзлых грун
тов песчаноглинистого состава изменяется от 
12–18% у крупнозернистых песков до 30–60% 
у суглинков и озёрных пылеватоилистых от
ложений аласов [3] . При этом соблюдается из
вестная закономерность: чем дисперснее грун
ты, тем более они засолены легкорастворимыми 
солями . Район исследований относится к об
ласти сплошного распространения многолет
немёрзлых пород . Их средняя мощность на 
южной окраине ЦентральноЯкутской низмен
ности – ЛеноАмгинском междуречье, которое 
В .М . Калинин и В .С . Якупов называют Ниж
неалданской равниной, с вероятностью 95% 
равна 360±43 м [4] . По данным многочислен
ных проектноизыскательских работ темпера
тура мёрзлых дисперсных грунтов Централь

ноЯкутской равнины в нижней части слоя 
годового теплооборота на глубине 10 м варьи
рует от −0,7 до −4,1 оС при среднем значении 
−2,0 оС . По данным Института мерзлотоведе
ния им . П .И . Мельникова СО РАН (ИМЗ СО 
РАН) осреднённый температурный режим мёрз
лых грунтов на этой глубине в районе г . Якутск 
и прилегающих к нему правобережных Бестях
ской, Тюнгюлюнской, Абалахской, Маганской 
террас долины р . Лена несколько ниже и состав
ляет −2,4 ÷ −3,5 оС [5] .

Материалы и методика исследований

Фактический материал исследований полу
чен при личном участии автора настоящей ра
боты в ходе проведения в 1985–1991 гг . опыт
нометодических работ методом дискретной 
георадиолокации при инженерногеологических 
изысканиях ЯкутТИСИЗ в Центральной Якутии . 
Обобщение и статистическая обработка фактиче
ского материала выполнены в ИМЗ СО РАН . Из 
большого числа объектов изысканий использо
ваны лишь те объекты, по которым был сохранён 
фактический материал, полученный при изыска
ниях под проекты генеральных планов и деталь
ной планировки населённых пунктов Централь
ной Якутии . Общая выборочная совокупность 
фактического материала составила 159 значений 
скорости затухания и объёмной льдистости, по
лученных по результатам параметрического гео
радиолокационного зондирования слоя годового 
теплооборота в точках колонковых инженерно
геологических скважин, пробуренных с отбором 
из керна грунтовых проб на лабораторный анализ 
показателей свойств мёрзлых грунтов .

Геологическая характеристика представлена 
средними лабораторными значениями объём
ной льдистости Lob (%), а геофизические харак
теристики – средними значениями скорости V 
(м/нс) и затухания G (дБ/м) электромагнитных 
волн . Совокупность из 159 значений независи
мой переменной Lob и двух зависимых перемен
ных V и G служила исходным материалом для 
комплексной статистической обработки с ис
пользованием программы «STADIA» [6] . Зна
чения суммарной влажности и объёмной массы 
мёрзлого грунта, необходимые для вычисления 
объёмной льдистости Lob, определялись в лабо
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ратории способом высушивания по ГОСТ 5180–
84 [7] . Пробы грунтов отбирали из керна сква
жин равномерно по глубине . Расстояние между 
участками отбора проб равно 1 м, как и рассто
яние между измерением температуры грунтов 
ртутными «заленивленными» термометрами .

Значения показателя объёмной льдистости Lob 
вычислялись по известной в мерзлотоведении и 
грунтоведении формуле И .Н . Вотякова [3]:

, %,

где γск – объёмная масса минерального скелета 
мёрзлого грунта, г/см3; Wtot – суммарная влаж
ность, %; 0,9 – объёмная масса льда, г/см3 .

По совокупности значений Lob, вычислен
ных по формуле (1), находили средние меди
анные значения Lob для всего слоя годовых 
тепло оборотов, изученного скважинами в ос
новном до глубины 10–15 м . Использование 
вместо средних арифметических значений ме
дианные объясняется следующим . В небольших 
выборках исходных данных эта метрика непа
раметрического, т .е . любого вероятностного рас
пределения не подчиняющегося закону Гаусса, 
исключительно устойчива к искажению, сдвигу 
истинного местоположения середины вариаци
онного ряда исследуемых величин . Обычно это 
происходит в результате случайного появления в 
выборке исходных данных единичных аномаль
но высоких или низких значений .

Значения V и G определялись для каждой сква
жины по результатам параметрических измерений 
аппаратурой «17ГРЛ1» в сигналах георадиолока
ции времени задержки и амплитуды радиоотра
жений от границ слоёв мёрзлых грунтов в преде
лах исследуемого слоя годовых теплооборотов . Он 
интересен для исследований тем, что в нём по
стоянно происходят сложнейшие и пока слабо
изученные процессы теплового, механического 
и химического взаимодействия фундаментов ин
женерных сооружений с мёрзлым грунтовым ос
нованием . Что касается аппаратуры «17ГРЛ1», 
то её передающая и приёмная антенны работали 
в полосе частот 30–150 МГц . Центральную часто
ту спектра излученияприёма электромагнитных 
волн изготовители аппаратуры не указывают .

В отличие от методики непрерывной одно
разовой записи сигналов дискретной георадио
локации в виде радарограмм [8], применялась 

более сложная и трудоёмкая методика много
разовых измерений сигналов георадиолокации 
с изменением положения и азимута приёмно
передающих антенн в окрестности точек поис
коворазведочной сети геологогеофизических 
наблюдений [9] . Методика последовательно раз
рабатывалась автором на протяжении многих 
лет сначала в ЯкутТИСИЗ, а затем в ИМЗ СО 
РАН с целью более достоверного и всесторон
него изучения методом дискретной георадиоло
кации в природных условиях и на застроенных 
территориях сложных неоднородных анизотроп
ных геологических сред . В частности, мёрзлых 
дисперсных грунтов, которым особенно прису
щи качества анизотропии . Подробное описание 
методики многоразовых измерений изложено в 
патенте [9] и методическом руководстве [10] .

Первым в нашей стране методику много
разовых измерений сигналов дискретной гео
радиолокации предложил в 1968 г . Л .А . Суха
нов и успешно испытал её в Приэльбрусье для 
определения мощности ледника Джанкуат с 
очень сложным строением и тепловым состоя
нием [11] . В этой методике результат действия 
стохастической природы георадиолокации, вы
ражаемый в непредсказуемой случайной флук
туации значений амплитуднофазовых характе
ристик, частично подавлялся путём наложения 
зарисовок на одну и ту же кальку (прозрачную 
бумагу) осциллограмм эхосигналов, получен
ных при разнесении одной антенны относи
тельно другой с шагом 0,4 м на расстояние до 
8 м [11] . Какая антенна была неподвижной, а 
какая перемещалась, в работе не уточнено . Сто
хастическая природа сигналов георадиолока
ции также нашла своё экспериментальное под
тверждение в 1975 г . в работе В .В . Богородского . 
В ней предлагалось при наземном изучении ме
тодом георадиолокации ледниковых покровов в 
Антарк тиде и Арктике использовать методы ма
тематической статистики и теории вероятности 
для подавления амплитудных флуктуаций им
пульсов, отражённых от границы соприкоснове
ния ледников с ложем коренных пород, [12] . 

В нашем случае для изучения зависимо
сти объёмной льдистости от скорости и затуха
ния электромагнитных волн в окрестности точек 
скважин время задержки и амплитуда радиоотра
жений в сигналах георадиолокации измерялись 
аппаратурой «17ГРЛ1» по 36 раз с перемещением 
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излучающей и приёмной антенн по линии окруж
ности радиусом не более 5 м . При таком числе 
измерений относительная погрешность опре
деления средних значений V и G не превышает 
10% для инженерногеологических условий Цен
тральноЯкутской низменности [10] .

Математическая обработка и геологическая 
интерпретация многоразовых измерений сигна
лов георадиолокации основываются на последо
вательном построении и анализе разного уровня 
обобщения физикогеокриологических моделей 
(ФГКМ) мёрзлых грунтов . На начальном этапе 
с помощью ФГКМ высокого уровня обобщения 
для региона или района работ выявляются гео
криологические и геофизические закономерные 
особенности общего строения мёрзлых грунтов . 
На последующих этапах с помощью построения 
ФГКМ конкретного участка работ или серии от
дельных скважин на фоне закономерностей вы
деляются и изучаются детали строения мёрзлых 
грунтов вместе с локальными особенностями 
формирования на их структурнопетрофизиче
ских границах геофизических полей . 

Главное при обработке и интерпретации 
многоразовых измерений сигналов георадиоло
кации – идентификация в поле случайных ам
плитуднофазовых вариаций радиоотражений 
когерентных импульсов, которые при любом рас
положении на поверхности Земли приёмнопере
дающих антенн георадара образуются на опорных 
радиоконтрастных границах инженерногеоло
гического разреза . Протяжённость таких пло
ских границ, как показывает опыт георадиолока
ции, должна не менее чем в 10–15 раз превышать 
длину электромагнитной волны . Опорной грани
цей, применительно к задачам настоящей работы, 
в толще мёрзлых дисперсных грунтов песчано
глинистого состава, формирующей когерентные 
радиоотражения, служит нижняя граница слоя 
годовых теплооборотов . На этой границе проис
ходит смена быстрой изменчивости температуры 
мёрзлых грунтов в верхней части слоя годовых те
плооборотов на практически неизменную темпе
ратуру мёрзлых грунтов (в пределах погрешности 
измерения ±0,1 оС) в нижней части этого слоя . 
Эта граница на ЦентральноЯкутской низменно
сти залегает на глубине не более 10–15 м с откло
нением в меньшую сторону до 5–8 м . 

Зная глубину залегания нижней границы 
слоя годового теплооборота и координаты от

ражённых от неё когерентных импульсов, об
наруженных по результатам многоразовых из
мерений сигналов георадиолокации, средние 
значения V и G вычисляем по формулам

V = H/τ и G = (A0 − Asgt)/H,

где V и G – соответственно скорость и затухание 
электромагнитных волн в слое годового тепло
оборота, м/нс и дБ/м; H – мощность слоя годово
го теплооборота, м; τ и Asgt – соответственно пря
мое время задержки и амплитуда когерентных 
импульсов, отражённых от нижней границы слоя 
годового теплооборота, нс и дБ; A0 – амплитуда 
начального (зондирующего) импульса, излучён
ного передающей антенной георадара, дБ . 

Общая процедура построения ФГКМ, по
иска когерентных импульсов и определение по 
их координатам (времени задержки и ампли
туде) послойных, интервальных или общих по 
всему инженерногеологическому разрезу сред
них значений V и G подробно описана в патен
те [9] и методическом руководстве [10] .

Обсуждение результатов исследований

Статистика выборочной совокупности фак
тического материала исследований, состоящая 
из 159 значений геологогеофизических характе
ристик мёрзлых дисперсных грунтов, приведена 
в табл . 1 и проиллюстрирована гистограммами 
вероятностных распределений этих характери
стик (рис . 1) . Очевидно, что собранный факти
ческий материал, хотя и удовлетворяет по числу 
наблюдений проведению статистического ана
лиза и принятию корректных решений, но, за 
исключением объёмной льдистости, не подчи
няется теоретическому закону нормального рас
пределения (закону Гаусса) . Из этого следует, 
что средним арифметическим можно пользо
ваться только для объёмной льдистости . В ус
ловиях непараметрического вероятностного 
распределения значений скорости и затухания 
электромагнитных волн место метрики сред
него арифметического значения занимает уни
версальная по своим статистическим свойствам 
мет рика среднего медианного значения .

С учётом сказанного изученная территория 
ЦентральноЯкутской низменности имеет сле
дующие обобщённые или нормативные оценки 
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геологогеофизических характеристик мёрзлых 
дисперсных грунтов в слое годового теплооборо
та: среднее арифметическое значение объёмной 
льдистости 60,7±2,6% (уровень доверия 95%) 
и средние медианные значения скорости и за
тухания соответственно 0,154 м/нс и 1,02 дБ/м 
(см . табл . 1) . Чаще всего значения скорости рас
пределены в интервале 0,140–0,170 м/нс (в 75% 
случаев), а значения затухания – в интервале 
0,5–1,5 дБ/м (в 65% случаев) . Низкие (менее 
0,120 м / нс) и высокие (более 0,170 м/нс) зна
чения скорости – редкие события и в совокуп
ности встречаются с вероятностью не более 5% 
(см . рис . 1, б и в) . Затухание отличается макси
мальной динамикой площадной изменчивости 
(коэффициент вариации 57,4%) и склонностью 
к большей вероятности (14%) появления низких 
значений (менее 0,5 дБ/м), чем высоких (более 
2,5 дБ/м), с общей вероятностью 5% .

Высокая пространственная изменчивость 
затухания по сравнению со скоростью, у кото
рой коэффициент вариации не превышает 10%, 
косвенно означает бόльшую информационную 
ёмкость затухания и свидетельствует о её чув
ствительности к изменению всего внутреннего 
облика мёрзлых дисперсных грунтов, слагающих 
слой годового теплооборота . Природная измен
чивость объёмной льдистости, оцениваемая по 
коэффициенту вариации, не так высока, как у за
тухания, но существенно выше, чем у скорости, 
и составляет 27% . В большинстве случаев (77%) 
значения Lob сосредоточены в интервале 40–80% 

с максимумом встречаемости (28%) в узкой по
лосе значений 50–60% (см . рис . 1, а) . Встреча в 
слое годового теплооборота слабольдистых грун
тов (Lob = 20÷30%) и грунтов с очень высокой 
льдистостью (Lob = 80÷90%) равновероятна и со
ставляет 3–4% . Залежи ПЖЛ, пронизывающие 

Таблица 1. Статистика геолого-геофизических характери-
стик мёрзлых дисперсных грунтов слоя годового тепло-
оборота Центрально-Якутской низменности*

Статистика характеристик

Объём
ная 

льди
стость 
Lob, %

Скорость 
электро
магнит

ных волн 
V, м/нс

Затухание 
электро
магнит

ных волн 
G, дБ/м

Среднее арифметическое 60,7 0,151 1,16
Медианное среднее 59,0 0,154 1,02
Модальное среднее 60,0 0,147 1,31
Стандартное отклонение 16,4 0,013 0,66
Минимальное значение 29,0 0,120 0,13
Максимальное значение 100,0 0,174 3,30
Коэффициент вариации, % 27,0 8,70 57,4
Уровень доверия 95% 2,6 0,002 0,11

*Число скважин – 159 .

Рис. 1. Гистограммы геологогеофизических харак
теристик в слое годового теплооборота Центрально
Якутской низменности:
а – объёмная льдистость мёрзлых дисперсных грунтов пес
чаноглинистого состава; б, в – скорость и затухание ам
плитуды электромагнитных волн; кривые красного цвета 
означают значения теоретической плотности нормального 
вероятностного распределения, аппроксимирующего эм
пирические вероятностные распределения
Fig. 1. Histograms of geological and geophysical charac
teristics in the layer of annual heat flow of the Central Ya
kut lowland:
a – volume ice content of frozen dispersed soils of sandyclay 
composition; б, в – speed and attenuation of the amplitude of 
electromagnetic waves; the red curves indicate the values of the 
theoretical density of the normal probable distribution approxi
mating the empirical probable distributions
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весь слой годового теплооборота и повышающие 
его объёмную льдистость до максимально воз
можных значений 80–100%, вскрываются сква
жинами с вероятностью 6% . Такие редкие со
бытия и особенно встреча значений объёмной 
льдистости равной 100% происходят в тех случа
ях, когда скважины при бурении слоя годового 
теплооборота случайно обнаруживают скопление 
залежей, а также единственную залежь ПЖЛ или 
пластовых льдов, вскрывая их на полную мощ
ность от верхней до нижней границы .

Считая Lob итоговым выражением показате
ля видимых включений льда в керне Ii, прихо
дим к выводу, что слой годового теплооборота 
изученной части ЦентральноЯкутской низмен
ности преимущественно сложен, согласно клас
сификации ГОСТ 25100–95, сильно льдистыми 
и очень сильно льдистыми мёрзлыми дисперс
ными грунтами . Их наиболее часто встречаемые 
значения Lob = 40÷80% рекомендуется рассма
тривать как фоновые интервальные значения 
для всей низменности . Средние значения ско
рости распространения и удельного затухания 
электромагнитных волн, полученные с аппара
турой «17ГРЛ1» в полосе частот 30–150 МГц, 
допускается использовать при изучении мёрзлых 
дисперсных грунтов слоя годовых теплооборо
тов ЦентральноЯкутской низменности методом 
георадиолокации в дискретном или непрерыв
ном варианте с любой другой георадарной тех
никой измерения сигналов георадиолокации . 
Правда, антенны этой техники конструктивно 
должны быть настроены на центральную частоту 
спектра приёма–излучения электромагнитного 
поля от импульсного источника тока в диапазо
не 1 МГц–1ГГц . Допущение расширенного при
менения средних значений радиофизических 
свойств мёрзлых дисперсных грунтов в такой 
широкой частотной области делается на осно
вании теоретического существования так назы
ваемого «георадарного плато» для неидеальных 
диэлектриков, к которым относятся мёрзлые 
дисперсные грунты . В этом плато значения дей
ствительной и мнимой комплексной диэлектри
ческой проницаемости, регулирующие скорость 
распространения и удельного затухания элек
тромагнитных волн, практически не изменяются 
на частоте 1 МГц–1 ГГц [13] .

На этом фоне неблагоприятных для строи
тельства инженерных объектов инженерногео

логических условий след корреляции в поле рас
сеяния значений V и G имеет явно выраженный 
нелинейный характер и сильно зависит от из
менчивости значений объёмной льдистости по 
площади ЦентральноЯкутской низменности . 
Графики этой зависимости, построенные в про
грамме «Statistica6» методом взвешенного наи
меньшего квадрата, показаны на рис . 2 . На нём 
видно, что рост объёмной льдистости мёрзлых 
дисперсных грунтов в слое годового теплооборо
та приводит к росту скорости и спаду затухания 
электромагнитных волн, распространяющихся в 
этом слое . На таком фоне проявляются важные 
локальные особенности, а именно: резкое сни
жение чувствительности скорости и затухания 
волн к изменению объёмной льдистости в обла
сти сильно льдистых грунтов с суммарным со
держанием сегрегационного и структурного (за
лежей ПЖЛ) льда более 60% . 

Рис. 2. Эмпирическая зависимость средних значений 
скорости (а) и затухания амплитуды (б) электромаг
нитных волн от объёмной льдистости мёрзлых дис
персных грунтов слоя годового теплооборота Цен
тральноЯкутской низменности
Fig. 2. The empirical dependence of the average mean
ings of the speed (a) and attenuation (б) of electromag
netic waves upon the volume ice content of the frozen 
dispersed soils of the annual heat flow layer of the Central 
Yakut lowland
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Множественный коэффициент детермина
ции R2 рассматриваемой зависимости в адекват
ной аппроксимации степеннóй функцией, оце
нённый по выборке из 159 наблюдений, в целом 
выше у затухания, чем у скорости электромаг
нитных волн, и равен для этих параметров 0,789 
и 0,575 . Обратная зависимость, формально уста
навливающая нереальные причинноследствен
ные отношения между объёмной льдистостью, 
скоростью и затуханием волн, но необходимая 
для решения научнопрактических задач с мак
симально возможной точностью, описывается 
уравнениями логистической функции:

Lob = 35,35 + 9859E 9/(1 + 341E 12 exp−43,89V ),
R2 = 0,571; (1)

Lob = 1426 − 1403/(1 + 0,05645exp−0,7369G ),
R2 = 0,833 . (2)

Видно, что в этом пространстве вероятност
ностатистических отношений характеристик 
физических и радиофизических свойств мёрз
лых дисперсных грунтов, связанных логисти
ческой функцией, доминантная роль действия 
характеристики объёмной льдистости на затуха
ние электромагнитных волн ещё более возросла . 
Проанализируем, с какой погрешностью вычис
ляются средние значения Lob по уравнениям (1) 
и (2) . Статистика результатов сравнения вычис
ленных и лабораторных значений в пределах 
имеющейся выборочной совокупности, состо

ящей из 159 скважин, приведена в табл . 2 . Гра
фики линейного представления на изученной 
части площади ЦентральноЯкутской низмен
ности изменчивости результатов вычислений 
объёмной льдистости по скорости (график 2) и 
затуханию (график 3) электромагнитных волн 
показаны на рис . 3 . Сравнительная динамика 
объёмной льдистости по данным метода дис
кретной георадиолокации рассматривается в ус
ловном ряду номеров скважин, расположенных 
в порядке возрастания объёмной льдистости по 
лабораторным данным (график 1) .

Визуальный анализ рис . 3 показывает, что 
данные георадиолокации близки к лабораторным 

Таблица 2. Абсолютная погрешность вычисления средних 
значений объёмной льдистости по данным георадиолокации*

Статистика погрешности
Погрешность по скорости (чис
литель) и затуханию (знамена

тель) электромагнитных волн, %
Среднее арифметическое 0,00/1,38
Стандартная ошибка 0,84/0,52
Медианное среднее −1,41/0,97
Модальное среднее −7,70/−3,79
Стандартное отклонение 10,6/6,55
Минимум (завышение 
лабораторных данных) −20,7/−19,8

Максимум (занижение 
лабораторных данных) 37,7/23,5

Уровень доверия 95% 1,66/1,03

*Число скважин – 159 .

Рис. 3. Линейное представление по отношению к лабораторным данным (1) изменчивости по площади Цен
тральноЯкутской низменности средних значений объёмной льдистости мёрзлых дисперсных грунтов в слое 
годового теплооборота по скорости (2) и затуханию амплитуды (3) электромагнитных волн
Fig. 3. Dynamics of average values of volume ice content of frozen dispersed soils in the layer of annual heat flow of the 
Central Yakut lowland according to laboratory data (1) and on the speed (2) and attenuation (3) of electromagnetic waves .
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данным в передаче главных особенностей обоб
щённой пространственной динамики объёмной 
льдистости, т .е . тренда или фона этой важней
шей характеристики мёрзлых дисперсных грунтов 
слоя годового теплооборота ЦентральноЯкут
ской низменности . Приемлемая точность описа
ния на качественном уровне согласованной от
носительной изменчивости объёмной льдистости 
по данным георадиолокации сохраняется с равно
вероятным отклонением в отдельных точках в ту 
или другую сторону от лабораторных данных в ин
тервале, примерно равном 50–70% и охватываю
щем 80 скважин из 159, т .е . половину выборочной 
совокупности . При меньших значениях объём ной 
льдистости погрешность систематически завыша
ется, а при бόльших значениях, наоборот, систе
матически занижается . Причём мера завышения–
занижения существенно больше у скорости, чем у 
затухания электромагнитных волн .

Большой интерес вызывает сравнение ве
роятностных распределений значений объём
ной льдистости по лабораторным данным и 
георадио локации . Статистика этих распреде
лений дана в табл . 3, а графики их теоретиче
ских варио грамм – на рис . 4 . Очевидно, что и 
по точности воспроизведения нормального за
кона вероятностного распределения объёмной 
льдистости на территории ЦентральноЯкутской 
низменности затухание в отличие от скорости 
электромагнитных волн более предпочтительно 
использовать при количественной оценке объём
ной льдистости методом дискретной георадиоло

кации . Впрочем, при решении этой задачи лучше 
использовать оба атрибута радиофизических 
свойств мёрзлых грунтов, так как они взаимно 
усиливают полноту достоверности получаемого 
результата со стороны действительной (форму
ла (1)) и мнимой (формула (2)) части комплекс
ной диэлектрической проницаемости с учётом 
токов смещения связанных зарядов и проводи
мости свободных электрических зарядов .

По средним показателям объёмной льдисто
сти данные георадиолокации практически не от
личаются от материалов лабораторного анали
за (см . табл . 3) . Разброс абсолютных единичных 
ошибок вычислений по формулам (1) и (2) на 
уровне доверительной вероятности 70% не пре
вышает соответственно ±10,6 и ±6,55% . Такой 
уровень доверия используют в геологоразведке 
для оценки достоверности результатов геофизи
ческих работ, которым свойственны неоднознач
ность и некорректность решения обратных задач 
с построением ФГКМ геологической среды .

Погрешность вычислений объёмной льди
стости по скорости и затуханию электромагнит

Рис. 4. Теоретическая аппроксимация значений объём
ной льдистости законом нормального вероятностно
го распределения:
1 – лабораторные данные; 2 и 3 – соответственно скорость 
и затухание электромагнитных волн
Fig. 4. Theoretical approximation of the meanings of the 
volume ice content by the law of the normal probable dis
tribution:
1 – laboratory data; 2 and 3 – the speed and attenuation of 
electromagnetic waves

Таблица 3. Основные статистики вероятностного распре-
деления значений объёмной льдистости по данным гео-
радиолокации и лабораторного анализа*

Статистика льдистости

Метод  
георадиолокации

Лабо
ратор

ный 
анализ

по  
скорости

по  
затуханию

Среднее арифметическое 60,7 59,3 60,7
Стандартная ошибка 1,0 1,2 1,3
Медианное среднее 60,3 59,4 59,0
Модальное среднее 53,7 52,5 60,0
Стандартное отклонение 12,5 14,5 16,4
Минимальное значение 41,0 30,0 29,0
Максимальное значение 95,0 91,0 100,0
Коэффициент вариации, % 20,6 24,5 27,0
Уровень доверия 95% 2,0 2,3 2,6

*Число скважин – 159 .
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ных волн немаленькая, так как лабораторные и 
георадиолокационные количественные оценки 
объёмной льдистости содержат разномасштаб
ную точечную (в точке скважины) и объёмную 
информацию (в окрестности точки скважины) 
об изучаемом слое годового теплооборота . Даже 
если допустить, что эти оценки связаны функ
циональной зависимостью, то она может быть 
полностью скрытой и ненаблюдаемой при не
равномерном распределении суммарной сегре
гационноструктурной объёмной льдистости в 
окрестности скважин . Действительно, если сква
жина случайным образом окажется пробуренной 
в промежутке между залежами ПЖЛ, то результат 
лабораторного анализа в этой точке покажет низ
кую объём ную льдистость мёрзлых грунтов . На
против, результат определения высокой скорости 
и низкого затухания в окрестности скважины, за
нятой залежами ПЖЛ, укажет на высокую объ
ёмную льдистость мёрзлых грунтов в этом про
странстве . Таких вариантов множество, и все они 
затрудняют изучение истинных петрофизических 
закономерностей в полевых условиях . Однако 
другого пути, кроме сравнения точечных лабора
торных изыскательских данных с объёмными ге
офизическими данными, не существует и с этим 
надо считаться при проведении любых петрофи
зических экспериментов на поверхности Земли .

В данной ситуации весьма перспективен 
путь количественной оценки объёмной льди
стости не по единичным точкам георадиоло
кационных зондирований с многоразовыми 
измерениями сигналов, а по некоторой их со
вокупности из нескольких точек . Если иссле
дования методом дискретной георадиолокации 
необходимо выполнять в сетях геологогеофи
зических наб людений, равномерно покрываю
щих площадь исследований, то совокупность, 
например, из 15 точек зондирований образует 
окно осреднения, скользящее с заданным шагом 
перемещения по профилям и между профиля
ми . В варианте проведения мерзлотной съёмки и 
инженерногеологического районирования за
страиваемой территории совокупность nточек 
зондирований будет уже определяться конфи
гурацией границ и размерами мезо и макро
ключевых участков местности [14] . В любом из 
предлагаемых вариантов осреднения получен
ные в скользящем окне или на ключевом участке 
средние значения скорости и затухания электро

магнитных волн используются для вычисления 
средних значений Lob по уравнениям (1) и (2) . 
Эти значения, как показал ранее сделанный 
сравнительный анализ вероятностных распре
делений геологогеофизических характеристик, 
будут не только близки к лабораторным данным 
объёмной льдистости, но и, что самое главное, 
точно воспроизведут обобщённую картину от
носительной изменчивости этой важнейшей ха
рактеристики криогенных систем на территории 
ЦентральноЯкутской низменности . 

Предложенный путь количественной оценки 
объёмной льдистости мёрзлых грунтов в насто
ящее время не может быть реализован в произ
водственных масштабах без применения авто
матизированных георадарных систем с быстрым 
сбором и переработкой огромного объёма мно
горазовых измерений сигналов георадиолокации 
в окрестности точек сети геологогеофизиче
ских наблюдений . Такие системы, пока не суще
ствующие, уже в полевых условиях должны да
вать информацию о скорости распространения 
и удельного затухания электромагнитных волн и 
возможность построения по ним карт и графи
ков объёмной льдистости мёрзлых грунтов слоя 
годового теплооборота .

Заключение

Экспериментальные исследования, выпол
ненные методом дискретной георадиолокации на 
ЦентральноЯкутской низменности, позволили 
установить статистически значимое влияние сред
ней объёмной льдистости мёрзлых дисперсных 
грунтов слоя годового теплооборота на средние 
значения скорости и затухания электромагнитных 
волн в этом слое . Такое влияние имеет нелиней
ный характер и адекватно описывается методом 
взвешенных наименьших квадратов . Особен
ность зависимости заключается в резком спаде 
чувствительности скорости и затухания волн при 
переходе дисперсных грунтов в область их силь
но льдистых разностей с объёмной льдистостью 
более 60% . При этом затухание волн сильнее ре
агирует на изменение объёмной льдистости мёрз
лых дисперсных грунтов . Такая особенность де
лает эту радиофизическую характеристику более 
предпочтительной, чем скорость, при количе
ственной оценке объёмной льдистости .
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По средним достоверным значениям скоро
сти и затухания электромагнитных волн, полу
чаемых по новой методике многоразовых изме
рений сигналов георадиолокации в окрестности 
точек сети геологогеофизических наблюдений, 
по уравнению логистической функции можно 
вычислить средние значения объёмной льдисто
сти мёрзлых дисперсных грунтов с абсолютной 
погрешностью 7–11% . Несмотря на такую не
маленькую погрешность, картина вероятност
ного распределения средних значений объём
ной льдистости по данным георадиолокации на 
площади ЦентральноЯкутской низменности в 
главных тенденциях полностью идентична ла
бораторным данным . Благодаря этому регрес
сионные уравнения логистической функции ре
комендуется использовать в производственных 
целях для расчёта по скорости и затуханию элек
тромагнитных волн фоновых значений объём
ной льдистости мёрзлых дисперсных грунтов в 

любой части ледового комплекса Центрально
Якутской низменности . Главное в этой инфор
мации, предоставляемой в виде карт и графи
ков, – знание не точных абсолютных значений 
объёмной льдистости, а фоновых и локальных 
(аномальных) особенностей её относительной 
изменчивости в природных условиях или на за
страиваемых территориях .

Отметим ещё один практический аспект вы
полненных петрофизических исследований: 
найденные в пределах слоя годового теплообо
рота ЦентральноЯкутской низменности сред
ние значения характеристик радиофизических 
свойств мёрзлых грунтов допускается исполь
зовать при проведении работ методом дискрет
ной или непрерывной георадиолокации с любой 
георадарной техникой, правда, её антенны кон
структивно должны быть настроены на цен
тральную частоту спектра излучения–приёма 
электромагнитных волн 1 МГц–1 ГГц .
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Summary
The object of research is syncryogenic Holocene strata on the coast of the Onemen Bay, 2 km from the town of Anadyr. 
In July 2017, the outcrop of the first marine terrace uncovered by strong storms was examined. The stratigraphy of the 
outcrop was represented mainly by sandy loam (5–7 m thick) covered by peat (1–1.5 m) and underlain by sand. Numer-
ous ice wedges were opened in the upper part of this outcrop. Along with that another outcropping of transect of a lake-
marsh basin represented by a peat bog of 2–2.5 m thick underlain by sandy loam was also investigated. Ice wedges occur 
below the polygonal trenches. The present-day narrow ice wedges were found in the upper part of the peat bog. Two rep-
resentative fragments of both the above outcrops were thoroughly examined. Radiocarbon dating had shown that accu-
mulation of peat on surface of the first marine terrace started in early Holocene (about 8 ka BP). Accumulation of peat-
land within the lake-marsh basin was also dated to the beginning of the Holocene (about 9 ka BP). In the middle of the 
Holocene, it was most likely interrupted as a result of thermokarst processes and bogging of the surface. Formation of 
peatlands in Chukotka during the Holocene is known to be accompanied by active growth of the ice wedges inside them, 
so the age of the wedges studied by us was estimated as the beginning of the Holocene. The analysis of stable oxygen and 
hydrogen isotopes in the Holocene and the modern ice wedges had allowed establishing mainly the atmospheric type of 
moisture feeding of the wedges (due to melted snow) and lack of noticeable isotope fractionation during the ice forma-
tion. It has been found that δ18О and δ2Н values in the Holocene ice wedges were lower than in the modern wedges and 
snow by an average 2–3 and 7–12 ‰, respectively. Paleotemperature reconstructions performed on the basis of isotope-
oxygen data showed that the air temperature of the coldest winter month in the first half of the Holocene in the Onemen 
Bay area was lower than the present-day ones by an average 2–3 °C, which is in a good agreement with the trend of rising 
winter temperatures throughout the Chukotka Peninsula, as well as in other areas of Eastern Siberia and Alaska.
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Объект исследований  – синкриогенные голоценовые толщи на побережье залива Онемен, в 2  км от 
г.  Анадырь. Изучены повторно-жильные льды, вскрытые в двух фрагментах обнажения первой мор-
ской террасы. При радиоуглеродном датировании вмещающего торфа установлено, что жилы начали 
активно формироваться в раннем голоцене (около 9–8 тыс. лет назад). Согласно палеотемпературным 
реконструкциям на основе изотопно-кислородных данных, температура воздуха самого холодного зим-
него месяца в первой половине голоцена в районе залива Онемен была ниже современной на 2–3 оС.

Введение

Повторножильные льды – надёжный архив 
зимних палеоклиматических условий . Реконструк
ции зимних температур воздуха на основе данных 
изотопнокислородного анализа повторножиль
ных льдов проведены практически для всей терри

тории Сибири [1–5] . Тем не менее, для Чукотки, 
наиболее восточного региона Российской Арктики, 
информация о зимних температурах воздуха в го
лоцене пока недостаточна . Значительная часть па
леоклиматических реконструкций для Чукотки ос
нована на споровопыльцевых данных и относится 
к летним периодам [6, 7] . Незначительный объём 



Подземные льды и наледи

 94 

изотопнокислородных данных получен по голо
ценовым повторножильным льдам центральной и 
северной Чукотки, а также ближайших островов – 
Врангеля и Айон [1, 8–11] . Установлено, что значе
ния δ18O в жилах голоценового возраста более низ
кие, чем в современных жилках, возраст которых 
не более 100–120 лет . Кроме того, жилы в конти
нентальных районах Чукотки имеют значения δ18O 
заметно ниже, чем в прибрежных районах, что ука
зывает на их формирование в условиях более низ
ких зимних температур . Возрастная привязка ледя
ных жил основана на единичных радиоуглеродных 
датировках вмещающих отложений, которые, как 
правило, позволяют лишь приблизительно оценить 
время формирования жил . Поэтому привязка по
лученных изотопнокислородных данных также 
носит ограниченный характер и не всегда позво
ляет проследить вариации изотопных характери
стик и зимних палеотемператур в течение голоцена . 
В последнее время наиболее детальные исследо
вания нескольких генераций повторножильных 
льдов проведены Г . Швамборном с соавторами [4, 
5] в районе оз . Эльгыгытгын в центральной части 
Чукотки; они показали региональное повышение 
зимних температур около 9 тыс . л .н . (раннеголоце
новый максимум) и около 4 тыс . л .н .

Задачи настоящей работы – изучить вариации 
значений δ18O и δ2Н в сингенетических повтор
ножильных льдах голоценового и современного 
возраста на востоке Чукотки, на побережье залива 
Онемен в районе г . Анадырь, установить возраст 
изотопных диаграмм на основе детального радио
углеродного датирования (14С) вмещающих отло
жений, выявить особенности соотношения δ2Н–
δ18О во льду исследованных жил и современного 
снега . Авторы выполнили реконструкцию зимних 
температур воздуха в голоцене и сопоставили их с 
современными температурами в районе исследо
ваний и в смежных областях .

Местоположение района исследований

В июле 2017 г . на побережье зал . Онемен, в 2 км 
от г . Анадырь, авторами были исследованы по
вторножильные льды, вскрытые в двух фрагмен
тах обнажения первой морской террасы, размыто
го в результате сильных штормов в ноябре 2016 г . 
В обнажении первой морской террасы высотой 
около 5–7 м вскрыт торф мощностью около 1,5 м, 

подстилаемый супесью мощностью до 2 м . В ос
новании разреза залегает мелкий и средний серо
ватожёлтый, горизонтальнослоистый песок . На 
поверхности торфа отмечены полигоны размером 
8 × 12 м . Вертикальнослоистые ледяные жилы за
легают преимущественно в супеси, головы жил на
ходятся в перекрывающем торфе . Лёд жил серый и 
желтоватосерый, вертикальнослоистый . Когда 
жилы вскрыты фронтально, лёд жил сероватомо
лочнобелый с большим количеством воздушных 
включений . Исследовано обнажение разреза озёр
ноболотной котловины, сниженной на 5–6 м по 
отношению к предыдущему элементу первой мор
ской террасы . Обнажение высотой 3–3,5 м вскры
вает с поверхности торфяник мощностью 2–2,5 м, 
сложенный тёмнокоричневым горизонтально
слоистым торфом . Торф подстилается супесью – 
серой, мёрзлой, с мелкослоистой и мелкосетчатой 
криотекстурой . Под полигональными канавками 
вскрываются ледяные жилы, ширина которых во 
фронтальном разрезе составляет 0,4–1 м . Лёд жил 
желтоватосерый, пузырчатый . Для детальных ис
следований выбраны два фрагмента с наиболее 
полным вскрытием ледяных жил: фрагмент обна
жения верхней части первой морской террасы и 
обнажение вкладки торфяника . 

Повторножильный лёд в первом фрагменте 
(ПЖЛ № 1) расположен под межполигональной 
канавкой на глубине около 2 м от уровня выпу
клого полигона, ширина жилы в верхней части 
около 0,9 м, вскрытая вертикальная мощность – 
около 1,5 м . ПЖЛ № 2 шириной в верхней части 
около 1 м залегал в супеси под торфяником . 
В центральной части в ПЖЛ № 2 внедряются 
жилки шириной около 5 см, сложенные льдом, 
торфом и супесью . Кровля супеси заметно из
гибается вверх на контактах с жилой, что может 
указывать на выдавливание супеси по мере роста 
жилы . Под морозобойной трещиной в торфе за
легает современная ледяная жилка, проникаю
щая в подстилающую торф супесь . 

Методы полевых и лабораторных исследований

Отбор образцов повторно-жильного льда и 
торфа. Лёд жил из двух фрагментов отобран для 
определения вариаций стабильных изотопов кис
лорода и водорода . ПЖЛ № 1 лучше был вскрыт 
по вертикали, поэтому из неё отобраны образцы 
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вдоль трёх вертикальных профилей (рис . 1, а) . 
ПЖЛ № 2 лучше был вскрыт преимущественно в 
верхней части, поэтому из него выполнен отбор 
образцов льда вдоль горизонтального профиля на 
глубине 0,2 м от кровли жилы . Также отобран об
разец льда из современной жилки (см . рис . 1, б) . 
Для радиоуглеродного датирования и определе
ния возраста вмещающих отложений отобраны 
два образца торфа, перекрывающего ПЖЛ № 1 и 
девять образцов торфа из торфяника, вмещающе
го ПЖЛ № 2 . Также взяты образцы льда из двух 
жил в торфянике для определения возраста ледя
ных жил по микровключениям органики .

Определения изотопного состава и радиоугле-
родного возраста. Измерения изотопного состава 
кислорода и водорода льда выполнены в режиме 
постоянного потока гелия (CFIRMS) на масс
спектрометре DeltaV с использованием комплек
са газбенч в изотопной лаборатории географиче
ского факультета МГУ имени М .В . Ломоносова . 
Для калибровки измерений использовались меж
дународные стандарты VSMOW, SLAP, собствен
ный лабораторный стандарт МГУ – снег ледни
ка Гарабаши (δ18О = −15,60 ‰, δ2Н = −110,0 ‰) . 
Погрешность определений составила ±0,6 ‰ для 
δ2Н и ±0,1 ‰ для δ18O . Радиоуглеродное датиро
вание торфа выполнено в Институте материаль
ной культуры, СанктПетербург . В лаборатории 
радиоуглеродного датирования и электронной ми

кроскопии Института географии РАН (Москва) 
и Центра изотопных исследований Университета 
Джорджии (США) были выполнены радиоугле
родные определения возраста микровключений 
органики изо льда жил с применением ускори
тельной массспектрометрии (AMS) .

Применение стабильных изотопов кислорода 
для палеотемпературных интерпретаций

Впервые уравнение, связывающее изотоп
нокислородный состав повторножильного льда 
и зимние температуры воздуха, было получено 
Ю .К . Васильчуком [12] . До этого при палеотем
пературной интерпретации изотопнокислород
ного состава ледяных жил [13, 14] использовалось 
уравнение В . Дансгора [15], которое основано на 
сопоставлении среднегодовых температур возду
ха и среднегодовых значений δ18O и δ2Н в атмос
ферных осадках . Однако, учитывая, что основной 
источник питания ледяных жил – вода тающего 
снега, высказано предположение [12], что более 
корректно сопоставлять зимние температуры с 
величинами δ18O в жилах, так как осадки тёпло
го сезона практически не участвуют в питании 
повторножильных льдов . Эта позиция была из
ложена В . Дансгору в докладе во время летней 
школы в Роскильде (Дания) [16]; позже он согла

Рис. 1. Радиоуглеродный возраст (число лет) торфа, перекрывающего ПЖЛ № 1 в обнажении первой морской тер
расы (а) и ПЖЛ № 2 в обнажении торфяника (б), AMSрадиоуглеродный возраст (число лет) микровключений ор
ганики из повторножильных льдов в торфянике и схема отбора образцов льда для анализа стабильных изотопов 
вдоль вертикальных профилей 1–3 из ПЖЛ № 1 и вдоль горизонтального профиля из ПЖЛ № 2; в – см . текст
Fig. 1. Radiocarbon ages (years) of peat enclosing ice wedges in the first marine terrace outcrop (a) and in the peat
land (б), AMSradiocarbon ages (years) of organic microinclusions in the ice wedges from the peatland and scheme of 
ice wedge sampling for stable isotope analysis along vertical profiles 1–3 from ice wedge № 1 and along horizontal 
profile from ice wedge № 2; в – see text
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сился, что это правильнее, так как морозобойные 
трещины формируются зимой, заполняются ча
стично снегом, а окончательно – талой снеговой 
водой из всей накопившейся над морозобойной 
трещиной годовой толщи снега .

Результаты исследований изотопнокислород
ного состава современных ледяных жил в разных 
районах криолитозоны России, выполненные в те
чение последних более чем 25 лет, подтвердили на
личие хорошей корреляции со среднезимней тем
пературой воздуха . М . Фукуда с соавторами [17] 
показали, что жилкам с изотопнокислородным 
составом −21 ÷ −23 ‰ соответствует среднезимняя 
температура −23 ÷ −24 °С . По данным В .И . Ни
колаева и Д .В . Михалева [18], жилке со значени
ем δ18O = −18,5 ‰ соответствует среднезимняя 
температура воздуха −19 °С, жилке со значени
ем δ18O = −23,5 ‰ – среднезимняя температура 
воздуха −23 °С . По данным Х . Майера с соавто
рами [19], значению δ18O в современных жилках 
−26 ‰ соответствовала среднезимняя температура 
воздуха −23 °С, значению δ18O жилки −20,8 ‰ – 
среднезимняя температура воздуха −21 °С . 

Коэффициент соотношения δ18O в ростках 
современных ледяных жил (δ18Oпжл) со средне
зимней температурой воздуха, согласно расчё
там Х . Майера, выполненным в 2003 г ., составил 
1,02 [20] . Ю .К . Васильчук в 1989 г . на основании 
опробования современных ледяных жил из разных 
районов криолитозоны России получил коэффи
циент в современных жильных ростках со средне
зимней температурой воздуха Tср .зим равный 1,0 . 
Коэффициент соотношения δ18O в ростках совре
менных ледяных жил со среднеянварской темпе
ратурой воздуха Tср .янв составил 1,5 . Эти зависимо
сти выражаются следующими уравнениями:
Tср .зим = δ18Oпжл(±2 oC); (1)
Tср .янв = 1,5δ18Oпжл(±3 oC) . (2)

Такое схождение объясняется хорошей стати
стической представительностью подборки дан
ных, полученных по жилам из разных регионов 
криолитозоны России, и отсутствием значимых 
побочных факторов – фракционирования, субли
мации или заметного участия вод иного генезиса 
при образовании повторножильных льдов . 

Сравнение соотношения δ2Н–δ18О во льду ис
следованных жил и в современном снеге позволяет 
оценить процессы фракционирования и измене
ния первичного изотопного состава снега до по

падания его в морозобойную трещину или в про
цессе замерзания в ней на основе сопоставления с 
глобальной линией метеорных вод (ГЛМВ), пред
ложенной Х . Крейгом для атмосферных осадков и 
имеющей наклон линии соотношения δ2Н–δ18О 
равный восьми . Как правило, наклон этой линии 
ниже восьми указывает на изотопное фракциони
рование, которому подвергался снег, или участие 
вод не атмосферного происхождения (паводковых, 
озёрноболотных) в формировании жильного льда, 
что создаёт ограничения в использовании значе
ний δ18О для палеотемпературных реконструкций .

Результаты

Радиоуглеродный возраст вмещающего торфа 
и микровключений органики в жильном льду. Торф, 
перекрывающий жилу в обнажении морской 
террасы, в нижней части датирован возрастом 
8180 лет . Поверхностный торф имеет современ
ный возраст (см . рис . 1, а) . По торфу, вмещающе
му жилу № 2, получена серия датировок от 8900 до 
1200 лет (табл . 1) . В нижней части торфяника от
мечены возрастные инверсии – над датировкой 
8900 лет получены датировки 9700 и 9400 лет (см . 
рис . 1, б); скорее всего, здесь происходило пере
отложение торфа . По торфяной жиле, располо
женной рядом с ледяной жилой, получена дати

Таблица 1. Радиоуглеродные датировки (14С) торфа в 
отложениях первой морской террасы на побережье 
зал.  Онемен и микровключений органики в повторно-
жильных льдах, район г. Анадырь

Номер  
образца

Лабораторный 
номер образца

Глубина 
отбора, м

14Сдатировка, 
лет назад

Обнажение первой террасы (фрагмент № 1)
YuV17An/57 Ле11644 0,8 8180±100
YuV17An/27 Ле11631 0,1 Современный

Обнажение торфяника (фрагмент № 2)
YuV17An/43 Ле11640 0,1 1200±50
YuV17An/42 Ле11639 0,2 1580±50
YuV17An/41 Ле11638 0,4 2820±100
YuV17An/40 Ле11637 0,6 9630±130
YuV17An/38 Ле11636 1,3 9400±230
YuV17An/37 Ле11635 1,7 9700±150
YuV17An/34 Ле11634 1,8 8900±120
YuV17An/46 Ле11643 1,7 4140±80
YuV17An/45 Ле11642 1,1 2390±30

ПЖЛ (фрагмент № 2)
YuV17An/58 IGANAMS6441 1,7 6150±30
YuV17An/66 IGANAMS6443 2,1 9290±30
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ровка 4140 лет, для торфа из грунтовоторфяной 
жилы, внедряющейся в ледяную жилу, получена 
датировка 2390 лет (см . рис . 1, б) . Микровключе
ния органики изо льда ПЖЛ № 2 и из небольшо
го фрагмента ПЖЛ, вскрытого под торфяником 
в 30 м от ПЖЛ № 2 (см . рис . 1, в), датированы в 
6150 и 9290 лет соответственно . Эти датировки 
подтвердили наше предположение о сингенети
ческом формировании повторножильных льдов .

Наличие торфяной и торфяногрунтовой 
жил указывает на субаквальное протаивание ле
дяных жил в результате формирования озера на 
поверхности торфяника . В дальнейшем озеро, 
повидимому, стало заболачиваться, в нём возобно
вилась аккумуляция торфа, а потом, после осуше
ния поверхности, началось промерзание и форми
рование ледяных жил . На основании полученных 
радиоуглеродных датировок из вмещающего тор
фяника и изо льда жил время образования иссле
дованных ледяных жил определяется первой по
ловиной голоцена . Их возраст, вероятно, старше 
8000 лет, при этом ПЖЛ № 2 кратковременно во
зобновлял свой рост во второй половине голоцена .

Изотопный состав повторно-жильных льдов. 
Соотношение δ2Н–δ18О во льду исследованных 
жил и в современном снеге позволяет оценить 
процессы фракционирования и изменения пер
вичного изотопного состава снега до его попада
ния в морозобойную трещину или в процессе за
мерзания в ней на основе сопоставления с ГЛМВ, 
предложенной Х . Крейгом для атмосферных осад
ков . Наклон линии соотношения δ2Н–δ18О во 
льду голоценовых ледяных жил составляет 7,8, во 
льду современной жилки и в снеге, отобранном 
на склоне горы Михаила на побережье зал . Оне
мен, – 7,4, что близко к наклону ГЛМВ (рис . 2) . 

Эти данные показывают, что современный снег, а 
также снег, формировавший ледяные жилы в голо
цене, почти не подвергались изотопному фракци
онированию и поэтому значения δ18О можно при
менять для палеотемпературных реконструкций .

Во льду ПЖЛ № 1 вариации значений δ18O со
ставили 1,5 ‰ – от −17,9 до −19,4 ‰, вариации 
значений δ2Н не превысили 15 ‰ – от −134,2 до 
−147,1 ‰ (табл . 2) . Распределение значений δ18O 
вдоль трёх вертикальных профилей показывает 
чёткую тенденцию утяжеления изотопного состава 
снизу вверх (рис . 3, а), особенно вдоль профиля 2 в 
центральной части жилы (на 1,5 ‰) . Во льду ПЖЛ 
№ 2 в торфянике получен более узкий диапазон 
вариаций изотопных значений: 1,4 ‰ для δ18О – 
от −17,3 до −18,7 ‰ и около 8 ‰ для δ2Н – от 
−129 до −136,8 ‰; наиболее высокие значения от
мечены в центральной части жилы (см . рис . 3, б) . 
Лёд современной жилки из торфяника имел зна
чение δ18О равное −15,8 ‰ и δ2Н равное −122 ‰ .

Значения дейтериевого эксцесса dexc во льду го
лоценовых жил варьируют от 6,1 до 14,1 ‰, в со
временной жилке и в снеге значения dexc в целом 
ниже и изменяются от 1,5 до 7,8 ‰ (см . табл . 2) . 
Возможно, современный снежный покров форми
руется при большем участии локальных влагонесу
щих воздушных масс, в то время как в образовании 
ледяных жил в голоцене участвовал снег как из ло
кальных, так и из отдалённых источников влаги .

Для наших исследований мы использовали 
также данные, полученные Ю .К . Васильчуком и 
А .К . Васильчук в 1987 г . Тогда в районе г . Анадырь 
в торфянике в отложениях первой морской терра
сы была изучена ледяная жила . Вертикальная мощ
ность жилы – около 3 м, основная её часть залегает 
в торфе, нижняя часть жилы находится в подстила

Рис. 2. Соотношение δ2Н–δ18О во льду ПЖЛ 
№ 1 и № 2 (1) в обнажении первой морской 
террасы и торфяника, во льду современной 
жилки и снеге (2) на побережье залива Оне
мен в районе г . Анадырь; 3 – глобальная ли
ния метеорных вод
Fig. 2. δ2Н–δ18О relation in the ice wedges № 1 
and № 2 (1) in the first marine terrace and peat
land outcrops, in the modern ice wedge and 
snow (2) on the Onemen Bay coast near Anadyr’ 
town; 3 – global meteoric water line
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ющем торф песке . В верхней части разреза в пере
крывающей торф супеси залегают современные 
узкие ледяные жилки (рис . 4) . В основании торфя
ника по торфу получены радиоуглеродные дати
ровки 9080 и 9130 лет, что указывает на начало ак
кумуляция торфа и роста жилы в раннем голоцене . 
Вариации значений δ18O во льду жилы составили 
от −16,6 до −17,3 ‰, во льду современной жилки 
−15,8 и −16,4 ‰ (см . рис . 4, табл . 2) . 

Реконструкция зимних температур воздуха в 
первой половине голоцена и их сопоставление 

с современными температурами  
на востоке Чукотки

Вариации значений δ18O во льду исследован
ных голоценовых жил не превышали 3 ‰ в диа
пазоне −16,6 до −19,4 ‰ . Более низкие значения 
получены во льду ПЖЛ № 1 в отложениях первой 
морской террасы (от −17,9 до −19,4 ‰), более 
высокие – в ПЖЛ № 2 из торфяников (от −16,6 
до −18,7 ‰) . Применяя зависимости (1) и (2), 

можно сделать вывод, что в районе г . Анадырь в 
первой половине голоцена среднезимняя темпе
ратура воздуха варьировала в диапазоне от −19 
до −17 oC, средняя температура воздуха наиболее 
холодного зимнего месяца (января или февраля) 
изменялась от −29 до −25 °С . При этом можно 
предположить незначительный положительный 
тренд зимних температур от начала к середине 
голоцена . Небольшой диапазон вариаций темпе
ратур показывает стабильность зимних климати
ческих условий в данный период . Современные 
жилки в исследованных нами торфяниках харак
теризуются значениями δ18O около −16 ‰, что, 
при пересчёте по уравнению (2), даёт значение 
среднеянварской температуры около −24 oC . Это 
указывает на явное улучшение зимних климати
ческих условий в течение последних 100 лет . 

Вместе с тем отметим, что, несмотря на более 
низкие температуры зимнего периода в нача
ле голоцена, летние условия были заметно более 
тёплыми и влажными по сравнению с совре
менными . Это способствовало активизации тер
мокарстовых процессов, формированию озёр и 

Рис. 3. Распределение значений δ18O 
во льду ПЖЛ № 1 вдоль вертикаль
ных профилей 1–3 (а) и во льду 
ПЖЛ № 2 вдоль горизонтального 
профиля (б)
Fig. 3. δ18O profiles in the ice wedge 
№ 1 along vertical profiles 1–3 (a) 
and in the ice wedge № 2 along hori
zontal profile (б)

Таблица 2. Значения δ18О, δ2Н и dexc во льду голоценовых и современных жил в обнажениях первой морской террасы, 
а также современном снеге, побережье зал. Онемен, район г. Анадырь

Номер  
ключевого участка

Число  
образцов

δ18О, ‰ δ2H, ‰ dexc, ‰
min mean max min mean max min mean max

ПЖЛ голоценового возраста
YuV17An ПЖЛ № 1 20 −19,37 −18,48 −17,93 −147,1 −139,4 −134,2 6,1 8,5 12,5
YuV17An ПЖЛ № 2 7 −18,67 −18,03 −17,34 −136,8 −133,2 −129,0 7,8 11,1 14,1
339YuV, 347YuV 8 −17,3 −16,9 −16,6 – – – – – –

Современные ледяные жилки
YuV17An 1 – −15,8 – – −122,0 – – 4,4 –
339YuV, 347YuV 2 −16,4 −16,1 −15,8 – – – – – –

Современный снег*
VKS98 6 −18,17 −17,36 −16,49 −142,2 −133,7 −130,2 1,5 5,2 7,8

*Изотопные определения М . Гея, Ганноверская изотопная лаборатория геологической службы Нижней Саксонии, Ни
дерланды . Прочерки – отсутствие данных .
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болот в ядрах полигонов повторножильных льдов 
и широкому распространению торфяников, кото
рые ввиду теплофизических свойств торфа зимой 
были участками наиболее интенсивного форми
рования повторножильных льдов . На территории 
СевероВосточной Сибири торфяники форми
ровались в основном на поймах, первых надпой
менных террасах [22] . На севере Колымской низ
менности, в зоне кустарниковой травянистой 
тундры, в обнажении аласного комплекса торфя
ники мощностью 4 м перекрываются и подсти
лаются озёрными суглинками и содержат мощ
ные повторножильные льды, рассекающие всю 
толщу торфа и уходящие в подстилающие отло
жения . Согласно радиоуглеродным датировкам 
(интервал 9,5–8 тыс . лет назад) остатков высоко
ствольных берёз, крупных кустов ольховника и 
ивы, обнаруженным в голоценовых осадках Ко
лымской низменности, островов Новосибирско
го архипелага и Северной Чукотки, в начале голо
цена лесная растительность произрастала гораздо 
севернее их современного ареала [22] . На востоке 
Чукотке торфяники часто залегают в виде линз и 

горизонтов мощностью 0,5–3 м, перекрывающих 
отложения низких аллювиальных и морских тер
рас, пойм и лайд или находятся в последних в виде 
линз . Начало их формирования также датируется 
ранним голоценом . Так, в районе пос . Лорино, в 
долине р . Лорэн по торфянику получена датиров
ка 8525 лет, в береговом обрыве в долине р . Утаап 
основание торфяника датировано в 8820 лет [23] .

В настоящее время отмечается существенная 
изменчивость зимних температур воздуха в райо
не исследований . По данным метеостанции Ана
дырь, в период 1965–2015 гг . средняя температура 
января варьировала от −10 до −29 oC, составляя в 
среднем за данный период −22 oC; по данным ме
теостанции Уэлен, вариации среднеянварской тем
пературы составили от −9,8 до −26,8 °С [24] . Таким 
образом, тренд повышения среднеянварской тем
пературы воздуха от первой половины голоцена до 
настоящего времени (последнего столетия) в райо
не исследований составил в среднем 2–4 оС .

Наши изотопнокислородные данные по го
лоценовым ледяным жилам в районе г . Анадырь 
хорошо согласуются с ранее полученными данны
ми по другим районам Чукотки . Наиболее низкие 
значения δ18O характерны для голоценовых ле
дяных жил, исследованных в отложениях терра
сы на оз . Эльгыгытгын (от −22,4 до −23,5 ‰), на 
островах Айон и Врангеля (около −22 ‰), а также 
в долинах рек Амгуэма и Майн (около −20 ‰) . 
В прибрежных районах значения δ18O в голоцено
вых повторножильных льдах в среднем на 4–6 ‰ 
выше: в районе оз . Коолень, пос . Лаврентия и Ло
рино они варьируют от −14 до −16,5 ‰ (табл . 3) .

Применяя зависимость (2), мы реконструиро
вали среднезимние и среднеянварские температуры 
воздуха на Чукотском полуострове для первой по
ловины голоцена (см . табл . 3) . Показано, что в кон
тинентальных районах среднезимняя температура 
воздуха составляла −20 ÷ −24 оС, в то время как в 
восточных прибрежных районах она варьировала от 
−17 оС в районе зал . Онемен (г . Анадырь, пос . Ло
рино и оз . Коолень) до −14 оС в районе пос . Лав
рентия . Близкое соотношение отмечено и в совре
менных ледяных жилах: наиболее низкие значения 
δ18O (−20,4 ‰) зафиксированы в жилках конти
нентальных районов (оз . Эльгыгытгын), а также 
на островах Айон и Врангеля (−20 ‰), в то время 
как в районе пос . Лорино и оз . Коолень получены 
значения δ18O −13 и −14,7 ‰ . Отметим, что зна
чения δ18O в современных ледяных жилках хоро

Рис. 4. Строение разреза с повторножильным льдом 
в обнажении торфяника, исследованного в районе 
г . Анадырь в 1987 г .
Радиоуглеродный возраст торфа (число лет) и схема отбора 
образцов льда для анализа стабильных изотопов (а), рас
пределение значений δ18O во льду жилы (б)
Fig. 4. Stratigraphy of peatland outcrop with ice wedges 
studied in 1987 near Anadyr’ town . Radiocarbon ages (years) 
of peat enclosing ice wedge and scheme of ice wedge sampling 
for stable isotope analysis (a), δ18O profile in the ice wedge (б)
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шо коррелируют с зимними температурами воз
духа, фиксируемыми по метеостанциям в данном 
регионе (Анадырь, Уэлен, Эгвекинот, Амгуэма) . 
Анализ метеоданных по этим станциям за пери
од 1965–2015 гг . показал, что прибрежные районы 
Восточной Чукотки характеризуются более высо
кими среднеянварскими температурами воздуха и 
более широким диапазоном их вариаций по срав
нению с континентальными и северными района
ми пова Чукотка, где преобладают более суровые 
и стабильные температуры воздуха зимой . Сопо
ставление изолиний современных и голоценовых 
среднеянварских температур воздуха показывает 
явное смещение современных изотерм более высо
ких температур в глубь полуострова по сравнению с 
голоценовыми и устойчивое повышение значений 
температур на всех станциях в среднем на 2–4 оС . 

Тренд повышения значений изотопнокисло
родного состава во льду голоценовых и современ
ных ледяных жил, установленный нами для рай
она г . Анадырь и сопоставимый в целом со всей 
территорией Чукотки, отмечен и во многих рай
онах восточного сектора Российской Арктики, а 
также Аляски и Северного Юкона . Так, изотоп
нокислородная запись с высоким разрешением 
по сингенетической голоценовой ледяной жиле в 
дельте р . Лена отражает стабильный положитель
ный тренд значений δ18O за последние 7 тыс . лет 
от −26,5 до −24 ‰, что указывает на тренд повы
шения зимних температур воздуха, особенно за
метный во второй половине голоцена .

Наиболее выраженный положительный сдвиг 
значений δ18O (до −22 ‰) отмечен для периода 
1965–2015 гг . [2] . По голоценовым ледяным жилам 
в районах Барроу и Прудо Бэй на севере Аля
ски средние значения δ18O составили −21,3 ‰ и 

−23,4 ‰, повторножильные льды средне и позд
неголоценового возраста в районе Олд Кроу, Се
верный Юкон, характеризуются значениями δ18O 
от −24 до −27 ‰ [26] . Молодые ледяные жилы на 
севере Аляски имеют заметно более высокие зна
чения δ18O: −17,4 ‰ и −16,6 ‰ (Барроу и Прудо 
Бэй соответственно) . Такой заметный сдвиг в сто
рону более высоких значений изотопного состава 
большинство исследователей объясняет устойчи
вым повышением зимних температур воздуха на 
протяжении всего голоцена и особенно в течение 
последнего столетия (антропоцена) .

Выводы

Формирование сингенетических повторно
жильных льдов в пределах торфяников на побере
жье зал . Онемен на востоке Чукотки происходило 
в начале голоцена – около 9–6 тыс . лет назад . Ва
риации δ18O в голоценовых жилах не превышали 
3 ‰ и составили от −16,6 до −19,4 ‰; значения 
δ2Н варьировали от −129 до −147,1 ‰, dexc – от 
6,1 до 14,1 ‰ . В современных ледяных жилках 
в районе г . Анадырь значения δ18O составили 
−15,8 ÷ −16,6 ‰, δ2Н – −122 ‰, dexc – 4,4 ‰ . 
В первую половину голоцена средняя температу
ра самого холодного зимнего месяца (января или 
февраля) была ниже современной в среднем на 
2–3 оС и варьировала от −25 до −29 оС .

Благодарности. Работа выполнена при поддержке 
РФФИ (гранты № 170500793 и № 180560272 
Арктика – интерпретация результатов) и РНФ 
(проект № 142700083П – изотопные определе
ния) с использованием массспектрометрического 

Таблица 3. Значения δ18О в голоценовых и современных жилах Чукотки, реконструированные для периода 10–5 тыс. 
лет назад, и современные среднезимние Tср.зим и среднеянварские Tср.янв температуры воздуха*

Район исследований
Голоцен XX – начало XXI в .

δ18O, ‰ Tср .зим , 
oC Tср .янв , oC δ18O, ‰ Tср .зим , 

oC Tср .янв , oC
О . Айон [1] −21,6 −22 −31 −20 −20 −29
О . Врангеля [21] −21,5 −22 −33 −20 −17 −25
Р . Амгуэма [8, 9] −20,0 −20 −30 −19 −19 −29
Оз . Эльгыгытгын (нижний ярус) [4, 5] −23,5 −24 −35 −20,4 −18 −27
Оз . Эльгыгытгын (верхний ярус) [4, 5] −22,4 −22 −30 −20 .4 −18 −27
Оз . Коолень [1] −16,5 −17 −24 −14,7 −15 −22,5
Пос . Лаврентия [25] −14 −14 −21 – – –
Пос . Лорино [25] −16,5 −17 −24 −13 −13 −19,5
Г . Анадырь −17 −17 −26 −16 −15 −21

*Прочерки – отсутствие данных .
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Summary
Numerical experiments were carried out using the thermodynamic model with the aim to optimize choice 
of parameterization of the density of fresh snow, its albedo, and thermal conductivity coefficient in order to 
reproduce the seasonal evolution of ice thickness in the North-Eastern part of the Sea of Azov. The simula-
tion results were compared with each other as well as with the observations obtained at the costal station of 
the Southern Scientific Center of the Russian Academy of Sciences in the Taganrog Bay. It is shown that small 
differences in the schemes of parameterization of physical and thermal properties of snow and ice cover may 
result in significant scatter in the simulation results. To assess the quality of the forecasting of the seasonal 
course of the ice thickness, the standard deviation of the calculated ice thickness from the average value for 
the period of measuring ice thickness, the standard deviation, the correlation coefficient, and the verification 
of the forecast were determined. Based on the analysis of these parameters, the optimal configuration of the 
snow layer parameters is proposed, which allows adequate reproducing of the seasonal thermal dynamics of 
the sea ice thickness. For the conditions of winter 2010/2011 the most close values of calculated ice thickness 
to results of the measurements in the North-Eastern part of the Taganrog Bay were obtained by determining 
the dependence of the density of fresh snow on the temperature in the near-surface layer of the atmosphere 
by the algorithm CLASS, albedo of the snow surface - by the scheme EHAM5, and the coefficient of thermal 
conductivity of snow – by the formulas of N.I. Osokin or M. Janson.

Citation: Zavyalov D.D., Solomakha T.A. Influence of new snow on growth and melting of sea ice. Led i Sneg. Ice and Snow. 2019. 59 (1): 103–111. [In Rus-
sian]. doi: 10.15356/2076-6734-2019-1-103-111.

Поступила 5 февраля 2018 г. / После доработки 6 июня 2018 г. / Принята к печати 16 октября 2018 г.
Ключевые слова: Азовское море, модели морского льда, параметризация снега, термодинамика, толщина льда.

На основе термодинамической модели выполнены численные эксперименты с целью оптимального 
выбора параметризации плотности свежевыпавшего снега, его альбедо и коэффициента теплопро-
водности для воспроизведения сезонной эволюции толщины льда в северо-восточной части Азов-
ского моря. Результаты моделирования сравнивались между собой и с данными наблюдений, полу-
ченными зимой 2010/11 г. на береговой базе Южного научного центра РАН в Таганрогском заливе.

Введение

Формирование ледовых условий в море опре
деляется процессами теплового и динамическо
го взаимодействия между атмосферой, гидросфе
рой и ледяным покровом . Термическая динамика 
морского ледяного покрова определяется не толь
ко метеорологическими условиями и гидрологи

ческим режимом акватории, но в значительной 
мере зависит и от свойств снега на его поверх
ности . К одной из задач, связанных с математи
ческим моделированием морского льда в рамках 
региональных моделей, относится определение 
физических, теплофизических и оптических ха
рактеристик снежного покрова . К важнейшим из 
них можно отнести плотность, теплопроводность 
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и отражательную способность снега . Главные фак
торы, от которых зависит влияние снежного по
крова на динамику толщины морского льда, – вы
сокое альбедо и теплоизолирующая роль снега . 
В моделях взаимодействия атмосферы и подсти
лающей поверхности плотность свежего снега 
предполагается либо постоянной, либо представ
ляет собой функцию приземной температуры и 
скорости ветра [1−3] . Вопросы теплопроводно
сти снежного покрова, в том числе слоя снега на 
поверхности льда озёр и морей, рассматривались 
в работах [3−6] . Параметризации отражательной 
способности снега посвящены работы [7−10], где 
альбедо снега рассматривается как функция его 
температуры или зависит от толщины снежного 
слоя и альбедо бесснежной поверхности .

В настоящей работе рассматривается термо
динамическая модель, описывающая изменение 
толщины морского льда в условиях снегонакоп
ления . Схема описания динамики слоя снега 
включает в себя параметризацию процесса обра
зования нового слоя снега с учётом следующих 
характеристик: фазового характера осадков; из
менения плотности свежевыпавшего снега в зави
симости от температуры воздуха и скорости ветра; 
изменения теплопроводности и альбедо снега; 
превращения снега в лёд, когда линия раздела 
снег–лёд оказывается ниже уровня воды . Про
ведены численные эксперименты по воспроиз
ведению сезонной эволюции толщины ледяного 
покрова с использованием различных схем пара
метризации характеристик снега, аккумулирую
щегося на поверхности морского льда . Результаты 
численных экспериментов сравнивались между 
собой и с данными наблюдений, полученными на 
береговой научноэкспедиционной базе Южного 
научного центра РАН в Кагальнике [11] .

Термодинамическая модель  
снежно-ледяного покрова

Термический режим снежноледяного по
крова описывается локальноодномерной тер
модинамической моделью [12, 13], базирующей
ся на уравнениях теплопроводности 

 и 

z  [0, hi + hs] (1)

с граничными условиями:
 на верхней границе снежноледяного покрова 

, z = 0; (2)

 на линии раздела снег–лёд 

, Ts = Ti, z = hs; (3)

 и нижней поверхности льда

, Ti = Tf , z = hi + hs . (4)

На движущихся поверхностях фазовых пере
ходов выполняется условие термодинамическо
го равновесия:

, z = 0; (5)

, z = hi + hs . (6)

Если снежноледяной покров отсутствует, 
то происходит прогрев или охлаждение переме
шанного квазиоднородного слоя воды:

 . (7)

Здесь и далее: t – время; z – вертикальная ко
ордината, ось z направлена вниз от верхней по
верхности снежноледяного покрова (z = 0); ρ, 
S, h, T, c, k, Lf – плотность, солёность, толщина, 
температура, теплоёмкость, теплопроводность 
и теплота плавления соответственно; I – про
никающая в поверхностный слой солнечная ра
диация; Tsfc, Tmi,s, Tf – температура на верхней 
поверхности снежноледяного покрова, темпера
тура плавления льда (снега), температура замер
зания морской воды соответственно; ν – скорость 
выпадения твёрдых осадков; Ft – суммарный 
поток тепла на верхней границе, включающий в 
себя коротко и длинноволновые радиационные 
балансы снежноледяной поверхности и верти
кальные турбулентные потоки явного и скрытого 
тепла; Fb – поток тепла от воды . Индексы i, s, w, a 
относятся к характеристикам льда, снега, воды и 
атмосферы соответственно . Начальные темпера
тура и солёность воды считаются заданными . 

Отметим, что уравнение (1) для снега решается 
в предположении, что солнечная радиация не про
никает глубоко в снег и полностью поглощается в 
самом верхнем слое . При наличии снега уравнение 
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теплопроводности во льду записывается без учёта 
проникающей радиации . Используемые в модели 
параметризации физических, теплофизических и 
оптических характеристик морской воды и льда, 
формулы для вычисления тепловых потоков на 
верхней и нижней поверхности снежноледяного 
покрова приведены в работе [14] .

Блок снежного покрова в термодинамической 
модели морского льда рассчитывает плотность и 
толщину слоя снега в период его формирования и 
таяния, используя в качестве входных параметров 
данные о приземной температуре воздуха, скоро
сти ветра и величине осадков . Слой снега образу
ется в результате его аккумуляции на поверхности 
ледяного покрова в процессе отложения твёрдых 
осадков . Поскольку число наблюдений в прибреж
ных пунктах Азовского моря недостаточно для 
определения характера зимних осадков, условие 
деления суммарного количества осадков на жид
кие и твёрдые (по значению температуры воздуха 
вблизи подстилающей поверхности) в известной 
степени настроечное . После определения формы 
осадков в случае выпадения снега вычисляется 
его плотность в зависимости от температуры воз
духа . В связи с относительно небольшим количе
ством твёрдых осадков и крайней неустойчивостью 
снежного покрова в исследуемом регионе процес
сом упругой деформации выпавшего снега можно 
пренебречь . Ветровое уплотнение становится су
щественным при скорости приземного ветра Va 
выше 7 м/с и параметризуется соотношением 
ρs = max(ρs, 20Va) [15] . С использованием значения 
водного эквивалента твёрдых осадков Prs вычисля
ется толщина свежевыпавшего снега hs = Prs ρwf /ρs, 
где ρwf – плотность пресной воды равная 103 кг/м3 . 

Если hs ≥ 0,4hi, то линия раздела снег–лёд 
может оказаться ниже уровня воды [16] . В таком 
случае предполагается, что снег, оказавшийся 
ниже уровня воды, мгновенно превращается в лёд . 
Толщина затопленной части снега вычисляется из 
условия плавания тел: Δh = δh − min(δh, hi), где 
δh = (ρs hs + ρi hi)/ρw . В соответствии с изменени
ем толщины снега уменьшается его масса и увели
чивается масса льда . Температура снежноледя
ной поверхности Tsfc рассчитывается с помощью 
уравнения теплового баланса (2) . Если Tsfc > Tmi,s, 
то полагаем, что Tsfc = Tmi,s, а избыток тепла расхо
дуется на таяние снега/льда . Скорость изменения 
толщины снега и образования талой воды опреде
ляется уравнением (5) .

Результаты численного моделирования

На основе построенной термодинамиче
ской модели проведены численные эксперимен
ты с целью оптимального выбора параметризации 
плотности ρs, альбедо αs и коэффициента тепло
проводности ks свежевыпавшего снега для воспро
изведения сезонной эволюции толщины льда в 
северовосточной части Азовского моря . В каче
стве внешнего форсинга использовались метео
рологические данные прогностических полей 
(SKIRON [17]) приземной температуры, атмо
сферного давления, влажности, общей облачно
сти, скорости ветра и суммарного количества осад
ков . Результаты моделирования сопоставлялись 
между собой и с данными натурных измерений 
толщины морского льда . Выбор оптимальной кон
фигурации параметров слоя снега, позволяющий 
адекватно воспроизвести сезонную термическую 
динамику толщины морского льда, – результат 
проведения модельных экспериментов, в которых 
плотность, теплопроводность и альбедо снега вы
числялись с использованием различных эмпири
ческих зависимостей . Варианты параметризации 
плотности nρ, теплопроводности nk и альбедо nα 
представлены в табл . 1–3 соответственно . Всего 
по модели было проведено nρ × nk × nα расчётов . 
Номер варианта расчёта обозначен Nnρ nk nα

, где 
индексы nρ, nk и nα соответствуют номеру парамет
ризации в представленных таблицах .

Для оценки качества прогноза сезонного 
хода толщины льда анализировались:

Таблица 1. Эмпирические зависимости плотности ρs све-
жевыпавшего снега

Номер 
варианта 
расчёта 

плотности 
снега nρ

Плотность снега ρs, кг/м3 Источник

1

ρs,min = 50 кг/м3; ρs,max = 150 кг/м3; 
t0 = 0 °C; tmin = −15 °C

COSMO 
[2]

2 CLASS 
[1]
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а) среднеквадратичное отклонение расчёт
ной толщины льда hi от средней за период изме
ренной толщины льда  –

;

б) значения среднеквадратичного отклоне
ния hi от hизм –

;

в) коэффициент корреляции –

;

г) оправдываемость прогноза –

, (8)

где l – число шагов, в которых соответствующая 
расчётному временнóму шагу измеренная тол
щина льда была отлична от нуля .

Если прогноз толщины льда не выходил за пре
делы некоторой допустимой ошибки ε, он считал
ся оправдавшимся и величина оправдываемости pi 
приравнивалась к единице, в противном случае – к 
нулю . Далее по формуле (8) получена оправдыва
емость P расчёта толщины льда в целом по сезону . 
Допустимая ошибка при оценке прогноза толщины 
льда составляла 30% фактической величины [21] .

На рис . 1 приведены значения среднеквадра
тичных отклонений σ (см . рис . 1, а, в) и оправдыва
емости P (см . рис . 1, б, г), полученные при расчётах 
сезонной эволюции толщины льда . Рис . 1, а, б соот
ветствует серии расчётов, в которых ρs определялась 
по алгоритму COSMO (nρ = 1), а рис . 1, в, г – по ал
горитму CLASS (nρ = 2) . Цифры по оси абсцисс от
вечают номеру nk варианта параметризации ks, а по 
оси ординат – номеру nα варианта параметриза
ции αs . Наиболее успешные варианты расчётов от
мечены на рисунке чёрным цветом . Видно, что для 
серии численных экспериментов N1nknα

 (см . рис . 1, 
а, б) величина среднеквадратичного отклонения 
находится в пределах от 3,1 до 7 см, оправдывае
мость – от 20,4 до 63,3%, а коэффициенты корре
ляции – от 0,3 до 0,9 . Наиболее успешными выбра
ны варианты расчётов этой серии (N121, N141, N154 и 
N174), для которых σ < 4 см, P > 60 и K > 0,7 .

Анализ результатов экспериментов серии 
N2nknα

 (см . рис . 1, в, г) показал, что при расчёте ρs 
по алгоритму CLASS и выборе параметризации 
альбедо снега EHAM5 пять из семи (N214, N224, 
N234, N244, N274) рассмотренных вариантов опре

Таблица 2. Эмпирические зависимости коэффициента теплопроводности ks снега
Номер варианта расчёта коэф
фициента теплопроводности nk

Коэффициент теплопроводности снега ks, Вт/(м·K) Автор, источник

1 ks = 0,021 + 0,792·10−3ρs + 2,5·10−12ρs
4 Янсон [18]

2 ks = 0,792·10−3ρs + 0,833·10−12ρs
4 Коптев [19]

3 ks = 0,06 + 51,8/((ts − 27,8)2 + 211,2) Штурм [6]
4 ks = (0,035 + 0,353·10−3ρs − 0,206·10−6ρs

2 + 2,62·10−9ρs
3)(1 + 1,18e0,15ts) Павлов [20]

5 ks = 0,021 + 1,01·10−3ρs Проскуряков [4]
6 ks = min(1,5;0,2 + 1,3hs·10−3ρs) Семмлер [3]
7 ks = 9,165·10−2 − 3,814·10−4ρs + 2,905·10−6ρs

2 Осокин [5]

Таблица 3. Эмпирические зависимости альбедо αs снега
Номер вариан
та расчёта аль
бедо снега nα

Альбедо снега αs Источник

1 CCSM2 [7]

2
Гидромет
центр Рос

сии [10]

3

t1 = −10 °С; t2 = 0 °С

EHAM4 [8]

4

t1 = −5 °С; t2 = 0 °С

EHAM5 [9]
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деления ks дают удовлетворительную (P > 80%) 
степень оправдываемости в предсказании hi; 
коэффициенты корреляции составляют поряд
ка 0,94, а среднеквадратичные отклонения σ не 
превышают 3 см .

На рис . 2 приведены данные натурных из
мерений толщины льда в Кагальнике зимой 
2010/11 г . [11], обозначенные серыми кружка
ми, а также соответствующие рассматриваемому 
периоду результаты моделирования термодина
мической эволюции толщины льда (сплошные 
линии) и снега (пунктирные линии) . Толщи
на снежного покрова рассчитывалась исходя из 
прогноза величины осадков, условий их фазо
вого перехода в твёрдую фракцию, а также из
менений физических свойств выпавшего снега, 
обусловленных атмосферным форсингом . 
В процессе расчётов принималось, что при тем
пературе воздуха ниже −1,5 °С все осадки нахо
дятся в твёрдой фазе, при температуре воздуха 
выше 3 °С – только в жидкой, а в интервале тем
ператур воздуха −0,5 ≤ Tа ≤ +0,5 °С содержание 
снега в осадках менялось по линейному закону 
соответственно от 90 до 10% общего количества .

На рис . 2, а приведены расчётные величины 
толщины льда и снежного покрова для серии 
экспериментов N1nknα

, а на рис . 2, б – для серии 
N2nk nα

 . Чёрные линии на рис . 2 отвечают ва
рианту расчёта hi без учёта осадков, а цветные 

Рис. 1. Среднеквадратичные отклонения σ, см 
(символы 1, рис . а, в), и оправдываемость P, % 
(символы 2, рис . б, г), полученные при расчётах 
сезонной эволюции толщины льда hi в северо
восточной части Таганрогского залива в период с 
января по апрель 2011 г .
Рис . а, б соответствуют серии расчётов hi в случае опреде
ления плотности снега по алгоритму COSMO, рис . в, г – 
по алгоритму CLASS . По осям абсцисс отложены номера 
параметризации теплопроводности, по осям ординат – 
альбедо снега (см . табл . 2, 3) . Наиболее удачные варианты 
расчётов отмечены на рисунке чёрным цветом
Fig. 1. The rootmeansquare deviations σ (symbols 1, 
Fig . а, b) and the probability P, % (symbols 2, Fig . c, d) 
obtained in calculating of seasonal evolution of the ice 
thickness hi in the northeastern part of Taganrog Bay in 
the period from January to April 2011 .
The Fig . a, b correspond to the calculation series hi in the case 
of determination of snow density by COSMO algorithm, the 
Fig . c, d – by the CLASS algorithm . The abscissas are the 
numbers of the parameterization of heat conduction, the ordi
nates are the snow albedo (see table 2, 3) . The most successful 
variants of calculations are marked in the figure with black color
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Рис. 2. Результаты численных экспериментов по моделированию сезонной эволюции толщины льда hi в се
веровосточной части Таганрогского залива в период с января по апрель 2011 г .
Серыми кружками обозначены данные натурных измерений толщины льда в Кагальнике зимой 2010/11 г . Чёрные линии 
отвечают варианту расчёта hi без учёта осадков . Сплошные цветные линии иллюстрируют расчётные значения толщины 
льда, а штриховые – толщины снега . Номер варианта расчёта обозначен Nnρ nk nα, где индексы nρ, nk и nα соответствуют 
номеру параметризации плотности, теплопроводности и альбедо снега (см . табл . 1–3) . Линии 1–4 на рис . а отвечают ва
риантам расчётов N154, N174, N141, N121, а на рис . б – N274, N234
Fig. 2. The results of numerical experiments on modeling of seasonal evolution of ice thickness hi in the northeastern 
part of Taganrog Bay in the period from January to April 2011 .
The grey circles are natural measurements of ice thickness in Kagalnik in the winter of 2010/11 . The black lines correspond to hi cal
culation without precipitation . Solid color lines illustrate the calculation values of the ice thickness, and the dashed lines show the 
snow height . The number of the calculation variant is indicated by Nnρ nk nα, where indexes nρ, nk, nα are correspond to the number of 
density parameterization, heat conduction and snow albedo (see table 1–3) . Lines 1–4 in Fig . a are the variants of calculations of 
N154, N174, N141, N121, and in Fig . б – N274, N234
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линии соответствуют наиболее удачным из двух 
серий экспериментов вариантам nk и nα . Видно, 
что прогноз, сделанный без учёта снега, даёт 
бóльшие по сравнению с измеренными значения 
толщины льда . Расчётная максимальная ампли
туда сезонного хода толщины льда отличалась от 
наблюдённой на 10–12 см, а продолжительность 
ледового сезона [11, 22] была завышена на трое 
суток . Результаты серии экспериментов N1nk nα

 
имеют заметный разброс в расчётных величинах hi, 
полученных при различных вариантах nk и nα . При 
этом значения P и σ в данной серии не соответ
ствуют критериям удовлетворительного прогноза .

Некоторые из наиболее удачных вариантов рас
чётов hi (N274, N234), для которых величина оправды
ваемости выше 80%, проведены при выборе схемы 
параметризации альбедо снега EHAM5 (линии 1, 2 
на рис . 2, б) . Что касается выбора параметриза
ции ks, то при nρ = 2 и nα = 4 результаты расчётов 
для всех рассмотренных nk (кроме nk = 5÷6) близ
ки между собой, однако наиболее удачное воспро
изведение изменения толщины льда получено при 
определении ks по формуле Н .И . Осокина [5], пред
ставляющей собой результат аппроксимации 20 из
вестных эмпирических зависимостей, и формуле 
М . Янсона . Видно, что максимальная расчётная 
толщина льда несколько ниже измеренной, что, 
повидимому, связано с заметным прогностиче
ским снегонакоплением в последней декаде фев
раля . Ошибка в расчётах толщины льда может быть 
связана с неточностями моделируемой толщины и 
плотности снега . Однако отметим, что удовлетво
рительно воспроизведены продолжительность ле
дового сезона, составляющая около 70 суток [11], и 
время полного очищения ото льда, приходящееся 
как по результатам расчётов, так и по данным на
блюдений [22], на 22–23 марта 2011 г .

Заключение

Исследования показали, что небольшие раз
личия в схемах параметризации физических и 
теплофизических свойств снежноледяного по
крова могут приводить к широкому разбросу в 
результатах моделирования, а взаимодействие 
между морским снежноледяным покровом и ат
мосферой носит выраженный региональный ха
рактер . В результате высокой временнóй и про
странственной изменчивости ледяного покрова 
Азовского моря при изучении процессов тепло
переноса в системе снег–лёд необходим тща
тельный выбор параметризации физических и 
теплофизических свойств слоя снега . Сравне
ние результатов моделирования при различных 
вариантах определения плотности, теплопрово
дности и альбедо снега позволило найти схемы 
их параметризации, позволяющие адекватно 
воспроизвести сезонную термическую динамику 
толщины морского льда . В частности, для севе
ровосточной части Таганрогского залива в ус
ловиях зимы 2010/11 г . наиболее близкие к изме
ренным значения толщины льда получены при 
определении зависимости плотности свежевы
павшего снега от температуры в приповерхност
ном слое атмосферы по алгоритму CLASS, аль
бедо снежной поверхности – по схеме EHAM5 
и коэффициента теплопроводности снега – по 
формулам Н .И . Осокина или М . Янсона .
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Summary
Based on the spectral analysis of a number of estimates of the ice extent of the Barents Sea, obtained from instru-
mental observational data for 1900–2014, and for the selected CMIP5 project models (MPI-ESM-LR, MPI-ESM-
MR and GFDL-CM3) for 1900–2005, a typical period of ~60-year inter-annual variability associated with the 
Atlantic multidecadal oscillation (AMO) in conditions of a general significant decrease in the ice extent of the 
Barents Sea, which, according to observations and model calculations, was 20 and 15%, respectively, which con-
firms global warming. The maximum contribution to the total dispersion of temperature, ice cover of the Barents 
Sea, AMO, introduces variability with periods of more than 20 years and trends that are 47, 20, 51% and 33, 57, 
30%, respectively. On the basis of the cross correlation analysis, significant links have been established between 
the ice extent of the Barents Sea, AMO, and North Atlantic Oscillation (NAO) for the period 1900–2014. A signif-
icant negative connection (R = −0.8) of ice cover and Atlantic multi-decadal oscillations was revealed at periods 
of more than 20 years with a shift of 1–2 years; NAO and ice cover (R = −0.6) with a shift of 1–2 years for peri-
ods of 10–20 years; AMO and NAO (R = −0.4 ÷ −0.5) with a 3-year shift with AMO leading at 3–4, 6–8 and more 
than 20 years. The periods of the ice cover growth are specified: 1950–1980 and the reduction of the ice cover: the 
1920–1950 and the 1980–2010 in the Barents Sea. Intensification of the transfer of warm waters from the North 
Atlantic to the Arctic basin, under the atmospheric influence caused by the NAO, accompanied by the growth of 
AMO leads to an increase in temperature, salinity and a decrease of ice cover in the Barents Sea. During periods 
of ice cover growth, opposite tendencies appear. The decrease in the ice cover area of the entire Northern Hemi-
sphere by 1.5 × 106 km2 since the mid-1980s. to the beginning of the 2010, identified in the present work on 
NOAA satellite data, confirms the results obtained on the change in ice extent in the Barents Sea.
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На основе анализа данных инструментальных наблюдений за 1900–2014 гг. и модельных расчётов 
проекта CMIP5 установлена долговременная изменчивость ледовитости Баренцева моря с харак-
терным периодом около 60 лет, соответствующим Атлантической мультидекадной осцилляции. На 
основе сдвигового взаимного корреляционного анализа выявлена связь изменений температуры 
и ледовитости Баренцева моря с изменчивостью интенсивности атмосферной и океанической цир-
куляции в Северной Атлантике.

Введение

Баренцево море занимает ключевое положе
ние в Российской Арктике [1–3] . Здесь сосредо
точены большие запасы нефти и газа . Кроме того, 
Баренцево море – один из богатейших промыс
ловых районов Мирового океана . Его биопродук

тивность зависит от процессов, происходящих в 
системе атмосфера–гидросфера–криосфера . Ха
рактерная особенность ледового режима Барен
цева моря – существенная межгодовая и сезонная 
изменчивость его ледовитости [1, 4–7], которая 
определяется несколькими процессами: адвектив
ным переносом тепла в океане, особенно тёплыми 
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струями системы Гольфстрим–Североатлантиче
ское течение [8–10]; поверхностной циркуляцией 
вод и дрейфом льдов Арктического бассейна [6]; 
крупномасштабным атмосферным воздействием 
Северной Атлантики, т .е . Североатлантическим 
колебанием (САК) и Атлантической мультидекад
ной осцилляцией (АМО) [10–14] .

В работе [15] анализировались среднемного
летние оценки прихода и расхода тепла в южной 
части Баренцева моря . Показано, что приход 
тепла за счёт адвекции течениями, солнечной ра
диации, теплообмена с атмосферой составляет 
56, 42 и 2% соответственно . Изза поступления в 
Баренцево море тёплых атлантических вод оно не 
замерзает в течение всего года . Ледовитость су
щественно влияет на все звенья морских экоси
стем: от планктона до высших консументов [16] . 
Вместе с тем ледовые условия иногда ограничи
вают акваторию для промышленного лова рыбы . 
В связи с этим особый интерес вызывает иссле
дование особенностей формирования и разви
тия аномалий ледовых характеристик различного 
временнóго масштаба и факторов, способствую
щих возникновению этих особенностей .

Современные массивы данных инструмен
тальных наблюдений (авиационных и спутнико
вых, наблюдений с дрейфующих льдов и судов 
разного ледового класса), накопленных за мно
гие годы, позволяют наиболее точно оценить 
низкочастотную изменчивость ледяного покро
ва Баренцева моря [1, 3–5, 17] . В последние де
сятилетия для анализа и прогноза изменчивости 
ледовотермических характеристик морей миро
выми климатическими центрами разработаны 
численные глобальные модели [18–22], учиты
вающие многие факторы, определяющие тепло
вой режим планеты [23] . Недавно завершивший
ся международный проект CMIP5 (Coupled Model 
Intercomparison Project phase 5) по сравнению по
следних версий национальных совместных моде
лей системы океан–атмосфера даёт количествен
ную основу для отчёта международной группы 
экспертов по изменению климата (IPCC) [18] .

В последней фазе проекта пространственно
временнóе разрешение моделей было повыше
но, увеличено также число используемых гло
бальных циркуляционных моделей, изменены 
сценарии для расчёта климата будущего [24] . 
В работах [14, 25, 26] показано, что модели 
CMIP5 лучше воспроизводят климатические ха

рактеристики Арктического бассейна по срав
нению с моделями предыдущего поколения . Всё 
это показывает необходимость дополнительного 
сравнения результатов новых модельных расчё
тов с данными уже проведённых инструменталь
ных наблюдений в исследуемых районах .

Цель настоящей работы – установить осо
бенности и причины долговременной изменчи
вости ледовых характеристик Баренцева моря на 
основе использования длительных рядов данных 
инструментальных наблюдений и модельных 
расчётов, полученных в рамках проекта CMIP5 .

Исходные данные

Ледовитость определяется как отношение 
площади моря, покрытой льдом, к площади 
моря, свободной ото льда [5] . Для оценок воз
можных изменений ледовитости в Арктике ана
лизировались результаты расчётов с ансамблем 
глобальных климатических моделей в рамках 
международного проекта CMIP5 при сценариях 
естественных и антропогенных воздействий RCP . 
В частности, использовался сценарий RCP4 .5 для 
XXI в . В работе сравнивались результаты расчё
тов ледовитости (%) Баренцева моря по семи мо
делям (GFDLCM3, IPSLCM5BLR, MPIESM
MR, INMCM4, IPSLCM5ALR, MPIESMLR 
и HadGEM2AO) проекта CMIP5 [18] (истори
ческий массив) за 1900–2005 гг . с данными кон
тактных наблюдений за 1900–2014 гг ., подробно 
описанными в работах [1, 4, 5] . Для установления 
максимального совпадения между характеристи
ками ледовитости по данным контактных наблю
дений и модельных расчётов оценивались коэф
фициенты корреляций .

В настоящей работе анализировались термо
халинные характеристики на разрезе «Кольский 
меридиан» в Баренцевом море . Этот разрез на
ходится в области распространения тёплых вод 
системы Нордкапского течения и опреснённых 
вод Мурманского прибрежного течения . Глу
бина здесь варьирует в пределах 150–350 м и в 
среднем составляет 250 м . Данные этого разре
за служат исходным материалом для общей и 
промысловой океанологии . В работе [2] пока
зано, что имеющийся ряд данных о температу
ре распределён неравномерно по времени: пе
риоды, когда наблюдения проводились крайне 
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редко или вообще не проводились, чередуют
ся с периодами регулярных наблюдений . В ре
зультате весь 113летний ряд наблюдений на 
разрезе «Кольский меридиан» можно разбить 
на несколько периодов: 1900–1906 гг . (7 лет); 
1921–1941 гг . (21 год); 1945–2014 гг . (69 лет) . Для 
анализа использовались регулярные по време
ни среднемесячные данные о температуре воды 
в слое 0–200 м, предоставленные в свободном 
доступе за 1951–2014 гг . Полярным научноис
следовательским институтом, г . Мурманск [27] .

Для оценки межгодовой изменчивости ледя
ного покрова Северного полушария использова
лись ежесуточные данные спутниковых наблю
дений NOAA за 1978–2013 гг . [28], по которым 
сначала находили среднемесячные, а затем сред
негодовые величины . В качестве характеристики 
Североатлантического колебания использовался 
его индекс САК за период 1900–2014 гг . [29], а 
Атлантической мультидекадной осцилляции – 
индекс АМО за 1900–2017 гг . [30] . Для получе
ния достоверных оценок низкочастотной измен
чивости этих характеристик оценена значимость 
выявленных тенденций .

С целью оценки вкладов различных колебаний 
в суммарную изменчивость авторами проводился 
стандартный статистический анализ . С помощью 
преобразования Фурье ряды ледовитости, темпе
ратуры и солёности Баренцева моря, а также АМО 
раскладывались в спектр . Далее определяли пери
оды типичной изменчивости указанных характе
ристик . Затем низкочастотными, полоснопропу
скающими и высокочастотными фильтрами были 
выделены соответствующие колебания с периодами 
более 20 лет, 10–20, 6–8, 3–4 года и оценён вклад 
каждого компонента в суммарную дисперсию . Для 
анализа связей между ледовитостью и температурой 
Баренцева моря, индексами САК и АМО, также 
после предварительной их фильтрации, выполнен 
взаимный кросскорреляционный сдвиговый ана
лиз соответствующих исходных рядов .

Результаты и их обсуждение

На рис . 1 сравнивается межгодовая измен
чивость ледовитости Баренцева моря, получен
ная по данным инструментальных наблюдений 
за 1900–2014 гг . и расчётов по модели GFDL
CM3 за 1900–2005 гг ., а также индекса АМО за 

1900–2014 гг . и их линейных и полиномиаль
ных трендов пятого порядка . Полученные ха
рактеристики по данным инструментальных 
наб людений и модельных расчётов GFDLCM3 
имеют недостаточно хорошее совпадение (см . 
рис . 1, а) . Коэффициент корреляции между 
ними R = 0,4 . По моделям MPIESMLR и MPI
ESMMR R = 0,3÷0,4 . Остальные модели дают 
более низкие значения коэффициентов корре
ляции . Анализ полиномиальных трендов пято
го порядка также демонстрирует расхождение в 
характеристиках . Например, согласно модель
ным расчётам, максимум ледовитости прихо
дится приблизительно на 1970е годы, в то время 
как инструментальные данные показывают мак
симальное значение в начале 1980х годов . Мо
дельные оценки отображают увеличение ле
довитости в начале 2000х годов, а реальные 
данные – уменьшение ледовитости до 2012 г . с 
последующим увеличением до 2014 г . При этом 
периоды 58 лет и 53 года и амплитуды 10 и 8% 
колебаний ледовитости Баренцева моря, выде
ленные с помощью гармонического анализа по 
данным инструментальных и модельных наблю
дений соответственно, достаточно хорошо со
гласуются между собой .

Полученные среднемноголетние оценки ле
довитости Баренцева моря за одинаковый пери
од 1900–2005 г . по данным инструментальных 
наблюдений и модельных расчётов имеют один 
порядок и равны 37±11% и 29±10% соответст
венно . Выделенные долговременные тенденции 
уменьшения ледовитости, значимые на 95%м 
доверительном уровне, полученные по данным 
инструментальных наблюдений, согласуются с 
приведёнными модельными расчётами . Таким 
образом, выбранные модели CMIP5 (GFDL
СМ3, MPIESMLR и MPIESMMR) могут ис
пользоваться для анализа внутривековой тен
денции ледовитости Баренцева моря, хотя они 
не очень хорошо воспроизводят колебания меж
годовых и междекадных масштабов изза огра
ниченности длины ряда и отсутствия корректи
ровки сдвига фаз в моделях .

В настоящей работе на основе спектрального 
анализа рядов данных о ледовитости и темпера
туре на разрезе «Кольский меридиан» Баренцева 
моря установлено, что в изменчивости этих ха
рактеристик присутствуют квазипериодические 
составляющие: более 20 лет, 10–11 лет, 6–8 лет, 
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3–4 года . Аналогичные периоды изменчивости 
выделяются и по другим гидрометеорологиче
ским характеристикам в Северной Атлантике, 
в частности по индексам САК и АМО (табл . 1) . 
Однако на основании периодограмманализа 
показано, что наибольший вклад изменчивости 
в суммарную дисперсию температуры на разрезе 
«Кольский меридиан», ледовитость Баренцева 
моря, АМО, САК вносят долгопериодные ком
поненты с периодами более 20 лет и линейные 
тренды, которые составляют 47, 20, 51, 17% и 33, 

57, 30, 70% соответственно . В работе [6] обсуж
даемый вклад ледовитости оценивается в 56% .

В западных морях (Гренландское, Барен
цево и Карское) действительно преобладают 
низкие частоты (более 20 лет), в то время как 
в восточных морях (море Лаптевых, Восточ
ноСибирское и Чукотское) – высокие частоты 
(2–3 года и 8–12 лет) [6] . Анализ индекса САК 
за более короткий период (1950–2004 гг .), чем 
1900–2014 гг . (см . табл . 1), показал, что в из
менчивости САК доминируют высокочастот

Рис. 1. а – Межгодовая изменчивость ледовитости Баренцева моря: 1 – по данным инструментальных наб
людений за 1900–2014 гг .; 2 – по модели GFDLCM3 за 1900–2005 гг .; 3, 4 – линейные тренды; 5, 6 – поли
номиальные тренды пятого порядка; б – 7 – индекс АМО за 1900–2014 гг .; 8 – линейный тренд; 9 – полино
миальный тренд пятого порядка
Fig. 1. a – Interannual variability of ice cover anomalies in the Barents Sea: 1 – instrumental observations for 1900–
2014; 2 – on the model GFDLCM3 for 1900–2005; 3, 4 – linear trends; 5, 6 – polynomial trends of the 5th order; 
б – 7 – the AMO index for 1900–2014; 8 – linear trend; 9 – polynomial trend of the 5th order

Таблица 1. Оценка вклада различных компонент в суммарную дисперсию, %

Характеристика
Периоды, годы Суммарный 

вклад3–4 6–8 10–20 более 20 тренд
Температура Баренцева моря в слое 0–200 м 9 6 4 47 33 91
Ледовитость Баренцева моря по наблюдениям 3 5 14 20 57 99
Ледовитость Баренцева моря по модели GFDLCM3 5 2 15 32 45 99
САК 2 4 6 17 70 99
АМО 10 3 5 51 30 99
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ные компоненты – 6–8 лет и 3–4 года, их вклад 
в суммарную изменчивость равен 48 и 28% со
ответственно; эти оценки согласуются с резуль
татами работ [12, 31] . Доминирование низкоча
стотного масштаба в изменчивости ряда САК за 
длительный период (115 лет) в настоящей работе 
(см . табл . 1) подтверждает, что мультидекадная 
мода САК соответствует АМО .

На основе анализа многолетних рядов дан
ных контактных наблюдений 1900–2014 гг . и 
модельных расчётов проекта CMIP5 за период 
1900–2005 гг . (см . рис . 1, а) установлено, что в 
изменчивости ледовитости Баренцева моря до
минирует период приблизительно 60 лет, свя
занный с АМО . Наличие такого цикла как ос
новного климатообразующего колебания в 
Арктической зоне в XX в . [32] подтверждается 
также вейвлетспектром аномалий среднегодо
вой температуры воздуха, из которых был уда
лён линейный тренд в работе [6] . Однако к этой 
уточнённой оценке нужно относиться с осто
рожностью, так как для статистически значимо
го определения «внутривековой» изменчивости 
данные наблюдений должны охватывать хотя бы 
два периода изменчивости . Поэтому непрерыв
ный мониторинг ледовитости Баренцева моря 
остаётся одной из важных задач .

Авторы провели кросскорреляционный ана
лиз связей между соответствующими характе
ристиками (ледовитостью, температурой Ба
ренцева моря, САК и АМО) на выделенных 
масштабах изменчивости, как прямых, так и с 
временными сдвигами (1–3 года), значимыми 
на 95%м доверительном уровне, результаты ко

торого приведены в табл . 2 . Максимальные кор
реляции обнаружены при сдвиге два года между 
ледовитостью и АМО (R = −0,9) на периодах 
более 20 лет . Между ледовитостью и температу
рой Баренцева моря также установлена отрица
тельная связь (R = −0,7), которая проявляется со 
сдвигом 1–2 года при лидировании температу
ры на периодах 10–20 лет и более 20 лет . Между 
САК и ледовитостью отмечена отрицательная 
корреляционная связь (R = −0,6) со сдвигом 
1–2 года при лидировании САК, отрицатель
ная (R = −0,4) со сдвигом один год на периоде 
10–20 лет и положительная (R = 0,4) со сдвигом 
три года на периоде 6–8 лет при лидировании 
ледовитости . Имеются значимые связи (R = 0,8) 
между САК и ледовитостью при лидировании 
ледовитости на периодах более 20 лет при боль
ших временных сдвигах (семь лет), однако в на
стоящей работе они не анализировались . Вза
имный корреляционный анализ АМО и САК 
показал, что эти характеристики имеют отри
цательную связь (R = −0,4 ÷ −0,5) на периодах 
3–4, 6–8 и более 20 лет со сдвигом три года при 
лидировании АМО . Последний результат согла
суется с результатами работы [33], в которой по
казано, что для положительной (отрицательной) 
фазы АМО характерно сочетание отрицательных 
(положительных) значений индекса САК . 

При увеличении АМО в 1920–50е и в 1980–
2010е годы (см . рис . 1, б) ледовитость Баренце
ва моря с запаздыванием приблизительно около 
двух лет уменьшается (см . рис . 1, а), что связано 
с интенсификацией атмосферной циркуляции, 
которая сопровождается усилением западных и 

Таблица 2. Коэффициенты корреляции R между отдельными параметрами при сдвиговом кросскорреляционном ана-
лизе, значимые на 95%-м доверительном уровне*

Изменчивость характеристик Периоды, годы Исходный 
рядлидирует отстаёт 3–4 6–8 10–20 более 20

Ледовитость Баренцева моря АМО 0,4(1) – 0,4(1) −0,9(2) −0,4
АМО Ледовитость Баренцева моря – – 0,4(1) −0,8(1) −0,4

Ледовитость Баренцева моря САК – 0,4(3) −0,6(1) – –
САК Ледовитость Баренцева моря – −0,4(1) −0,6(1–2) – –

Ледовитость Баренцева моря Температура Баренцева моря 0,6(2) −0,5(1) −0,6(1) −0,7(1–2) −0,6
Температура Баренцева моря Ледовитость Баренцева моря 0,6(2) 0,6(3) 0,6(3) −0,7(1) −0,6

АМО САК 0,4(3) −0,4(3) – −0,5(3) –
САК АМО – – −0,4(1) – –

*Цифрами обозначены значения R; в скобках указана величина временнóго сдвига (годы); для исходных рядов (без 
фильтрации) представлена прямая взаимная корреляция без сдвига . Прочерк – нет данных .
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югозападных ветров над Северной Атлантикой и 
Норвежским морем и увеличением притока тёп
лых Североатлантических вод в Арктический бас
сейн . При уменьшении АМО в 1950–80е годы 
ледовитость Баренцева моря увеличивалась, что 
сопровождалось ослаблением атмосферной и 
океанической циркуляции Североатлантическо
го региона . Аналогичные периоды сокращения 
и разрастания льда до 1999 г . выделены по всему 
Арктическому бассейну [17] и до 2005 г . для Грен
ландского, Баренцева и Карского морей при рас
смотрении характеристик колебаний суммарной 
площади, занятой льдом в этих морях [6] .

Как отмечено в работе [3], на основе срав
нительного анализа данных мониторинга мор
ских льдов с помощью попутных измерений 
с борта ледоколов и других судов в 1977, 1987, 
2000 гг . площадь многолетних льдов сократи
лась в 2–3 раза, а толщина льда во всём Аркти
ческом бассейне уменьшилась на 23% . Получен
ные в настоящей работе результаты совпадают с 
результатами модельных расчётов [20] за 1950–
2005 гг . и фоновым прогнозом по ледовитости 
морей Северного Ледовитого океана на 2006–
2090 гг . В работе [23] показано, что ледовитость 
в северных морях с 2010 г . увеличивается и это 
будет продолжаться вплоть до 2030 г ., причём 
это характерно как для восточных, так и для за
падных морей Северного Ледовитого океана . От
мечается также, что для западных морей (к кото
рым относится и Баренцево море) эти изменения 
выражены особенно резко . Анализ результатов 
численных экспериментов с моделью общей 
циркуляции атмосферы в работе [21] позволил 
установить, что потепление в первой половине 
XX в . в зимний период должно было сопрово
ждаться значительной отрицательной аномалией 
площади распространения арктических морских 
льдов . Полученные результаты показывают су
щественную роль естественных долгопериодных 
колебаний климата в современных изменениях 
площади морских льдов . Это связано с измене
нием атмосферной циркуляции и температуры 
воздуха, толщины ледяного покрова, положи
тельными и отрицательными связями с альбедо 
поверхности, а главное – с поступлением тёплых 
вод в Арктику из Северной Атлантики [34] . 

На площадь ледяного покрова в Баренце
вом море влияет и Североатлантическое коле
бание – главная мода зимней межгодовой из

менчивости крупномасштабной циркуляции 
атмосферы во внетропических широтах Север
ного полушария [14, 35] . САК также определяет 
перенос атлантических вод в Северный Ледови
тый океан [36] . На рис . 2 показана межгодовая 
изменчивость температуры, солёности Барен
цева моря и индекса САК . Увеличение индекса 
САК в 1960–90е годы, характеризующееся уси
лением зональной циркуляции атмосферы, со
провождается интенсификацией и смещением на 
север, но c некоторым запаздыванием, начиная 
с конца 1970х до середины 2010х годов, Север
ного субполярного фронта в Северной Атланти
ке [11, 12] . Это приводит к увеличению притока 
тёплых вод из Северной Атлантики в Арктику и, 
как следствие, к увеличению температуры, со
лёности и уменьшению ледовитости Баренцева 
моря (см . рис . 1, а и рис . 2) . Данные о температу
ре воды в Баренцевом море в слое 50–200 м, в ко
тором проходит поток атлантической воды через 
разрез по «Кольскому меридиану», относятся к 
репрезентативным показателям интенсивности 
океанического притока тепла из Атлантики в Ба
ренцево море [2] . Графики температуры и по
линомиальные тренды пятого порядка в слоях 
0–200 и 50–200 м практически совпадают (см . 
рис . 2, а) . Распространяясь по акватории Барен
цева моря, тёплая и солёная вода ограничивает 
разрастание морского ледяного покрова .

Анализ значимого на 95%м доверительном 
уровне линейного тренда по данным инструмен
тальных наблюдений показал, что ледовитость 
Баренцева моря уменьшилась за 1900–2014 гг . 
на 20% . Отрицательную долговременную тен
денцию ледовитости за 1900–2005 гг . подтверж
дают результаты, полученные в настоящей 
работе с помощью выбранных современных гло
бальных климатических моделей в рамках про
екта CMIP5, материалов исследований [14, 21, 
25, 29, 37] и данных инструментальных наблю
дений [1, 6, 17, 23, 38] . Механизм усиления поте
пления в Баренцевом море и во всём Атлантиче
ском секторе Арктики описан в работах [34, 39], 
авторы которых подчёркивают важность влия
ния увеличения переноса океанического тепла 
из Северной Атлантики вместе с возможными 
крупномасштабными изменениями атмосфер
ной циркуляции . Наиболее значительные ли
нейные тренды ледовитости отмечаются в запад
ных морях (Гренландское, Баренцево, Карское), 
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где вклад таких изменений в дисперсию межго
довой изменчивости ледовитости составил более 
30%; в восточных морях он равен всего 8% [6] . 
В работе [39] вклад в изменчивость ледовито
сти атлантического сектора Арктики линейного 
тренда оценивается в 48% .

Оценки площади ледяного покрова всего Се
верного полушария, полученные в настоящей ра
боте по спутниковым данным NOAA за 1978–
2013 гг ., также показывают её уменьшение в 
среднем на 1,5 × 106 км2 с 1980х до начала 2010х 
годов (рис . 3) . По данным расчётов моделей про

Рис. 2. а – Межгодовая изменчи
вость температуры: 1 – в слое 
0–200 м; 2 – в слое 50–200 м; 
3, 4 – полиномиальные тренды 
пятого порядка; б – межгодовая 
изменчивость солёности: 5 – в 
слое 0–200 м на разрезе «Коль
ский меридиан»; 6 – полиноми
альный тренд пятого порядка; в – 
7 – индекс САК; 8 – полиноми
альный тренд пятого порядка
Fig. 2. a – interannual variability of 
temperature: 1 – in the 0–200 m 
layer; 2 – in the 50–200 m layer; 
3, 4 – polynomial trends of the 5th 
order; б – interannual variability of 
salinity: 5 – in the 0–200 m layer 
on« the Kola meridian»; 6 – poly
nomial trend of the 5th order; в – 
7 – NAO index; 8 – polynomial 
trend of the 5th order

Рис. 3. Межгодовая изменчивость аномалий площади, занимаемой ледяным покровом Северного полушария:
1 – межгодовые аномалии площади, занимаемой ледяным покровом Северного полушария по данным спутниковых на
блюдений NOAA за 1978–2013 гг .; 2 – полиномиальные тренды пятого порядка
Fig. 3. Interannual variability of anomalies of the area occupied by the ice cover:
1 – interannual anomalies of the area occupied by the ice cover of the Northern Hemisphere according to the satellite observations 
NOAA for 1978–2013; 2 – polynomial trends of the 5th order
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екта CMIP5 в работе [14] показано, что площадь 
ледяного покрова всей Арктики уменьшилась на 
2 × 106 км2 за период 1970–2000 гг . Однако с 2012 г . 
наблюдается незначительный рост ледяного по
крова Северного полушария (см . рис . 3), что согла
суется с результатами работы [17] . Сравнительный 
анализ полиномиальных трендов (см . рис . 1 а, б) 
показывает, что отмеченное увеличение ледови
тости с 2012 г . проявляется и в Баренцевом море, и 
это сопровождается спадом АМО с 2010 г .

Заключение

На основе анализа большого массива данных 
(1900–2014 гг .) инструментальных наблюдений 
за ледовитостью Баренцева моря и результатов 
расчёта по выбранным трём моделям проекта 
CMIP5 (GFDLСМ3, MPIESMLR, MPIESM
MR) за 1900–2005 гг . проанализирована её меж
годовая и междекадная изменчивости и линей
ные тренды . С помощью спектрального анализа 
рядов данных о температуре на разрезе «Коль
ский меридиан», ледовитости Баренцева моря 
и Атлантической мультидекадной осцилляции 
установлено, что в изменчивости этих характе
ристик присутствуют квазипериодические со
ставляющие: более 20 лет, 10–11 лет, 6–8 лет, 
3–4 года . Полученные оценки соответствующих 
вкладов в изменчивость ледовитости по данным 
контактных наблюдений и модели GFDLСМ3 
достаточно хорошо совпадают, при этом макси
мальный вклад в изменчивость вносят периоды 
более 20 лет (20 и 32%) и тренды (57 и 45%) .

Наибольшие вклады изменчивости в суммар
ную дисперсию температуры на разрезе «Коль
ский меридиан» и Атлантической мультиде
кадной осцилляции вносят долгопериодные 
составляющие с периодами более 20 лет после 
предварительного удаления тренда, равные 47 и 
51% соответственно . На долю этих трендов при

ходится 33 и 30% суммарной дисперсии . Умень
шение ледовитости Баренцева моря за период 
1900–2014 гг . составило по данным наблюдений 
и модельных расчётов 20 и 15% соответственно, 
что подтверждает глобальное потепление .

Сокращение площади льда с середины 1920–
50х годов и в 1980–2010е годы связано с увеличе
нием АМО и интенсификацией переноса тёплых 
вод из Северной Атлантики в Арктический бассейн 
под влиянием атмосферного воздействия, обуслов
ленного САК . Между САК и ледовитостью отмече
на отрицательная корреляционная связь (R = −0,6) 
со сдвигом 1–2 года на периодах 10–20 лет .

Периоды нарастания ледяного покрова в 
1950–80е годы сопровождаются противополож
ными тенденциями . При этом реакция ледовито
сти на изменения температуры поверхности Се
верной Атлантики происходит приблизительно с 
двухлетним запаздыванием (R = −0,7) . Установ
ленное по спутниковым данным NOAA умень
шение площади ледяного покрова всего Северно
го полушария на 1,5 × 106 км2 с 1980х до начала 
2010х годов подтверждает полученные результа
ты по изменению ледовитости Баренцевого моря .
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термогидравлический бур-зонд (TГБ-зонд).
Для исследования ледяных массивных щитов (до 5 км) и подледниковых водных сред на Земле, а 
также ледяного покрова толщиной до 30 км и подлёдного океана Европы (спутника Юпитера) раз-
работан концептуальный проект термогидравлического бура-зонда (TГБ-зонда и ТГБ-криобота) 
и представлены ключевые конструкторские решения. Реализация идеи такого зонда (криобота) 
позволит организовать системные исследования ледников и подледниковых водных сред на Земле 
и других планетах без нарушения ледяной изоляции при многократной экономии финансовых и 
технических средств, энергии и времени.

Введение

Изучение ледяных щитов и подледниковой 
вод ной среды Арктики и Антарктики, а также жиз
недеятельности микроорганизмов в криогенной 
среде позволяет получать уникальную информа
цию об эволюции Земли и жизни на ней [1–4] . 
Такие исследования необходимы для прогнози
рования изменений климата и обеспечения людей 
знаниями о негативных последствиях быстрого 

изменения природной среды нашего обитания 
на Земле [5, 6] . Изучение подледниковой водной 
среды (в том числе, подледникового озера Вос
ток в Антарктиде) позволяет учёным обсуждать 
возможность существования жизни в холодных 
мирах Солнечной системы (рис . 1), учитывая тот 
факт, что поверхностные структуры семи из де
вяти открытых человеком планет, их спутников, 
а также комет представляют собой криогенные 
среды . Как полагают специалисты, подобные ус
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ловия существуют в подледниковых океанах спут
ников Юпитера (Ганимед, Каллисто и Европа) и 
Сатурна (Диона и Энцелад), на полюсах Марса, 
где концентрация воды в приповерхностном слое 
на полюсах достигает 90% [7–10] . Жизнеспособ
ные клетки и продукты их жизнедеятельности, об
наруживаемые в криосфере Земли, представляют 
собой возможный аналог внеземных экосистем . 
Если жизнь существовала на ранних стадиях раз
вития планет Солнечной системы, то вполне веро
ятно, что её следы будут сохранены в криогенных 
зонах и ледяных покровах этих небесных тел .

Создание и использование зондов, не нару
шающих естественную ледяную изоляцию холод
ных экосистем при исследовании мощных (более 
1 км) ледниковых щитов, ледников и подледни
ковой среды, необходимо для системного, регу
лярного исследования криосферы Земли и других 
небесных тел . Основные проблемы всех техно
логий, используемых для проникновения через 
лёд и изучения ледяной и подлёдной среды, – это 
нарушение природной ледяной изоляции, низ
кая скорость бурения (изза низкого коэффици
ента преобразования тепловой энергии в энер
гию плавления льда), большой расход энергии, 
а также загрязнения (химические и тепловые), 
присущие существующим технологиям бурения .

По мнению авторов, пришло время для ши
рокого обсуждения идей и технологий, которые 
ещё либо реализованы не полностью, либо су
ществуют в виде концептуальных проектов . Их 
интенсивное развитие может привести к появ
лению автономных и мобильных буровых зон
дов для изучения ледниковых щитов и криоген
ных сред на Земле и других небесных телах . Для 
развития технологий проникновения в толстые 
ледниковые покровы необходимо организовать 
апробацию новых идей и конструкций буровых 
зондов (зондовбуров) с использованием инфра
структуры арктических и антарктических иссле
довательских станций (см . рис . 1) .

Проблемы исследования мощных ледниковых 
щитов и подледниковых сред

Получение знаний о геологических, геохими
ческих, гидрологических и микробиологических 
аспектах криогенной среды (криосферы) имеет 
большой научный интерес, но требует доступа в 
ледяной массив и в подледниковую природную 
среду, развёртывания там научных приборов и 
извлечения образцов, сохраняя при этом их  це
лостность и не нарушая исследуемой ледниковой 

Рис. 1. Примерная схема разреза толстых льдов и подледниковых сред на Земле и на спутнике Юпитера Ев
ропе (рисунок NASA)
Fig. 1. The block diagram heavy ice and subglacial environments on Earth and Europa, Jupiter's moon (drawing of NASA)
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и подледниковой среды  . Для защиты этих уни
кальных ледяных и подледниковых экосистем 
необходимо предотвращать: а) нарушения режи
мов термобарического равновесия и фазового пе
рехода на всей поверхности раздела лёд–вода в 
подледниковых водных средах; б) их загрязнение 
буровым оборудованием, которое может стать 
причиной попадания (интродуцирования) загряз
няющих микроорганизмов и антропогенных хи
мических веществ в лёд и подледниковую среду 
в количествах, превышающих фоновые значе
ния . Научным сообществом и финансирующими 
учреждениями были составлены рекомендации, 
подобные разработанным для обеспечения защи
ты планет при выполнении космических миссий, 
среди которых – необходимость стерилизации 
зондов перед их проникновением в толщу льда, а 
также приборов и пробоотборников, предназна
ченных для спуска в буровые скважины [11–15] .

Требования экологически чистого доступа к 
подледниковым средам сопряжены со значитель
ными инженерными и материальнотехнически
ми проблемами . Например, скважины во льду 
глубиной более 500 м, пробуренные в Антаркти
де колонковыми бурами, необходимо заполнять 
незамерзающей буровой жидкостью для предот
вращения деформации стенок скважины под дей
ствием горного давления льда . Буровая токсичная 
жидкость влияет на чистоту проб, извлекаемых с 
глубин, а при проникновении в подледниковое 
озеро может попасть в воду или частично вытес
ниться озёрной водой в скважину, что зависит 
от перепада давления на поверхности (границе) 
раздела лёд–вода . Тем не менее, за 20 лет из глу
бокой скважины на станции Восток с помощью 
колонковых буров было получено много кернов 
льда, изучение которых позволило получить уни
кальную информацию об изменениях палеокли
мата на Земле за сотни тысяч лет .

Проплавление толщи льда горячей водой 
(Clean Hot Water Drills, CHWD) имеет большую 
скорость (до 150 м/ч), но эта технология неэффек
тивна изза больших потерь тепла и необходимо
сти использовать тяжёлое оборудование . Кроме 
того, такая открытая скважина доступна для из
учения подлёдной среды различными приборами 
не более нескольких десятков часов, пока она не 
замёрзнет . Поэтому во время бурения необходимо 
соблюдать весьма сложный режим последователь
ных и одновременных операций с целью обеспече

ния процесса бурения и сохранения уже обустро
енной скважины [16] . В целях предотвращения 
замораживания водной среды в скважине, а также 
замерзания исследовательских приборов, которые 
могут быстро обледенеть при контакте с водой, в 
полости ствола скважины необходимо поддержи
вать температуру около 5 °С (за счёт нагревания и 
циркуляции водной среды в скважине), что также 
усложняет применение CHWDтехнологии .

Таким образом, применение в труднодоступ
ных полярных регионах Земли крупногабаритных 
и тяжёлых буровых установок с колонковыми бу
рами и комплексов гидродинамического бурения 
горячей водой (сотни тонн оборудования, а энер
гетические затраты превышают 5 МВт) в целях си
стемных исследований льдов и подледниковых 
сред весьма нерационально, энергозатратно, чрез
вычайно дорого и несёт большие риски загрязне
ния и нарушения хрупких экосистем криосферы .

В настоящее время безусловно актуален поиск 
новых идей при конструировании мобильных и 
автономных зондов для герметичного проник
новения в ледяные массивы и подледниковые 
среды . Их создание позволило бы организовать 
систематические и вместе с тем сравнительно 
малозатратные исследования криосферных сред 
в труднодоступных полярных регионах Земли, 
ледяных массивов и водных сред других планет 
Солнечной системы при минимальном риске их 
загрязнения и нарушения . Поэтому авторы ста
тьи уделили особое внимание анализу свойств не
которых конструкций мобильных, автономных и 
сравнительно малогабаритных зондов, описания 
которых в виде концептуальных проектов появи
лись в различных публикациях последних лет .

Проекты зондов для герметичного 
проникновения в подледниковые среды

Командой Р .Г . Талалая (2014 г .) для герме
тичного проникновения в массивные льды (лед
никовые щиты) и подледниковые озёра на Земле 
был предложен зондтермобур RECAS (Recov
erable autonomous sonde – извлекаемый авто
номный зонд), использующий принцип тер
мического бурения льда, оснащённый двумя 
термоголовками на торцах его корпуса, внутри 
которого размещены приборный отсек и катуш
ка с несущим кабелем, соединённым с электро
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генератором и пультом управления на ледяной 
поверхности (рис . 2, а) [17] . Когда нижняя тер
моголовка плавит лёд, RECAS движется вниз под 
действием собственной силы тяжести, а несущий 
кабель разматывается с катушки, размещённой 
внутри корпуса зонда, и выходит через неболь
шое центральное отверстие в верхней термого

ловке . Талая вода в скважине выше зонда быстро 
замерзает, охватывая неподвижный относитель
но массива льда кабель и обеспечивая тем самым 
ледяную изоляцию зонда и подледниковой среды 
от поверхности . Такой зонд движется сквозь лёд 
внутри герметичного ледяного «кокона», запол
ненного талой водой из ледяного забоя .

Рис. 2. Концептуальные проекты зондов RECAS (а) и VALKYRIE (б) для исследования ледниковых щитов и 
подледниковых сред на Земле и других планетах . 
Этапы миссии криобота VALKYRIE на Европе – спутнике Юпитера (в): 1 – бурениеспуск через лёд; 2 – поворот в воде 
и перемещение в радиусе 1 км подо льдом; 3 – съёмки рельефа дна боковым эхолотом; 4 – поворот в воде и подъём 
сквозь лёд; 5 – выход на ледяную поверхность небесного тела
Fig. 2. Conceptual designs of RECAS (a) and VALKYRIE (б) probes for the study of ice sheets and subglacial envi
ronments on the Earth and other planets .
The stages (position) of the VALKYRIE cryobot mission on Europe – the satellite of Jupiter (в): 1 – launch through the ice; 2 – 
turn in water and sailing over 1 km under the ice; 3 – surveys of seabed relief by side echosounder; 4 – turn in water and lift 
through ice; 5 – exit to the ice surface
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Для обеспечения подъёма зонда на поверхность 
верхняя термоголовка плавит лёд, а кабель с уси
лием, создаваемым электромеханическим приво
дом, наматывают на катушку внутри зонда . Таким 
образом, сила давления зонда в верхний ледяной 
забой при подъёме определяется силой натяже
ния кабеля, а талая вода в скважине ниже зонда 
быстро замерзает . По оценкам команды Талалая, 
RECAS весом 5000 Н, диаметром 150 мм и длиной 
4 м, оснащённый электрогенератором мощностью 
9–10 кВт, способен развить скорость бурения во 
льду до 1,7 м/ч, что обеспечит цикл исследований 
в массиве льда на глубинах до 5 км длительностью 
не более 8–9 месяцев при небольшом штате обслу
живающего персонала (4–5 человек) и затратах то
плива порядка 12 т, что в 10–20 раз дешевле, чем 
применение электромеханического бурения или 
проплавления льда струёй горячей воды . При этом 
RECAS обеспечит целостность естественной ле
дяной изоляции подледниковой среды при отбо
ре проб талой воды во льду и подледниковой вод
ной среды озера . Однако сроки миссии RECAS не 
укладываются в тёплый период сезонных работ в 
Арктике и Антарктике (2–3 месяца), а большая 
механическая нагрузка на несущий кабель может 
привести к его обрыву при подъёме этого зонда .

Примерно такой же принцип конструирова
ния зонда был предложен командой W .C . Stone 
(2014 г .) из США при концептуальном проекти
ровании криобота VALKYRIE для исследований 
толстого (до 30 км) ледникового покрова и подлёд
ного океана Европы, луны Юпитера [18] . В этом 
криоботе термоголовка оснащена соплами, испус
кающими в ледяной забой струи горячей воды, т .е . 
применяется комбинация термобурения проплав
лением льда и гидродинамического бурения го
рячей водой . Предполагается также, что криобот 
будет потреблять энергию через лазер мощностью 
до 250 кВт от источника с ядерным топливом, рас
положенным на ледяной поверхности спутника 
Юпитера . Для подвода энергии лазера к криобо
ту специалисты из США предполагают использо
вать оптическое волокно толщиной в несколько 
микронов . Причём такой энергоинформационный 
кабель будет намотан на катушку, размещённую 
внутри корпуса криобота, и будет разматываться 
по мере спуска криобота в ледяной массив . Талая 
вода, образовавшаяся при термическом бурении, 
быстро замёрзнет выше корпуса криобота, вмо
раживая, таким образом, в скважину, энергоин

формационный кабель, соединяющий криобот с 
источником энергии на поверхности . При испы
таниях на Аляске в 2015 г . макет такого криобо
та (длина 1,6 м, диаметр 0,45 м и мощность 5 кВт) 
пробурил лёд на глубину 30 м при скорости буре
ния примерно 1 м/ч [19] . В ледяном массиве на 
луне Европа, где гравитация (тяготение) на поря
док меньше, чем на Земле, криобот будет бурить 
лёд горячей водой, прижимаясь к забою с силой в 
10 раз меньшей, чем на Земле . Бурениепроплав
ление льда под действием такой небольшой силы 
и малой скорости бурения скважины (около 1 м/ч) 
может привести к большим потерям тепла (до 
90%) через боковые поверхности скважины . Отме
тим, что для бурения льда толщиной в 30 км может 
потребоваться более четырёх лет . Достигнув под
лёдного океана и проплыв в нём около 1 км, кри
обот VALKYRIE должен изменить своё положение 
в пространстве водной среды и плавучесть (как 
подводная лодка), чтобы под действием выталки
вающей (подъёмной) силы Архимеда подниматься 
к ледяной поверхности, как показано на рис . 2, в . 

Основным недостатком термобуров типа 
RECAS и криобота VALKYRIE, проплавляющих 
толщу льда с силой тяжести (определяемой грави
тационным полем Земли или другого небесного 
тела), т .е . под воздействием гравитационной тяги, 
является малая скорость бурения изза большого 
термического сопротивления водяной прослой
ки в забое между льдом и термоголовкой, которое 
пропорционально толщине этой прослойки (см . 
рис . 2, а, внизу) . Простое повышение мощности 
термоголовки для увеличения скорости бурения 
льда может привести к парообразованию и увели
чению толщины прослойки талой воды, что сни
зит теплоотдачу в ледяной забой, а термоголовка 
может перегореть . Поэтому для безопасного увели
чения мощности термоголовки и скорости бурения 
необходимо повысить теплоотдачу термоголовки в 
лёд через прослойку талой воды, например, умень
шив её толщину путём воздействия дополнитель
ной силой на зонд в направлении его движения .

В тяжёлых зондах RECAS и VALKYRIE при их 
движении вниз такой силой служит их собствен
ный вес (определяемый притяжением Земли как 
сила тяжести, равная примерно 5000 Н для каждо
го из этих зондов), что обеспечивает удельную на
грузку на забой, выше которой скорость движения 
зондов во льду не изменяется, т . е . стабилизирует
ся («выходит на «плато») и остаётся максимальной 
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при неизменной мощности термоголовок . Напри
мер, для RECAS на малых глубинах в массиве льда 
эти условия выполняются, поскольку начальный 
вес – сила тяжести зонда – достаточно большая 
(примерно 5000 Н) . Однако по мере погружения 
зонда в ледяной массив значительная масса кабе
ля вмёрзнет в лёд, и на глубинах 3–4 км вес зонда 
и удельная нагрузка становятся в разы меньше, а 
скорость движения зонда будет стремиться к нулю 
при неизменной мощности его термоголовки . При 
движении к поверхности ледяного массива роль 
подъёмной силы, вдавливающей верхнюю термо
головку RECAS в ледяной забой, выполняет сила 
натяжения кабеля, который наматывается при по
мощи механического привода на катушку внут
ри зонда . При этом для обеспечения необходимой 
удельной нагрузки термоголовки на ледяной забой 
при движении зонда вверх грузоподъёмность кабе
ля должна быть, как минимум, вдвое больше веса 
самого RECAS с кабелем (т .е . более 10 000 Н), что 
приводит к значительному увеличению веса, габа
ритов, энергозатрат и времени миссии подобных 
зондов на больших глубинах в ледяном массиве . 

Эти принципиальные недостатки конструк
ций термобуровзондов, основанных на бурении 
проплавлением ледяного массива под действием 
гравитационной силы (тяги), исправить невоз
можно, если не изменить принципиально при
роду силы, воздействующей на термобурызон
ды в направлении их движения . Именно поэтому 
концептуальные проекты RECAS и VALKYRIE 
не имеют перспектив применения для исследо
вания ледниковых щитов даже на Земле .

Принципы термогидравлического  
скоростного бурения льдов

В качестве альтернативы авторы настоящей 
статьи предлагают создать на порядок более лёг
кие, чем RECAS и криобот VALKYRIE, зонды, но 
которые способны (в этом принципиальное отли
чие) самостоятельно генерировать некую силу по 
направлению движения зонда, обеспечивая необхо
димые удельные нагрузки на забой льда вне зави
симости от гравитации на Земле и других небес
ных телах [4] . С целью безопасного увеличения 
мощности термоголовки (и скорости движения) 
термобура предлагается снизить термическое со
противление прослойки талой воды в забое льда, 

уменьшая её толщину путём воздействия допол
нительной силой на термобур . Это легко сделать 
на поверхности в зоне досягаемости и доступно
сти зондатермобура . На рис . 3 показана зависи
мость скорости бурения от мощности термого
ловки и осевой нагрузки макета ТГБзонда при 
температуре льда −12 °C . При малом весе зонда 
для достижения максимальной скорости бурения 
(достижения «плато») необходимо (как видно на 
рис . 3) увеличить мощность термоголовки и дав
ление зонда на дно ствола скважины в 5–13 раз . 

По нашим оценкам, уровни удельной нагруз
ки и «плато самой высокой скорости бурения» 
будут пропорциональны мощности тепловой го
ловки зонда . Теоретически это позволит лёгкому 
зонду двигаться в ледяном массиве на любых глу
бинах и в любых направлениях с максимальной 
скоростью (вплоть до 150 м/ч, как при плавлении 
льда под давлением струи горячей воды) и с ми
нимальной нагрузкой на энергоинформацион
ный несущий кабель в ледяных массивах планет, 
имеющих разную гравитацию . Для авторов ос
новная задача заключалась в том, как на больших 

Рис. 3. Зависимость скорости буренияпроплавления 
льда от мощности и осевой нагрузки макетапрото
типа при температуре льда −12 °C .
Параметры макета: диаметр – 27 мм, длина – 350 мм, 
мощность – до 1 кВт, вес – 8 Н (вес в воде – 5,6 Н)
Fig. 3. Dependence of the drillingpenetration rate of ice 
on the power and axial load of the prototype at ice tem
perature of −12 °C .
Parameters of the prototype (model): diameter – 27 mm, 
length – 350 mm, power – up to 1 kW, weight (gravity force) – 
8 N (weight in water (gravity force) – 5 .6 N)
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глубинах, недосягаемых для прямого воздействия 
на термобур с поверхности льда, научиться гене
рировать некую силу по направлению движения 
зонда? Авторы предложили воздействовать на 
зонд гидравлической силой, создаваемой самим 
термобуром за счёт перепада давления воды на 
торцах цилиндрического корпуса зонда .

Принципиальная конструкция ТГБ-зонда  
для исследования льдов

Предлагаемый авторами концептуальный 
проект термобуразонда основан на генериро
вании гидравлической силы, которая создаётся 
самим зондом за счёт перепада давления воды 
на обоих торцах его корпуса . Термический гид
равлический буровой зонд (ТГБзонд) для ис
следования мощных массивов льдов и подлед
никовых водных сред представлен на рис . 4, а, б . 
На верхнем и нижнем торцах трубчатого корпуса 
ТГБзонда установлены термоголовки в виде во
ронок с каналами, предназначенными для пере
качки талой воды сквозь зонд . Внутри корпуса 
находятся реверсивный гидравлический насос и 
привод катушки с намотанным на неё несущим 
кабелем, который, разматываясь, выходит через 
отверстие в верхней термоголовке за пределы 
зонда . Над нижней термоголовкой размещён при
борный отсек зонда с приводами для взятия проб 
воды и донного грунта . Для передачи энергии и 
информации предусмотрен контактный или бес
контактный токосъём с энергоинформационно
го несущего кабеля . В углублениях по периметру 
внешнего корпуса ТГБзонда установлены пары 
разнонаправленных уплотнителей в виде «юбок» .

Когда ТГБзонд движется вниз, включён на
грев нижней термоголовки, а из ледяного забоя 
талая вода откачивается гидравлическим насосом 
сквозь зонд в верхнюю (над корпусом зонда) часть 
скважины . В зоне ледяного забоя создаётся раз
режение, под действием которого возникает об
ратный ток талой воды через зазор между стенкой 
скважины и внешним корпусом зонда . Под дей
ствием обратного тока воды раскрывается «юбка» 
уплотнителя, края которой плотно прижимаются 
к стенкам скважины и перекрывают обратный ток 
воды . «Юбка» соседнего уплотнителя, наоборот, 
складывается и прижимается к стенке зонда (см . 
рис . 4, а) . В результате возникают перепад давле

ния ΔP в поперечном сечении зонда S и сила F, 
которая давит на ТГБзонд, уменьшая прослойку 
воды в ледяном забое, что увеличивает теплоотда
чу термоголовки и скорость движения зонда .

Предлагаемый принцип движения зонда во 
льду (внутри скважины«кокона», см . рис . 4, а, б) 
похож на движение капсулы в трубе пневмопоч
ты, обеспечиваемое за счёт перепада давления на 
концах капсулы . Отличие состоит в том, что сила F 
возникает за счёт понижения давления на ΔP перед 
зондом при откачивании насосом талой воды из 
ледяного забоя . Значение силы F можно вычис
лить в соответствии с законом Паскаля, умножив 
величину перепада давления ΔP, создаваемого на
сосом, на площадь поперечного сечения зонда S . 
Например, при величине ΔP в 10 и 20 атмосфер и 
диаметре зонда 10 см гидравлическая сила F будет 
равна соответственно около 8000 и 16 000 Н, пре
высив собственный вес (силу тяжести) зонда в 20–
100 раз . Наибольшей величины воздействия на 
ТГБзонд гидравлическая сила F достигнет в глу
бинах ледяного массива, где давление талой воды в 
скважине P превысит перепад давления ΔP, созда
ваемый гидравлическим насосом .

Двигаясь в ледяном массиве вниз внутри «ко
кона» с талой водой, зонд прижимается по направ
лению движения к ледяному забою под действи
ем «гидравлической силы» . На границе лёд–вода 
озера (или подлёдного океана луны Европа) зонд 
выходит из режима движения в «коконе» (когда на
рушается «цилиндричность» скважины и «юбки» 
перестают выполнять роль уплотнителей) и вы
талкивается в водную среду реактивной (водомёт
ной) силой (тягой) гидравлического насоса . Далее 
в воде озера зонд перемещается вниз не только под 
действием силы тяжести, создаваемой собствен
ным весом, но и за счёт тяги, создаваемой струёй 
гидравлического насосаводомёта (своего рода во
домётный движитель) . Если вес зонда в воде бли
зок к выталкивающей (подъёмной) силе Архимеда, 
то управлять перемещениями такого зонда в воде 
можно направленной струёй гидравлического (во
домётного) насоса с минимальными механически
ми нагрузками на несущий троскабель .

При подъёме на поверхность, на границе 
вода–лёд зонд будет вдавливаться в лёд за счёт 
реактивной тяги, создаваемой струёй, направ
ленной в сторону водной среды, и одновремен
но «подтягиваться» на несущем тросе, наматыва
емом на катушку, размещённую внутри корпуса 
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Рис. 4. Концептуальный проект термогидравлического буразонда (TГБзонда) для исследования мощных 
ледниковых щитов и подледниковых водных сред без нарушения их ледяной изоляции:
а – ТГБзонд при спуске в толщу льда под давлением гидравлической силы F; б – бурение ТГБзондом льда вверх под 
воздействием подъёмной силы F; в – ТГБкриобот в воде подлёдного океана спутника Юпитера Европы; г – предпола
гаемая общая схема движения ТГБкриобота и отбора проб при его движении через лёд и в водной среде океана Европы 
или в подледниковом озере на Земле;1, 2 – см . рис . 2
Fig. 4. The conceptual design of a thermohydraulic drilling probe (THD cryobot) for the study of heavy ice sheets 
and subglacial water environments for the exploration of Jupiter's moon Europa without disturbing their icy insulation: 
a – author’s THDcryobot at ice drilling downward under the pressure of force F; б – lift of the THDcryobot upward in ice under 
the action of the buoyancy force F; в – THDcryobot in water of the Europa’s ocean after jettisoning of the lower thermal head; г – 
operating stage (position) of the THDcryobot;1, 2 – see Fig . 2

ТГБзонда . Это будет продолжаться до тех пор, 
пока во льду не сформируется ствол скважины, 
в котором «юбка» опять начнёт выполнять роль 
уплотнителя и режим «реактивной» тяги перейдёт 
в режим «гидравлической» тяги . Далее, до ледя

ной поверхности ТГБзонд будет двигаться вну
три кокона с талой водой, используя, в основном, 
гидравлическую силу, и только непосредственно 
перед подъёмом на поверхность будет использо
вать реактивную тягу и «подтягивание» на тросе . 
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Именно поэтому диаметр последних десятков мет
ров троса необходимо увеличить до 2–3 мм, что 
повысит грузоподъёмность троса до 4000–10 000 Н 
и уменьшит вероятность обрыва тросакабеля . 

Именно гидравлическая тяга, позволяющая 
ТГБзонду самостоятельно подниматься на ледя
ную поверхность, снижает прочностные требова
ния к несущему кабелю, что позволяет применить 
компактную однопроводную энергосберегающую 
систему Тесла для безопасного электропитания и 
телеуправления ТГБзонда [20–23] . Применение 
гидравлической силы (тяги) – принципиальное 
отличие от зондов типа RECAS и VALKYRIE . Эта 
сила позволит ТГБзонду двигаться во льду на 
любых глубинах и в любых направлениях с мак
симальной скоростью и с минимальной нагруз
кой на несущий кабель на небесных телах, имею
щих разную гравитацию .

Разработка этого концептуального проек
та окажет влияние на другие технические проб
лемы, которые ждут своего решения . Следует 
перечислить некоторые из них: а) уменьшение 
поперечного сечения зондов для снижения энер
гозатрат на проплавление ледяного массива; 
б) подача электроэнергии на зонд с минималь
ными потерями; в) подъём зонда на поверхность 
без риска разрушения (обрыва) кабеля; г) стаби
лизация и контроль движения зонда в ледяном 
массиве и в подледниковой среде; д) устройства 
отбора проб льда, воды и грунта при очень высо
ких давлениях окружающей среды .

Отметим, что ТГБзонды не предназначены для 
исследования подвижных льдов и ледников с боль
шими трещинами, полостями и рыхлой структу
рой . Они могут использоваться для долговремен
ных исследований малоподвижных мощных льдов 
(ледниковых щитов) и подледниковых сред на глу
бинах до 5 км на Земле или до 40 км на спутниках 
Юпитера и Сатурна . В целях снижения затрат энер
гии и времени на плавление льда зонды должны 
иметь минимально возможную площадь сечения S . 
В качестве энергоинформационного кабеля длиной 
5 км в конструкции ТГБзонда на гидравлической 
тяге мы предложили использовать однопровод ную 
систему Тесла, которая позволяет уменьшить по
тери энергии, вес и габариты катушки с кабелем в 
несколько раз и не допускает короткого замыка
ния при перекручивании кабеля . Например, одно
проводный несущий кабельтрос диаметром 1 мм и 
длиной 5 км поместится на катушке длиной 100 см 

при её диаметре 8 см и будет весить 250 Н, имея 
грузоподъёмность 1000 Н, что вполне достаточно 
для малых механических нагрузок . 

Для передаваемой мощности 20 кВт эффек
тивная плотность тока в подобном проводнике 
достигает 600 А/мм2, а удельная электрическая 
мощность – 4 МВт/мм2, что более чем достаточ
но . Снимать энергию и информацию с проводни
ка можно контактно или бесконтактно специаль
ным роликовым блоком внутри зонда . Компьютер 
позволит автоматически поддерживать режим ре
зонанса напряжений однопроводного кабелятро
са, т .е . настраивать собственную частоту резонанса 
линии при изменении длины кабеля, температуры 
окружающей среды и других факторов, обеспечи
вая минимальные потери энергии [20–23] . 

Основные материалы, применяемые в кон
струкции зонда (титан, силикон) должны со
хранять свою работоспособность при темпера
туре от −70 до +200 °С и давлениях до 50 МПа 
после их стерилизации автоклавированием, озо
нированием и гаммаоблучением . Уплотняющие 
«юбки» могут быть выполнены из силикона или 
в виде тонких закрылок из титана . Планируются 
следующие параметры ТГБзонда для проник
новения в лёд до глубин около 5 км: диаметр – 
до 10 см, длина – до 4 м; вес (сила тяжести) – до 
300 Н без кабеля; средний диаметр однопрово
дного энергоинформационного троса – 1 мм; 
общая мощность зонда – 10 кВт; средняя ско
рость движения – 10 м/ч при мощности термо
головки 5 кВт и температуре льда до −60 °С .

Скорость движения ТГБзонда в ледяном мас
сиве можно повышать, увеличивая мощность гид
равлического насоса и термоголовки . Например, 
при общей мощности зонда 20 кВт скорость его 
движения можно повысить до 30 м/ч (при мощ
ности термоголовки 13–15 кВт) . Отметим, что од
нопроводная система Тесла в виде троса диаме
тром 1 мм потенциально позволит передать более 
3000 кВт электрической мощности на десятки ки
лометров с эффективностью 96–97%, причём для 
обеспечения работоспособности ТГБзонда доста
точно всего 10–20 кВт . Эксплуатация ТГБзонда 
на ледниковых щитах Земли толщиной до 5 км по
требует в 5–6 раз меньше топлива (по сравнению 
с RECAS при одинаковой мощности в 10 кВт) и 
обеспечит сходный объём исследований в 5–6 раз 
быстрее (длительность – до 50 суток) . Это позво
лит организовать системные исследования криос
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феры за короткий тёплый полярный сезон на базе 
всего одного вездехода с небольшим коллективом 
обслуживания, экономя при этом материальные, 
финансовые и трудовые затраты .

В настоящее время соотношение научная от
дача/стоимость проекта выше у установок буре
ния льда с отбором кернов, а разработка проекта 
ТГБзонда пока требует серьёзных финансовых и 
материальнотехнических вложений . Однако далее 
применять в труднодоступных полярных регионах 
Земли громоздкие буровые установки с колонко
выми бурами и комплексы с горячей водой для си
стемных исследований льдов и подледниковых сред 
не только опасно для изолированных и хрупких по
лярных и подледниковых экосистем, но и нераци
онально – чрезвычайно дорого и долго . Исполь
зуя автономные и мобильные ТГБзонды, можно 
в десятки раз дешевле, быстрее и точнее опреде
лить наиболее перспективные места для дальней
ших детальных исследований льдов или поиска 
подо льдом месторождений полезных ископаемых 
в труднодоступных полярных регионах Земли и в 
других небесных телах Солнечной системы .

Возможности ТГБ-криобота для исследования 
ледникового щита и подлёдного океана 

Европы – спутника Юпитера по сравнению 
с криоботом VALKYRIE

Спуск (см . рис . 4, а, г) и подъём (см . рис . 4, б, г) 
ТГБкриобота в толще льда Европы (спутника 
Юпитера) подобен движению и миссии ТГБзонда 
в толще льда и в подледниковой водной среде на 
Земле [4] . Отстрелив в водной среде нижнюю тер
моголовку (она больше не нужна), зонд выпол
нит батиметрическую съёмку рельефа дна океа
на торцевым эхолотом (см . рис . 4, г) . Диапазон 
батиметрических исследований дна и поверх
ности раздела лёд–вода можно значительно увели
чить, опустив ТГБкриобот в океан на глубину до 
10 км, и, управляя струями, испускаемыми ревер
сивным гидравлическим насосом, можно откло
нять зонд на несколько километров от вертикали 
спуска (как показано на рис . 4, г) . Следователь
но, ТГБкриобот может двигаться как во льду, так 
и в воде и, соответственно, способен выполнять 
свою миссию в этих двух средах – то есть, быть 
криогидроботом . Криобот VALKYRIE американ
ские специалисты предусматривают использовать 

в ледяном массиве (см . рис . 2, в), а для исследова
ния подлёдной водной среды (океана Европы) вы
пустить из криобота специальный гидробот, что, 
по нашему мнению, усложнит и удорожит этот 
концептуальный проект . Отметим, что подобную 
схему миссии ТГБкриобота можно применять и 
для исследований подледникового озера Восток в 
Центральной Антарктиде [4, 23] .

При подъёме ТГБкриобота на поверхность 
ледникового щита Земли или на ледяной покров 
Европы не обязательно наматывать кабель на ка
тушку внутри корпуса зонда, а можно вывести этот 
несущий кабель с помощью специального привода 
за пределы корпуса, пропуская его сквозь зонд сво
бодным концом . После извлечения ТГБкриобота 
с пробами на поверхность на вмороженный в лёд 
кабель можно «нанизать» другой криобот для даль
нейших детальных исследований льда и подлёдно
го океана, но уже без громоздкой катушки с кабе
лем . Снимая энергию и информацию контактно 
или бесконтактно специальным роликовым бло
ком, такой «облегчённый» зонд можно неодно
кратно перемещать по вмороженному в лёд кабе
лю вниз и вверх, используя его как направляющий 
рельс, причём без нарушения ледяной изоляции, 
что позволит существенно снизить финансовые 
и временные затраты на проникновение в толщу 
льда и увеличить объёмы исследований .

Предлагаемый нами ТГБкриобот (по срав
нению с проектируемым «Stone Aerospace» 
и финансируемым NASA (США) криоботом 
VALKYRIE) позволит  выполнить следующее:

1) примерно в 10 раз снизить мощность ис
точника питания, который необходимо доста
вить на ледяную поверхность луны Европа;

2) уменьшить диаметр зонда в 2–3 раза и уве
личить скорость его движения до 50 м/ч (прак
тически на порядок);

3) в несколько раз уменьшить диаметр катуш
ки с кабелем, применив однопроводную систему 
Тесла, поскольку в ней минимальны ограничения 
по радиусу изгиба однопроводного кабеля и пре
делу передаваемой мощности, а также исключе
ны короткие замыкания, причём потери энергии 
в режиме резонанса напряжений ничтожно малы;

4) значительно ускорить возврат криобота 
с пробами на ледяную поверхность с помощью 
гид равлической силы подъёма, которая может 
на два порядка (до 100 раз) превысить подъём
ную (гравитационную) силу Архимеда;
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5) сократить цикл (спуск + подъём) иссле
дований ледникового щита и подледниковой 
среды на Земле до 1–2 месяцев при средней ско
рости движения криобота 10 м/ч;

6) сократить цикл (спуск + подъём) исследо
ваний ледникового покрова и подлёдного океа
на Европы с восьми лет до четырёх месяцев при 
средней скорости движения криобота 30 м/ч;

7) уменьшить в несколько раз объём и вес 
криобота, затраты на его доставку к спутнику 

Юпитера при многократном снижении рисков 
его исследовательской миссии и стоимости всех 
сопутствующих работ . 

Для дальнейшей реализации проектов ТГБ
зондов необходимы заказчики и профессиональ
ные разработчики новых технологий исследования 
ледниковых щитов Земли и других небесных тел . 
Получение уникальных знаний о пределах распро
странения жизни и эволюции планет Солнечной 
системы вполне заслуживают подобных усилий .
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Summary
Three glaciers and other small glacial formations, which are not mentioned in the USSR Catalog of glaciers as 
well as in any published article, were found in the area of the Verkhneangarsky (upper Angara) Range on satel-
lite images. Earlier, researchers from the Institute of Geography of Siberian Branch of RAS described a group of 
glaciers on the Baikal Mountains and the Barguzin Range, which together with the above group of the Verkh-
neangarsky Range are related to the Baikal basin by the climate conditions. Ogdynda-Maskit Glacier has been 
described on the spot in 2017, while other glaciers and snow patches are to be investigated in situ in 2018. 
Together with the above Baikal and Barguzin glaciers, new data allow identification of the Baikal Glacial system. 
The article presents analysis of climate changes in the region. Trends in mean annual temperature range from 1 
to 4 °C/50 years, while the same of summer temperatures change from 1 to 3 °C/50 years, but without any evi-
dent spatial distribution between them. Another situation takes place in the spatial distribution of precipita-
tion: trends in total precipitation decrease towards the Baikal Lake, while precipitation of the cold period, on the 
contrary, slightly increases towards the Lake, but with rather small trend – 10–40 mm per 50 years. The last fact 
confirms the influence of the Baikal basin on the alimentation of glaciers and snow patches on the Verkhnean-
garsky Range. Currently, glaciers of the Verkhneangarsky Range undergo a slow regression.
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На космических снимках Landsat-8 обнаружены три ледника в районе Верхнеангарского хребта, кото-
рые не упоминаются в Каталоге ледников СССР и научной литературе. Ледник Огдында-Маскит описан 
в 2017 г. Вместе с уже известными ледниками Байкальского и Баргузинского хребтов новые находки 
позволяют выделить Байкальскую ледниковую систему, климатически связанную с оз.  Байкал. Опи-
саны орографические и климатические условия существования ледников этого района.

Введение

В 2017 г . одним из авторов этой статьи, 
Г .Ю . Пакиным, была обнаружена группа лед
ников на северозападном отроге центральной 
части Верхнеангарского хребта (рис . 1), в кото
рую входят три ледника и малые их формы (мно
голетние снежники, каменные глетчеры) . Один 
ледник (ОгдындаМаскит) в июле 2017 г . был 
измерен на местности, позднее ещё два ледника 
были обнаружены на снимках Landsat8 .

Сотрудниками Института географии им . 
В .Б . Со чавы Сибирского отделения РАН (г . Ир
кутск) описаны группы ледников в пределах 
Байкальского и Баргузинского хребтов [1, 2], ко
торые вместе с Верхнеангарской группой кли
матически связаны с Байкальской котлови
ной . Горные ледники этого региона умеренного 
пояса, подобно арктическим и субарктическим 
низкогорным ледникам Урала, западной части 
плато Путорана и восточного побережья Чукот
ки, в условиях сухого континентального клима



Путешествия, открытия

 136 

та существуют в основном за счёт поступления 
осадков с Атлантики и Северного Ледовитого 
океана [3] . Их объединяют общие черты: малые 
размеры и расположение на затенённых склонах 
северозападной экспозиции; они отличаются 
незначительной подвижностью [4] .

Ледниковая группа Байкальского хребта в Базе 
данных ледников Прибайкалья [5], опубликован
ной в 2015 г ., содержит три каровых ледника, рас
положенных в районе г . Черского (2588 м) в цен
тральной части хребта: ледник Черского (площадь 
0,476 км2) и ледник Солнечный (0,044 км2), отно
сящиеся к бассейну р . Куркула, и ледник Скрытый 
(0,067 км2) в бассейне р . Верхний Ирель . Также в 
Базе данных указаны два многолетних снежника и 
каменный глетчер в бассейне р . Молокон .

Ледниковая группа Баргузинского хребта по со
стоянию на 2010 г . в Базе данных содержит семь 
каровых ледников, расположенных в северной 
части хребта: Мелкозерный (0,020 км2) и Глад
кий (0,019 км2) в бассейне р . Томпуда, Потай
ной (0,021 км2) в бассейне р . Правая Фролиха, 
Акули (0,060 км2) в бассейне р . Светлая, № 145 
(0,071 км2), № 159 (0,041 км2) и УрелАмутис 
(0,136 км2) в бассейне р . ТалаСветлинская .

Ледниковая группа Верхнеангарского хребта, 
по данным авторов и по состоянию на 2017 г . со
держит три каровых ледника в центральной части 
хребта: ледник Кичера (0,04 км2) в бассейне р . Ки
чера, ледники ОгдындаМаскит (0,36 км2) и Сюр
приз (0,08 км2) в бассейне р . ОгдындаМаскит . 

Ледники Прибайкалья расположены в зоне 
многолетней мерзлоты . Отрицательная темпера
тура подстилающих пород позволяет им сохра
нять «запас холода» в короткий летний период и 
сдерживать отепляющее воздействие дождевых 
вод за счёт механизма образования наложенного 
льда [4] . В это время, кроме классического фирно
вого питания, они получают питание по типу на
ледей: дож девые и талые воды заполняют полости 
и трещины ледника и позже превращаются в лёд . 
Кроме того, небольшая часть питания ледников и 
снежников возможна за счёт десублимации водя
ного пара из воздуха на поверхности льда и снега . 
Данных о количественной оценке этого процесса 
для байкальских ледников авторы не нашли . 

Обширный горный узел в центральной части 
Верхнеангарского хребта служит барьером на 
пути переноса осадков по долине р . Кичера со 
стороны Байкальской котловины и конденсато

Рис. 1. Байкальская ледниковая система . 
Метеостанции: 1 – Киренск; 2 – Орлинга; 3 – Чара; 4 – Нижнеангарск; 5 – Калакан; 6 – Жигалово; 7 – Давша; 8 – Бол . 
Ушканий; группы ледников: I – Байкальская; II – Баргузинская; III – Верхнеанагарская
Fig. 1. Baikal glacial system . 
Weather stations: 1 – Kirensk; 2 – Orlinga; 3 – Chara; 4 – Nizhneangarsk; 5 – Kalakan; 6 – Zhigalovo; 7 – Davsha; 8 – Big Ush
kany; groups of glaciers: I – Baikal; II – Barguzinskaya; III – Verkhneangarskaya
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ром влаги . Весь массив отличают выраженный 
ледниковый рельеф, резкие альпийские очерта
ния вершин, сложная топография . Часто встре
чаются вершиныкарлинги высотой 2300–2400 м 
(все высоты в статье даны над ур . моря) с круты
ми гладкими стенами большой протяжённости .

В 1950–70е годы при проведении изыска
ний вдоль будущей трассы БАМ специальные 
гляциологические исследования на Верхнеан
гарском хребте не проводились . Топографы и 
геологи в то время работали по маршрутам вдоль 
рек и ручьёв, поэтому многие кары и перевалы 
известны только по снимкам . 

На топографических картах 1985–1989 гг . в 
районе СевероБайкальского нагорья многолет
ние снежники обозначены в истоках рек Левая 
Мама и Кичера (лист О49126, 1985 г .) без кон
туров, что не позволяет судить об их размерах в 
1985 г . Наличие снежников под перевалами, 
«фирновых полей» в середине лета часто упоми
нается в материалах туристских отчётов 1970–90х 
годов . На спутниковых снимках в ледниковых 
карах северозападного отрога Верхнеангарского 
хребта при большом разрешении (1–10 м) видны 
поверхностная, конечная и боковые морены, сеть 
поперечных трещин и открытый лёд . Эти ледники 

лежат в стороне от известных туристских маршру
тов, информация о них в такой литературе также 
отсутствует [6] . Видимые на снимках контуры 
этих объектов не достигают конечных и боковых 
морен, что указывает на их регрессию . 

Описание обнаруженных ледников

В северозападном отроге Верхнеангарско
го хребта, в истоках рек Кичера и Левая Мама, в 
январе 2017 г . на космических снимках Landsat 
были обнаружены объекты, похожие на неболь
шие ледники, и летом 2017 г . один из авторов ста
тьи – Г .Ю . Пакин побывал в этом районе и опи
сал самый крупный ледник из Верхнеангарской 
группы – ОгдындаМаскит . Район его расположе
ния – Становое нагорье, северозападный отрог 
центральной части Верхнеангарского хребта . Ко
ординаты: широта центра ледника – 56,13° с .ш ., 
долгота центра ледника – 110,535° в .д ., экспози
ция ледника – северная (рис . 2) .

Ледник Огдында-Маскит. Для определе
ния параметров ледника использованы снимки 
Landsat8 2016 г ., находящиеся в открытом до
ступе, а также измерения на местности в июле 

Рис. 2. Расположение ледника ОгдындаМаскит (космический снимок Landsat8)
Fig. 2. Location of OgdyndaMaskit Glacier (satellite image of Landsat8)
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2017 г . Общая площадь ледника – 0,36 км2, мор
фометрические параметры ледника приведены 
в табл . 1 . По морфологическому типу ледник 
относится к каровому, находящемуся в стадии 
деградации . Наличие вытянутой поверхност
ной морены в правой части снимка указывает на 
движение ледника . В левой части языка видны 
(рис . 3) поперечные расходящиеся трещины ле
дяного ядра . Высота фирновой линии – 2070 м .

Ледник находится в глубоко врезанном одно
камерном цирке (каре), но занимает лишь часть 
кара – дно и нижние части склонов, в восточной 
части к нему примыкает каменный глетчер . Скло
ны цирка крутые, особенно у задней стенки, во 
многих местах они закрыты осыпями . Над ними 
поднимаются скальные стены высотой до 300 м, 
их крутизна 60–70° . Рельеф фирнового поля пред
ставляет собой вогнутую чашу с немного припод
нятой центральной частью, постоянные пути лавин 

не прослеживаются, фирн плотный, крупнозерни
стый . Важнейшие аккумулятивные формы ледни
ка – боковая морена – в западной части практи
чески отсутствуют, ледник вплотную прилегает к 
стене цирка . В восточной части она погребена под 
фронтальной насыпью наступающего на ледник 
каменного глетчера . Конечная морена сглажена и 
скрыта под русловым снежником, который при
мыкает к нижней части ледника и протянулся на 
300 м до озера в виде полосы шириной 30 м .

Важнейшие формы, созданные движением 
льда и его таянием, – поперечные трещины – на
ходятся в западной части ледника в виде расходя
щихся лучей, направленных к стене цирка . Они 
имеют в длину несколько десятков метров при ши
рине не более 0,5 м, глубина не превышает 1 м (см . 
рис . 3, б) . Во время наблюдения в июле 2017 г . лед
никовые стаканы, колодцы и мельницы отсутство
вали, полости и трещины заполнялись замерзаю

Таблица 1. Параметры ледников, обнаруженных в Верхнеангарском хребте (по снимкам LandSat-8, 2016 г.)

Ледники Широта/долгота цен
тра ледника, градусы

Площадь ледника, км2, 
общая/открытая часть

Длина ледника, км, 
общая/открытая часть

Экспо
зиция

Точка, м, выс
шая/низшая

Морфологи
ческий тип

Огдында
Москит 56,13212/110,53522 0,360/0,068 0,66/0,16 C 2150/1900

Каровый
Кичера 56,10255/110,51576 0,040 /0,036 0,23/0,18 СВ 2050/1940
Сюрприз 56,15377/110,51525 0,080/0,030 0,20/0,08 СВ 2450/1900 Висячий

Рис. 3. Ледник ОгдындаМаскит (фото):
а – общий вид с перевала ОтрогОзерный; б – поперечные трещины в западной части ледникового языка; в – русла ру
чьёв на поверхности ледникового языка
Fig. 3. OgdyndaMaskit Glacier (Photos):
a – general view of the glacier from OtrogOzerny Pass; б – crosscutting cracks in the western part of the glacial tongue; в – river
beds of streams on the surface of the glacial tongue
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щей талой водой . Эрозионные русла и ложбины на 
самой поверхности ледника расположены в виде 
продольных борозд глубиной не более 10 см . Лед
никовый язык не расчленён, конец ледника имеет 
вид крутого склона, уходящего под многолетний 
русловый снежник в его нижней части . Крутиз
на ската возрастает от 15–20° в восточной части 
до 30–35° в западной . В правой части ледникового 
языка его покрывает плащевая морена, возникшая 
в результате обвала со стен цирка в районе отмет
ки 2321 м . Длина боковой морены – 110 м, высо
та – до 20 м . Ручьи в неглубоких руслах стекают 
к концу языка, затем уходят под расположенный 
ниже снежник (см . рис . 3, в) . Ледниковый лёд про
зрачный, в массе – сероголубого цвета .

В маршруте по Верхнеангарскому хребту в бас
сейне р . ОгдындаМаскит в середине июля 2017 г . 
встречались и другие нивальногляциальные об
разования, в основном это были плотные фир
новые снежники с краевыми наледями и под
стилающей ледяной основой, а также каменные 
глетчеры . Было естественно предположить, что в 
хребте есть и другие ледники, расположенные, по
добно леднику ОгдындаМаскит, в таких же фор
мах рельефа на примерно схожих высотах и в ана
логичном окружении . И действительно, в октябре 
2017 г . при детальном изучении снимков Landsat8 
(август 2016 г .) в центральной части Верхнеангар
ского хребта были обнаружены объекты, похожие 
на ледники . Дадим их краткое описание .

Ледник Кичера также расположен в централь
ной части Верхнеангарского хребта в левом ис
токе р . Кичера, в северовосточном каре у вы
сотной отметки 2200 м (см . табл . 1) . 

Ледник Сюрприз находится в северозапад
ном отроге центральной части Верхнеангарского 
хребта, на скальной стене юговосточного кара 
вершины 2460 м, к северу от перевала Сюрприз 
(2060 м) (см . табл . 1) .

Чтобы убедиться в том, что это ледники и 
провести полевые измерения, в этот район пред
полагается организовать экспедицию .

Орографические и климатические условия

Ледники, находящиеся в упомянутых хребтах, 
расположены от берегов оз . Байкал на разных рас
стояниях: 20 км – на Байкальском хребте, 30 км – 
на Баргузинском хребте, 80 км – на Верхнеангар

ском хребте (см . рис . 1) . Верхнеангарский хребет, на 
котором обнаружены ледники, отделяет Верхнеан
гарскую котловину от СевероБайкальского наго
рья . Его отроги протянулись на север на 30–50 км, 
хребет разделяет бассейны рек Верхней Ангары и 
Лены . Наибольшей высоты – свыше 2600 м – до
стигают его южные отроги, обращённые к Верхне
ангарской котловине . Рельеф хребта альпийского 
типа, с разветвлённой сетью отрогов, характери
зуется наличием узких гребней с остроконечными 
вершинами и глубоких затенённых каров .

Ледники Байкальской системы, описанные дру
гими авторами, расположены в северных и северо
восточных карах Байкальского [1] и Баргузинско
го хребтов [2] (см . рис . 1) . Верхняя граница области 
аккумуляции всех ледников Байкальской систе
мы находится в среднем на 1000 м ниже снеговой 
линии и на 500 м ниже, чем на хр . Кодар, хотя они 
расположены на одной широте [7] . В южной части 
Восточной Сибири, в пределах которой находится 
оз . Байкал и существуют ледники, климат умерен
но континентальный – переходный к резко конти
нентальному климату с холодной продолжительной 
зимой и относительно тёплым летом . 

Мы рассчитали средние температуры и суммы 
осадков для изучаемого региона . Рис . 4 отража
ет пространственное распределение температур – 
средней годовой, средней летней (июнь–август), 
сумм осадков за год и холодный период (октябрь–
апрель), осреднённых за 1966–2015 гг . Оценки сде
ланы по данным метеостанций (их расположение 
показано на рис . 1); их ряды метеопараметров нахо
дятся в открытом доступе на сайте Обнинского цен
тра гидрометеорологических данных: www .meteo .ru . 
Средняя годовая температура убывает с югозапада 
на северовосток, средняя летняя – с запада на вос
ток, годовые суммы осадков возрастают к большим 
высотам Северного Забайкалья, а суммы осадков за 
холодный период сокращаются с запада на восток . 

Как и по всей Сибири, климат в исследуемом 
регионе меняется . В табл . 2 приведены данные для 
двух метеостанций (Давша и Бол . Ушканий), наи
более близких к изучаемому району, из работы [8] . 
Повышение средней годовой температуры между 
указанными периодами уже к 2006 г . составило 
около 1 °С . Об изменениях климата за длительный 
период можно судить по трендам температуры и 
осадков . На рис . 5 показано их пространствен
ное распределение для тех же параметров, что и на 
рис . 4 за период 1966–2015 гг . Тренды (линейные) 
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Таблица 2. Значения среднегодовых температур воздуха, осреднённые за два периода: с начала наблюдений (1950–1954 гг.) до 
1965 г. и с 1966 по 2006 г. [8]

Метеостанции Координаты станции Год начала 
наблюдений

Средняя годовая температура, °С Повышение 
температуры, °Сс начала наблюдений по 1965 г . с 1966 по 2006 г .

Давша 54°21′ с .ш . 109°30′ в .д . 1954 −4,1 −3,4 0,7
Бол . Ушканий 53°51' с .ш, 108°36' в .д . 1950 −2,0 −1,1 0,9

средней годовой температуры составили от 1 до 
4 °С/50 лет, средней летней температуры меньше – 
от 1 до 3 °С/50 лет, однако в структуре их полей нет 
большой разницы . Другая картина свойственна 
полям осадков: тренды общих осадков уменьша
ются по направлению к оз . Байкал, а тренды осад
ков холодного периода, напротив, возрастают к 
нему, но они невелики – от 40 до 10 мм за 50 лет . 
Последнее служит некоторым подтверждением 
влияния оз . Байкал на Верхнеангарский хребет и 
на расположенные на нём ледники и снежники .

В работе [9] по анализу рядов температур пяти 
метеостанций, расположенных вокруг Байка

ла (ряды до 2007 г .), сделан такой вывод: «Про
слеживается тенденция к более быстрому росту 
трендов температуры воздуха и грунтов в течение 
теп лого периода по сравнению с холодным . Это 
очень существенный момент для геокриологи
ческих процессов, так как ускоряются процессы 
деградации многолетнемерзлых пород . В част
ности, можно ожидать дальнейшую деградацию 
оледенения в пещерахледниках Байкала, кото
рая началась с середины 1990х годов» . В рабо
те [10] отмечается, что в этом районе в нынешнем 
столетии происходит чередование очень холод
ных и тёплых зим, поэтому изменения в ХХI в . 

Рис. 4. Пространственное 
распределение за 1966–
2015 гг .:
температур: a – средняя го
довая, °С; б – средняя лет
няя, °С; в – суммы осадков 
за год, мм/год; г – суммы 
осадков за холодный пери
од, мм/год
Fig. 4. Spatial patterns for 
1966–2015:
of temperatures: a – mean an
nual, °С; б – mean sum
mer, °С; в – precipitation 
sums for a year, mm/year; г – 
precipitation sums for cold pe
riod, mm/year
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средних зимних температур по сравнению с пре
дыдущими 30 годами (1961–1990 гг .) незначимы . 
Летние же температуры увеличиваются значимо .

Район оз . Байкал характеризуется рекордным 
числом солнечных дней в году изза положения 
озера в окружении хребтов и специфики атмо
сферной циркуляции . Под действием поднятия 
воздушных масс на наветренных склонах хребтов 
происходят процессы конденсации влаги . Период 
от начала замерзания озера в ноябре до установле
ния ледостава в январе, когда происходит интен
сивное образование нижней облачности за счёт 
испарения влаги с его свободной ото льда водной 
поверхности, важен для дополнительного питания 
ледников, расположенных на горных хребтах . 

При температуре поверхности снега −7 °С, 
температуре воздуха 0 °С и влажности на поверх
ности снега 100% за месяц может сформировать
ся до 10 см снега (инея) плотностью 150 кг / м3 . 
Такая разность температур может возникать 

за счёт поступления более тёплого и влажно
го воздуха с оз . Байкал . При разности темпера
тур −2 °С формируется до 2,5 см снега (инея) 
за месяц (только за счёт разности температур и 
влажности воздуха) (личное сообщение А .В . Сос
новского) . Это может быть некоторым дополни
тельным источником снегонакопления в пере
ходные сезоны . Если ледник находится в зоне 
низкой облачности, то могут формироваться 
другие виды твёрдых осадков за счёт осаждения 
и замерзания переохлаждённых капель воды . 

Как уже отмечалось, атмосферные осадки 
в байкальском регионе формируются в основ
ном в результате поступления атлантических 
воздушных масс . Станции, находящиеся на бе
регах озера, фиксируют небольшое количество 
осадков (от 200 до 300 мм), но они достигают 
больших величин на хребтах, например, на Бар
гузинском хребте до 1200 мм/год . На склонах 
хр . ХамарДабан влага воздушных масс конден

Рис. 5. Пространствен
ное распределение трен
дов за 1966–2015 гг .: 
a – изменение средней го
довой температуры возду
ха, °С; б  – изменение 
средней летней темпера
туры, °С/50 лет; в – изме
нение сумм осадков за 
год, мм/50 лет; г – изме
нение сумм осадков за хо
лодный период, мм/50 лет
Fig. 5. The spatial dis
tribution of the trends 
for 1966–2015:
a – mean annual tempera
ture,  °С/50 years;   б  – 
mean summer tempera
ture, °С/50 years; в – sum 
of annual precipitation, 
mm/50 years; г – sum of 
cold period precipitation, 
mm/50 years
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сируется и выпадает в виде обильных осадков, 
достигающих максимальных значений для всей 
Байкальской котловины [8] . На обращённых к 
оз . Байкал наветренных склонах Баргузинско
го хребта и хр . ХамарДабан находится полюс 
снежности Байкальской котловины . 

Байкальская влага служит источником обра
зования мощного снежного покрова на склонах 
хребтов, обращённых к оз . Байкал, – свыше 1 м . 
Наибольшее количество снега выпадает на вы
сотах 1600–1800 м . В верховьях р . Кичера выше 
границы леса (1700 м) на расстоянии 60 км от 
оз . Байкал на северных склонах толщина снеж
ного покрова в марте, по данным отчётов тури
стовлыжников, достигает 1,8 м . Ниже 1000 м 
она резко уменьшается и дальше к северовос
току на расстоянии 120 км от побережья в месте 
впадения рек ОгдындаМаскит в Левая Мама не 
превышает 10 см, а многие соседние долины в 
это время совершенно бесснежны [6] . При этом 
толщина снежного покрова по среднеклимати
ческим данным для Байкальского региона со
ставляет 40 см [9] . В зимних туристических от
чётах есть описания многометровых снежных 
надувов на седловинах . Такой надув мощностью 
более 3 м в июле 2017 г . один из авторов ста
тьи обнаружил на перевале ОгдындаМаскит 
южный (2000 м, Верхнеангарский хребет) . Се
зонные снежники стаивают в августе, а ледни
ки существуют там, где им позволяет рельеф, – в 
глубоких карах на северных и северовосточных 
склонах, под затеняющей скальной стеной . 

Источником дополнительного питания об
наруженного ледника ОгдындаМаскит служит 
влажный воздух Байкальской котловины, кото
рый поступает по долине р . Кичера и в районе во
дораздела с бассейном р . Левая Мама сталкивается 
с холодными массами арктического воздуха, обе
спечивая туманы и большое количество осадков 
(1000 мм в год и более) . Площадь снежников до
стигает 1 км2 и более, в середине июля 2017 г . они, 
по наблюдению автора статьи Г .Ю . Пакина, почти 
полностью заполняли дно и склоны каров, также 
повсеместно встречались наледи и каменные глет
черы . Подобно уральским ледникам, получающим 
питание в основном за счёт метелевого переноса, в 
верховьях долины р . ОгдындаМаскит нет ни од
ного ледника на западных склонах, все объекты 
находятся на подветренных склонах, в местах наи
большей концентрации навеянного снега [11] .

Условия существования ледника  
Огдында-Маскит и вывод о выделении 

Байкальской системы современного оледенения

По причине климатических условий и повсе
местной подстилающей многолетней мерзлоты 
ледники Верхнеангарского хребта относятся к 
холодным ледникам . Учитывая это, перечислим 
три фактора, обеспечивающие существование 
ледника ОгдындаМаскит в этом регионе .

1 . Рельеф . Ледник находится в верховьях глу
бокой троговой долины, впадины которой запол
нены ледниковыми озёрами; прослеживается не
сколько морен предыдущего оледенения, имеется 
вмещающая форма – глубокий затенённый кар .

2 . Круглогодичная отрицательная температу­
ра подстилающих пород . Ледник расположен ниже 
снеговой линии и имеет северную экспозицию . 

3 . Горные массивы служат центрами конден­
сации влаги, поступающей из Байкальской котло­
вины . Ледник ОглындаМаскит питается снегом 
за счёт постоянного метелевого переноса, пере
вевания снега через гребень кара и накопления в 
его чаше, возможно, и изморози . 

Самостоятельность Байкальской физико-ге-
ографической страны отмечается во многих ис
следованиях [8] . Влияние оз . Байкал распростра
няется до вершин окружающих горных хребтов . 
В тёплое время года, при тихой погоде охлаж
дающее влияние Байкала проявляется в сред
нем до 250–500 м высоты на обращённых к нему 
береговых склонах . Но оно может значительно 
возрастать или уменьшаться под влиянием по
токов ветра . В холодное время года тёплое воз
действие Байкала достигает 2–2,5 км над его по
верхностью, а по долинам рек – до 30–50 км и 
более . Над котловиной Байкала с воздушными 
массами в течение года проносится в среднем 
около 100 км3 влаги [12] .

В долинах рек Верхний Колдас и Асикта, пра
вых притоков р . Левая Мама, расположенных в 
20 км восточнее долины р . ОгдындаМаскит, на 
удалении 100 км от Байкальской котловины, вли
яние воздушных масс оз . Байкал не сказывает
ся и современное оледенение отсутствует, хотя 
имеется схожий альпинотипный рельеф . Суще
ствующие ледники в Байкальском, Баргузинском 
и Верхеангарском хребтах, находящихся в зоне 
влияния оз . Байкал, можно объединить в единую 
систему малого оледенения – Байкальскую; этот 
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вопрос требует дальнейшего исследования с гля
циологической и климатической точек зрения . 

На рис . 1 видно, что все ледники образуют ком
пактные группы, расположенные в горах высотой 
2200–2400 м на удалении не более 80 км от оз . Бай
кал . Только на Байкальском хребте ледники рас
положены в районе самой высокой горы Черского 
(2588 м), на Баргузинском и Верхнеангарском хреб
тах на самых высоких участках хребтов оледенения 
нет, хотя здесь имеются троговые долины и глубо
кие кары на северных склонах . Такое компактное 
расположение групп современных ледников в более 
низкой части хребтов позволяет предполагать воз
можность выпадения большего количества твёр
дых осадков в этих районах за счёт конденсации над 
массивами влажного воздуха, поступающего по до
линам рек из СевероБайкальской котловины . Дру
гие горные хребты Байкальского региона, удалён
ные от котловины оз . Байкал на расстояние свыше 
100 км (Сынныр, ДелюнОронский, Муяканский, 
СевероМуйский и др .) и получающие влагу в виде 
твёрдых осадков преимущественно за счёт западно
го переноса, современного оледенения не имеют .

Выводы

1 . Работа с космическими снимками в сочета
нии с данными, полученными на местности, даёт 
нам право информировать об открытии Верхне-
ангарской группы ледников.

2 . Существование ледников Байкальского, 
Баргузинского и Верхнеангарского хребтов кли
матически обусловлено влиянием Байкальской 
котловины как дополнительного источника их 
питания осадками .

3 . Мы выделили новую ледниковую систему – 
Байкальскую, содержащую три группы ледников: 
Байкальскую, Баргузинскую и Верхнеангарскую . 

4 . Большая часть ледников Северного Бай
кала в настоящее время находится в состоянии 
медленной регрессии . При дальнейшем потеп
лении климата их существование будет зависеть 
от соотношения температур периода таяния и 
количества твёрдых осадков . Тренды средней 
годовой и средней летней температуры воздуха 
в Байкальском регионе за 1966–2015 гг . положи
тельны, тренды осадков холодного времени года 
отрицательны . Дальнейшие исследования этих 
объектов на местности позволят получить новые 
данные о влиянии рельефа на условия существо
вания малых форм оледенения, расположенных 
ниже снеговой линии в неблагоприятных клима
тических условиях . Они посвоему реагируют на 
изменения климата, отражая скорее региональ
ные климатические изменения, чем глобальные .
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