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Два полярных юбилея России

Редколлегия и редакция журнала «Лёд и Снег» сердечно поздравляют  
Арктический и Антарктический научно-исследовательский институт  
и его сотрудников со славным юбилеем – столетием основания ААНИИ

2020 год – знаменательный в полярных исследованиях России . В этом году исполняется 200 лет 
со дня открытия Антарктического материка Русской кругосветной экспедицией Ф .Ф . Беллинсгау
зена и М .П . Лазарева и 100 лет основания главного полярного учреждения России – Арктического 
и Антарктического научноисследовательского института (ААНИИ) . Оба эти события имеют поис
тине мировое значение .

В поисках Южного материка русская экспедиция Ф .Ф . Беллинсгаузена и М .П . Лазарева про
шла южнее Полярного круга, и 28 января (по новому стилю) 1820 г ., когда корабли находились под 
69°21' ю .ш . и 2°15' в .д ., моряки увидели большие ледяные поля, отличавшиеся от всех виденных до сих 
пор, и уже тогда поняли, что находятся у материкового берега . Это было главное географическое откры
тие после заявления полувековой давности Джеймса Кука, что люди вряд ли когданибудь пробьются 
на юг и увидят, что скрывает Южный океан . Однако Русская экспедиция в поисках Южного полярного 
материка прошла южнее Полярного круга и достигла антарктического берега . Спустя некоторое время 
этот берег увидели и британские, и североамериканские китобои, но Россия снарядила в южнополяр
ные воды хорошо оснащённую научную экспедицию, которая провела большой объём наблюдений и 
исследований, результаты которых были опубликованы позже в обширных трудах экспедиции .

В конце XIX и в первой половине ХХ вв . многие страны проявили интерес к Антарктиде, а семь 
стран (Великобритания, Франция, Норвегия, Австралия, Новая Зеландия, Чили и Аргентина) «на
резали» там свои владения – сектора в Антарктиде . Однако после завершения Второй мировой 
войны Советский Союз, находившийся тогда на подъёме и имевший непререкаемый авторитет, 
вновь обратился к этой территории . В согласии с Соединёнными Штатами было принято решение 
«заморозить» претензии всех стран на владения в Антарктиде и превратить эту часть Земного шара 
в регион не противостояния государств, а их сотрудничества на благо науки и процветания людей .

В 1950х годах возникла идея проведения Международного геофизического года и создания сети на
учных станций по всему миру, включая Антарктику . Советский Союз принял в этом активное участие, 
и уже вскоре на антарктическом Берегу Правды была основана первая советская станция Мирный, а 
перед Советской Антарктической экспедицией была поставлена задача создания ещё двух внутрикон
тинентальных станций – Восток в районе Южного геомагнитного полюса и Советская в районе Полюса 
относительной недоступности Восточной Антарктиды . Именно в эти годы к имени Арктического науч
ноисследовательского института (АНИИ) было добавлено наименование Антарктический (ААНИИ), 
и он стал центром советских полярных исследований и в Северном, и в Южном полушариях Земли . 

А возник Институт 4 марта 1920 г . как Северная научнопромысловая экспедиция при Высшем Со
вете народного хозяйства, но уже в 1925 г . он был преобразован в Институт по изучению Севера и в 
1930 г . получил своё основное название – Всесоюзный арктический институт и стал центром работ по 
исследованию Советской Арктики и освоению Северного морского пути . В 1930е годы институт уча
ствовал в организации научных экспедиций на ледокольных пароходах «Г . Седов», «А . Сибиряков», «Че
люскин», «Садко» и других в окраинных арктических морях и прилегающих районах Арктического бас
сейна . В 1937 г . сотрудники института занимались организацией на льдах Арктического бассейна первой 
в мире дрейфующей станции «Северный полюс1» (СП1) . В последующие десятилетия таких дрей
фующих станций было организовано почти сорок . В 1939 г . институт получил название Арктический 
научноисследовательский институт, а с 1958 г . к названию было добавлено слово «Антарктический» . 
В 1994 г . ААНИИ был присвоен статус Государственного научного центра Российской Федерации . 

Директорами Института были известные полярные исследователи: Р .Л . Самойлович, 
О .Ю . Шмидт, П .П . Ширшов, Е .К . Фёдоров, В .Х . Буйницкий, В .В . Фролов, А .Ф . Трёшников, 
Б .А . Крутских, И .Е . Фролов . Сейчас институт возглавляет доктор географических наук А .С . Макаров .
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Summary
Quantitative indicators of changes in 37 glaciers of the Patagonian Northern and Southern glacial fields were deter-
mined by means of decoding and analysis of photographs obtained by astronauts from the Russian segment of the 
International Space Station. On the basis of this information it was concluded that in 2002–2016 the glaciers of both 
fields of Patagonia continued to retreat. The frontal parts of the nine glaciers retained their positions, while others 
reduced at an average rate of several dozen up to 430 m/year. Repeated monitoring of 16 glaciers from this selec-
tion and analysis of the data obtained in 2016–2019 confirm this conclusion. The only exception was the O’Higgins 
Glacier, which did not change position of its frontal part for 12 years and then retreated in 2018–2019 to 1,250 m. 
In some cases, a gradual decrease in area of the frontal part of the glacier was accompanied by a sharp collapse of 
the lower zone with the formation of extensive fields of icebergs. The dynamics of the Bruggen Glacier (Pius XI) are 
not typical for the region under consideration: for many years this glacier has been advancing. This development 
cannot be explained without detailed field investigation in the area of snow and ice accumulation of the glacier. Per-
haps that was due to a snow-drift transport in an extensive area of accumulation that supported the preservation of 
the size of the glacier tongue, and even its advance. According to our observations, the average rate of retreat of the 
glaciers of the Western and Eastern slopes of the Southern Ice Field significantly decreased since 2010, i.e. their deg-
radation slowed down. At the same time, glaciers of the Northern Ice Field continued to decrease intensively.
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отступание ледников, Патагония, язык ледника.
В результате анализа фотоснимков с Международной космической станции определены измене‑
ния 37 ледников Северного и Южного ледниковых полей Патагонии. В 2002–2016 гг. ледники обоих 
полей продолжали отступать, но их отступание с 2010  г. замедлилось, хотя некоторые ледники 
Северного ледникового поля продолжают интенсивно сокращаться. Лишь ледник Брюгген (Пия XI) 
на Южном ледниковом поле в течение многих лет наступает.
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Введение

С 2001 г . с российского сегмента Междуна
родной космической станции (РС МКС) выпол
няется фотосъёмка земной поверхности (про
грамма «Ураган») . До 2010 г . разрешение на 
местности снимков достигало 5 м, но в последние 
годы с доставкой на борт РС МКС фотокамеры с 
матрицей 36 мегапикселей и объектива с фокус
ным расстоянием 1600 мм детальность съёмки 
возросла до 2–3 м . Этот параметр не постоя
нен . Он зависит от качества объективов, величи
ны диафрагмы при съёмке и прочих факторов . 
Фотоснимки земной поверхности, сделанные с 
борта РС МКС с высоты 380–400 км, входят в 
разряд данных дистанционного зондирования 
Земли (ДЗЗ) высокого разрешения . За 19 лет по
лучено около 2000 снимков ледников Патагонии 
с разрешением на местности от 2 до 5 м . Особен
но плодотворной стала работа на борту МКС со
автора этой статьи Е .О . Серовой, которая в летнее 
время года – для Южного полушария с ноября 
2014 по март 2015 г . – более 950 раз фотографи
ровала ледники этой территории . Получить такой 
массив информации удалось благодаря включе
нию мониторинга этих ледников в задания пер
вого приоритета и ежедневному дежурству кос
монавта у иллюминаторов станции на тех трёх 
суточных витках, когда МКС пролетает над Юж
ными Андами . По статистике, эта территория 
более 70% времени года закрыта облачностью [1] .

Гребни хребтов задерживают приходящие 
с Тихого океана воздушные потоки, содержа
щие большое количество влаги . Из этих воздуш
ных масс, охлаждающихся в высотном поясе 
гор, в области аккумуляции ледников выпадают 
обильные осадки в виде снега . В периоды потеп
ления, которые были отмечены метеорологиче
скими службами Чили и Аргентины во второй 
половине XX и начале XXI в ., западные скло
ны получали достаточно влаги для поддержания 
баланса массы ледников, тогда как на восточ
ных склонах Анд количество осадков уменьши
лось [1] и питание ледников сократилось .

Первые работы по измерению перемещения 
фронтальных участков ледников по данным оди
ночных мелкомасштабных фотоснимков выпол
нены в середине 1960х годов [2] . С начала 1970х 
годов гляциологи Института географии РАН из
меряют перемещения фронтальных участков 

ледников по данным космической фотосъёмки . 
Первые 25 лет исходным материалом для изуче
ния динамики ледников служили снимки, полу
чаемые с автоматических космических аппара
тов серий «Зенит» и «Ресурс–Ф», оснащённых 
топографической камерой СА20 (более извест
ной как КФА1000) [3] . Эта аппаратура с высоты 
около 220 км обеспечивала получение информа
ции о фрагменте земной поверхности площадью 
70 × 70 км с разрешением на местности около 5 м . 
Отклонение оптической оси фотоаппаратов от 
вертикали не превышало 7°, что позволяло транс
формировать снимки аналитическим способом .

По данным съёмок 1975–1976 гг . были обна
ружены и изучены признаки активизации памир
ских ледников Шокальского, Ванчдара и № 88, 
которые вскоре подтвердились их выразительны
ми подвижками [4] . В октябре 1977 г . в Советском 
Союзе началась реализация программы визуально
инструментальных исследований на орбитальных 
пилотируемых станциях серии «Салют», одной 
из главных направлений которой стали исследо
вания динамики ледников Памира, ТяньШаня, 
Каракорума и Патагонии . Уже первые сеан
сы фотосъёмок, выполненные ручной камерой 
«Пентакон6М» на цветную плёнку с разрешени
ем на местности около 30 м [5], принесли важную 
информацию о ледниках обоих ледниковых полей 
Патагонии, в частности, об очередном перекры
тии ледником Морено канала Темпанос на оз . Ар
хентино, об отторжении от ледника О´Хиггинс 
айсберга площадью около 12 км² и о положитель
ной динамике крупнейшего ледника Южной Аме
рики – Брюгген . Такие работы в 1970–80х годах 
были ещё эпизодическими, но с появлением в 
1990х годах ГИС пользовательского уровня си
туация резко улучшилась . Однако после 1999 г . в 
российской космической программе ДЗЗ последо
вала затяжная пауза, когда орбитальная фотосъём
ка земной поверхности проводилась только кос
монавтами, а спутники не использовали . 

В 2006 г . на орбиту был выведен ИСЗ 
«РесурсДК», обеспечивавший детальность циф
ровой съёмки 2 м . В 2019 г . в российской косми
ческой программе задействованы только две си
стемы ДЗЗ, аппаратура которых обеспечивает 
разрешение на местности 1–2 м . В отечественной 
науке работы по систематическому мониторингу 
колебаний концов ледников и изучению пульси
рующих ледников по данным космической фото
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съёмки начаты летом 1974 г . и результаты их были 
опубликованы в 1977 г . [3, 4] . Эти исследования 
касались наблюдений за ледниками Памира . В по
следующие годы, особенно с начала XXI в ., наб
людения с МКС за ледниками Патагонии были 
продолжены . В настоящей статье рассмотрены ма
териалы, полученные за последние 20 лет .

Район исследований

Ледниковые поля Патагонии – обширный 
очаг современного оледенения, не сопостави
мый по своим масштабам с запасами льда в дру
гих горных районах средних широт . В ледниках 

Северного и Южного полей Патагонии на пло
щади около 21 000 км² сосредоточено около 12% 
всего внеполярного оледенения нашей плане
ты . Эти запасы льда неравномерно распределе
ны между двумя горными плато . Первое из них 
имеет длину около 120 км и ширину 50 км . Вто
рое раскинулось на площади около 13 500 км² 
вдоль меридианов 73° и 74° з .д . на протяжении 
330 км (рис . 1) . Для оценки основных особен
ностей динамики оледенения Патагонии мы вы
брали 14 ледников Северного поля и 23 ледника 
Южного поля (см . рис . 1 и таблицу) .

Область исследования находится в зоне вли
яния воздушных масс Атлантического и Тихо
го океанов . На западной стороне гор выпадает 

Рис. 1. Северное (а) и Юж
ное (б) ледниковые поля Пата
гонии .
1 – точками отмечено положение 
ледников, объектов мониторинга 
с российского сегмента МКС; 2 – 
вулкан Лаутаро
Fig. 1. Northern (а) and South
ern (б) Patagonian Ice Fields . 
1 – points show the position of gla
ciers, subjects of monitoring from 
Russian Segment of the International 
Space Station; 2 – volcano Lautaro
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около 4000 мм осадков в год, а в самом 
верхнем поясе – до 7500 мм [6] . На вос
точном склоне ледниковых полей ат
мосферное питание заметно меньше, а 
летом до самых верховий ледников не
редко идут дожди . Важнейшие метео
рологические параметры этого регио
на – обильные осадки и частый сильный 
западный ветер . В работе [1] приведе
ны дни, когда Северное ледниковое поле 
было полностью или частично покры
то облаками, а также периоды, когда 
небо над ним было ясным . В среднем в 
2000–2006 гг . всё поле было полностью 
покрыто облаками 273 дня в году, ча
стично – 73 дня в году и только 19 дней 
в году небо было безоблачным . Самые 
пасмурные месяцы – январь, сентябрь и 
декабрь . В 2002 г . наблюдалось наиболь
шее число пасмурных дней, в 2005 г . – 
наименьшее . Отмечено также, что плот
ность облаков на тихоокеанской стороне 
гор намного больше, чем на противопо
ложной . А поскольку плотность воздуха 
прямо пропорционально зависит от его 
влажности, был сделан вывод, что ко
личество осадков в твёрдом виде запад
нее водораздельного хребта существенно 
больше, чем восточнее него .

При планировании мониторин
га Патагонии с борта МКС в холодное 
для этой территории время года в 2002–
2019 гг . и по реальным наблюдениям 
Е .О . Серовой, выполненным с октября 
2014 г . по март 2015 г ., установлена воз
можность целевой фотосъёмки ледни
ков с вероятностью не более 10% време
ни пролёта МКС над обоими полями . 
Визуально обнаружено, что экраниро
вание плотными облаками западной 
стороны обоих полей заведомо боль
ше, чем восточной . Заметим, что все 
метеостанции в Патагонии расположе
ны вдали от ледников, они фиксируют 
лишь общую тенденцию уменьшения 
осадков на региональном уровне .

Оледенение Патагонии формирует
ся под влиянием очень благоприятных 
для этого климатических особенностей . 
Ярко выраженный западный ветровой 
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перенос способствует асимметричному распро
странению осадков на склонах меридиональ
ных хребтов и влияет на динамику ледников . 
Значительные объёмы снега перераспределяют
ся в результате метелевого переноса с западных 
склонов на восточные . На космических снимках 
особенно ярко отмечается разница в заснежен
ности противоположных склонов гор после дли
тельных снегопадов .

На рис . 2 показано изменение температуры 
воздуха и осадков с 1961 г . Это – данные метео
рологической службы Аргентины [7], которые 
объясняют главный фактор сокращения ледни
кового комплекса Патагонии . Из данной свод
ки следует, что в 1961–1984 гг . в Патагонии на 
разных метеостанциях этого региона отмечено 
общее для всех пунктов изменение среднегодо
вой температуры воздуха (от условного базово
го нулевого значения – температуры, характер
ной для начала 1960х годов) от −0,5 до +0,25 °С . 
В 1985–2000 гг . зафиксировано превышение 
этого показателя от базового значения в среднем 
на 0,30 °С, в 2000–2010 гг . – на 0,35 °С, а в 2011–
2014 гг . – на 0,55 °С . В работе [7] осреднённые 
по станциям значения годовых сумм осадков, за

фиксированные в начале 1960х годов, приняты 
за базовую (нулевую) величину, относительно 
которой предложено фиксировать положитель
ные и отрицательные аномалии осадков в после
дующие временные интервалы . На рис . 2 видно, 
что в период 2002–2014 гг . превышение количе
ства осадков от базового нулевого значения за
фиксировано лишь дважды: на 25% в 2002 г . и на 
22% в 2014 г . На протяжении других 11 лет – с 
2003 по 2013 г . – отрицательные аномалии осад
ков составляли в среднем около 8% .

Ледники тихоокеанского склона в среднем 
крупнее и имеют обширные поля аккумуляции . 
Большинство ледников Северной Патагонии 
оканчивается в озёрах, поэтому механическая 
абляция и изменение температуры воды игра
ют существенную роль в отступании их языков . 
Озёра обрамлены высокими моренными валами, 
которые маркируют исходные позиции ледни
ков на начало их отступания (ледник Сан Рафа
эль и др .) . В ряде случаев на космических сним
ках отмечено обрушение на языки ледников 
значительных масс горных пород, что вызывает 
активизацию языков и оседание их нижних ча
стей на дно озёр при достижении водной среды 

Рис. 2. Средние годовые аномалии температуры воздуха (а) и осадков (б) в Аргентине в 1961–2014 гг . по 
обобщённым данным метеостанций
Fig. 2. Mean annual anomalies of air temperature (а) and precipitation (б) in Argentine during 1961–2014 according 
to the data of meteorological stations
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(ледник Паред и др .) . Все крупные ледники Юж
ного ледникового поля Патагонии также оканчи
ваются в озёрах или фьордах, что приводит при 
разрушении нижних частей языков к образова
нию айсбергов . Отметим, что скорости движе
ния льда на фронтальной части языка достигают, 
по нашим данным, в ряде случаев 10–20 м/сут . 
В ландшафте западного склона патагонских лед
никовых полей выделяется решётчатая структура 
фьордов . Эти естественные каналы и огромные 
озёра показывают пути движения древних ледни
ков, а моренные отложения – те позиции, до ко
торых они экстремально распространялись .

Площади областей аккумуляции ледников на
много превышают площади областей таяния . Со
гласно данным Атласа снежноледовых ресурсов 
мира [8], снегозапасы на большей площади обоих 
полей превышают 4000 мм в слое воды . Число 
дней со снежным покровом на западных склонах 
у концов ледников – более 300 в году . Аккумуля
ция–абляция на высоте границы питания ледни
ков западного склона превышает 600 г/см² в год .

Ледники средней части Южного поля (Вьед
ма, Упсала, Брюгген, т .е . № 19, 20 и 29) отлича
ются оригинальным внешним обликом, сфор
мированным под влиянием пепловых выбросов 
вулкана Лаутаро (высота 3607 м, координаты: 
49,02° ю .ш ., 73,55° з .д .), последнее извержение 
которого произошло в 1979 г . Вулкан покрыт 
льдом и возвышается на 1000 м над плато, из его 
кратера время от времени происходит эмиссия 
газов . Самые яркие следы извержения вулкан 
оставил на языке ледника Чико (№ 17) . 

В работе [9] определены изменения ледников 
в периоды между 1985, 2000 и 2011 гг . по трём 
последовательным съёмкам всего региона, сде
ланным со спутника Landsat . Анализ снимков 
выполнен с использованием автоматизирован
ного картографирования площадей чистого льда 
и ручной коррекции облаков, водных поверхно
стей и теней, покрывающих ледники . Основной 
проблемой для точного определения площадей 
ледников стали большие объёмы выпавшего в 
эти годы сезонного снега, который осложнил 
дешифрирование ледников по снимкам из кос
моса . Изучив дистанционно все ледники Се
верного поля размером более 0,05 км2, авторы 
работы [9] установили, что в период с 1985 по 
2000 г . их общая площадь уменьшилась с 1192 до 
951 км2 . К 2011 г . она сократилась ещё на 52 км2 . 

Таким образом, по заключению авторов, пло
щадь ледников этого поля сократилась почти 
на 25% . Приведём результаты мониторинга из
менений реакции горных ледников Северного и 
Южного ледниковых полей Патагонии (Южные 
Анды) на региональное потепление климата, вы
полненного с участием космонавтов РС МКС . 
Начало этих наблюдений относится к 2002 г . 

Методика исследований

Космические снимки, полученные ручными 
камерами, геометрически не корректны . Обра
ботка этих изображений, особенно фрагментов 
снимков, на которых отображаются нижние части 
ледников, с помощью программы Global Mapper 
показала возможность их трансформирования 
даже в случае угловых отклонений от вертикали 
при съёмке до 30° . Существует возможность ис
пользования и многих других программных про
дуктов . Для измерений по снимкам, сделанным 
ручными фотокамерами, в данной работе мы ис
пользовали программу Global Mapper, версия 15 . 
На район гор Патагонии в программе заложены 
топокарты вплоть до масштаба 1:10 000 и акту
альные космические фотоснимки с разрешением 
на местности около 3 м в картографической про
екции UTM WGS84 . Снимки, полученные с РС 
МКС, трансформируются с помощью этой про
граммы и образуют соответствующие слои ин
формации, после чего выполняются измерения . 
Информационным ресурсом в данном исследо
вании послужили цифровые снимки, которые 
получают в натуральных цветах . Перед полётом 
каждый российский космонавт проходит подго
товку по целевым заданиям программы «Ураган», 
включая и мониторинг ледников Патагонии . По 
ходу полёта задания дополняются . С экипажем 
поддерживается оперативная связь, включая тех
нические средства Центра управления полётом 
МКС и электронную почту .

Совместный анализ картографического мате
риала и космических снимков – путь к получению 
искомой информации . Дешифрирование границ 
ледников выполняется только вручную и требует 
высокого профессионального уровня . Наш опыт 
исследований показал, что топографические карты 
всего известного масштабного ряда содержат по
грешности в отображении контуров ледников, осо
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бенно их окончаний . Карты масштабов 1:10 000 и 
1:25 000 приемлемы для сравнительного анализа с 
данными космических снимков с разрешением на 
местности 2–5 м, а карты масштаба 1:50 000 реко
мендуется использовать совместно с материалами 
орбитальных съёмок с детальностью 10–15 м .

Мы установили три существенных недостат
ка совмещения топографических карт и космиче
ских снимков при оценке величины перемещения 
фронтальных частей языков ледников . Первый – 
небольшое число опорных точек минимального 
размера, которые можно одновременно найти на 
карте и дешифрировать на снимке . Эта трудность 
служит важной причиной часто встречающегося 
на практике несовмещения контуров . Второй не
достаток связан с технологией картографирова
ния ледников и их горного обрамления . Соглас
но [10], при составлении топографических карт 
масштабов 1:25 000 и 1:50 000 «средние ошибки 
в плановом положении твёрдых контуров отно
сительно ближайших опорных пунктов и линий 
прямоугольной сетки не должны превышать на 
картах горных районов 0,75 мм от их масштаба» . 
Это означает, что отклонения положения точек на 
местности могут не совпадать с их изображением 
на карте масштаба 1:25 000 на 18 м, а на карте мас
штаба 1:50 000 – на 36 м! Третий широко извест
ный недостаток – на этапе составления топогра
фических карт при дешифрировании материалов 
аэро и космической фотосъёмки контуры ледни
ков определяются исполнителями во многих слу
чаях с большими погрешностями .

Для получения более корректных результа
тов мы воспользовались методом, впервые при
менённым Л .В . Десиновым и В .М . Котляковым 
ещё в конце 1970х годов при изучении колеба
ний ледников Памира [1] . Его суть – измерение 
на космическом снимке перемещения точки по
верхности ледника относительно контрольного 
створа, т .е . линии, соединяющей две реперные 
точки, расположенные на противоположных 
склонах или на береговых моренах . Точность 
таких измерений зависит от точности компью
терного нанесения этой линии на фотоснимок . 
Отметим, что в реальной работе по дешифри
рованию космических снимков, поступающих 
с борта РС МКС, при выборе реперной точки 
минимального размера её величина оказывает
ся примерно в 2 раза больше, чем разрешение на 
местности снимка . В том случае, когда этот па

раметр составляет 2–3 м, принимается погреш
ность измерения равная 4–6 м .

Рассмотрим пример измерения расстоя
ния от произвольно выбранной точки поверх
ности ледника Вьедма до контрольного створа . 
Снимок сделан фотокамерой Nikon D3X, ос
нащённой объективом с фокусным расстояни
ем 1200 мм и 24мегапиксельной матрицей . Во 
время съёмки МКС пролетала над Южным лед
никовым полем Патагонии на высоте 360 км . От 
подспутниковой точки до осевой линии ледника 
было 92 км . Наклонная дальность – 371 км . Угол 
наклона поверхности ледника – около 10° . Не
сложный расчёт показывает, что в данном слу
чае в центре кадра одному пикселю фотокамеры 
соответствует расстояние 1,79 м на местности . 
В том случае, когда величина сокращения лед
ника за время между съёмками в один год пре
вышает 10 м, точность измерения в 4 м следует 
признать удовлетворительной .

Обсуждение результатов

В результате выполненных работ установле
ны основные особенности изменений ледников 
обоих полей за три периода мониторинга с РС 
МКС: в 2002–2010, 2010–2016 и 2016–2019 гг . За 
начало каждого периода принимается декабрь, а 
за окончание – март, что соответствует началу и 
завершению летнего времени года в Патагонии . 
Заметим, что при сокращении ледника с обра
зованием айсбергов очертание фронта каждого 
ледника существенно изменяется . Мы принима
ли за нижнюю точку языка ледника ту, которая 
лежит на окончании его осевой линии .

Сведения о динамике ледников показаны в 
таблице . Данных о ледниках восточной экспози-
ции Северного ледникового поля Патагонии в пер
вом периоде мало, поэтому сравнить изменения 
во времени весьма сложно . Во втором периоде 
исследований установлено, что средняя скорость 
отступания ледника Паред Северный (№ 7) воз
росла с 90 до 380 м/год, а средние скорости со
кращения трёх других ледников – Леонас (№ 1), 
Неф (№ 4) и Пискис (№ 9) – не изменялись в 
оба периода наблюдений (соответственно 17, 65 
и 47 м/год) . Ещё четыре ледника – Солер (№ 3), 
Паред Южный (№ 8) и ледники № 2 и 6 – нахо
дились в стационарном состоянии (см . таблицу) . 
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На фоне отступания ледников этой территории 
два ледника в отдельные годы наступали . Длина 
языка ледника Нэф в 2009–2011 гг . возросла на 
380 м, однако в последующие пять лет быстро 
уменьшилась . В итоге за 15 лет он сократился 
на 850 м . А ледник Колония (№ 5) в 2009–2015 гг . 
продемонстрировал три цикла увеличения и 
уменьшения длины своего языка . Однако нега
тивная тенденция всё же преобладала: отмечено 
его сокращение на 910 м со средней скоростью 
70 м/год . В 2016–2019 гг . получены сведения о че
тырёх ледниках этой территории: скорость отсту
пания ледника Колония увеличилась на 13 м / год, 
ледника Неф уменьшились с 65 до 10 м / год, лед
ника Леонас сохранилась на уровне 17 м / год, а 
ледник Солер выдвигался по 80 м / год .

Для ледников западной экспозиции Север-
ного ледникового поля Патагонии (см . таблицу) 
данные о первом периоде мониторинга прак
тически отсутствуют . Получены сведения толь
ко о леднике Стеффэн (№ 10), который в 2007–
2010 гг . наступал со средней скоростью 35 м/год, 
а в последующие шесть лет временами выдви
гался в долину . В 2011 г . от него отделился айс
берг длиной 1560 м . Затем ледник дважды насту
пал, выдвигаясь в озеро на 400 и 300 м, и дважды 
сокращался на 540 и 510 м с продуцированием 
айсбергов, но в целом за шесть лет сокращал
ся со средней скоростью 318 м/год . Во вторую 
фазу мониторинга ледники СанРафаэль (№ 13) 
и Гуалас (№ 14) сокращались по 33 и 70 м/год, 
а ледник Бенито (№ 11) отступил на 1790 м со 
средней скоростью около 300 м / год . Ледник 
СанКуинтин (№ 12) не изменил положения 
своего фронта . В третьем временнóм интерва
ле положение фронтальной части ледника Сан
Куинтин сохранилось прежним, а ледник Стеф
фен сокращался от 197 до 460 м/год . Ледники 
СанКуинтин, СанРафаэль и Гуалас оканчи
ваются в больших озёрах . Крутые западные бе
рега этих водоёмов, имеющие в плане плавные 
округ лые формы, представляют собой конечные 
морены нескольких стадий оледенения .

Ледники восточной экспозиции Южного ледни-
кового поля Патагонии вошли в число репрезента
тивных объектов наиболее полно . В таблице дана 
информация о 14 ледниках . На протяжении пер
вого цикла наблюдений пять ледников этой груп
пы – О´Хиггинс (№ 16), Маркони (№ 18), Спе
газинни (№ 21), Майо (№ 22) и Перито Морено 

(№ 23) – сохраняли свою фронтальную часть без 
изменений [11] . В последующие шесть лет эта си
туация повторилась . Ледник Чико (№ 17) за пер
вые два периода наблюдений сокращался со ско
ростью около 53 м/год . Сведения об этом леднике 
восходят к 1945 г . В 1945–1975 гг . он отступил 
на 1640 м, практически с той же средней скоро
стью около 55 м/год, но в 1975–2001 гг . сократил
ся всего на 310 м со скоростью 12 м/год [12] . 

Таким образом, восемь ледников в первые 
два периода отступали со средней скоростью от 
28 до 290 м/год . Не было зафиксировано ни од
ного случая продвижения их фронтальных ча
стей . Подчеркнём, что средняя скорость сокра
щения ледников этой группы во второй период 
мониторинга возросла по сравнению с первым 
этапом наблюдений . Скорость отступания лед
ников была следующей, м/год: ледник Вьед
ма (№ 19) – с 133 до 252 (рис . 3), ледник Упса
ла (№ 20) – с 270 до 303 (рис . 4), ледник Фриас 
(№ 24) – с 20 до 37, ледник Синкуэнтенарио 
(№ 25) – с 20 до 70, ледник Диксон (№ 26) – с 30 
до 115, ледник Тиндал (№ 27) – с 74 до 140, лед
ник Грей (№ 27) – с 70 до 143 .

Один из самых известных ледников Патаго
нии Перито Морено в 1899–1939 гг . продвинул
ся вперёд на 1,5 км [5] и перегородил плотиной 
канал Темпанос, отрезав рукава Рико и Роко . 
Следующие 20 лет, до 1959 г ., ледяная плоти
на то выдвигалась, то отступала, оставляя узкий 
проход между собой и скалами . С той поры 
фронт ледника регулярно (каждые 3–4 года) пе
регораживал этот залив, что приводило к по
вышению уровня воды в отрезанной части и 
последующему прорыву . По данным монито
ринга ледника с борта орбитальных станций 
серий «Салют», «Мир» и МКС в период с 1977 
по 2019 г . установлено, что ледник многократно 
после отступания на 50–60 м от скал вновь при
ближался к ним и перекрывал канал . 

Ледник О´Хиггинс, стекающий на восток в 
оз . СанМартин – самый первый объект гляцио
логического мониторинга с использованием кос
мических снимков по научной программе Ин
ститута географии РАН . 22 декабря 1977 г ., всего 
через три месяца после запуска орбитальной 
станции «Салют6», ледник попал в поле зрения 
фотоаппарата в тот момент, когда он продуциро
вал огромный ледяной массив площадью около 
12 км² . Этот айсберг длиной 3,8 км полностью 
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разрушился за 10 дней [5] . Отметим, что ледник 
О´Хиггинс активно отступал в период с 1935 по 
1963 г ., когда он сократился на 8 км [11] . Динами
ка ледника в 1963–1977 гг . авторам не известна . 
По данным фотосъёмки российских космонав
тов, сделанной в 1977–2002 гг ., установлено, что 
ледник стал короче ещё на 5,2 км . Таким обра
зом, в ХХ в . за 67 лет ледник сократился, по край
ней мере, на 17 км . Однако в 2002–2016 гг . фронт 
ледника О´Хиггинс не менял своего положения 
(см . таблицу) . Очередной цикл отступания ледни
ка пришёлся на третий период мониторинга с РС 
МКС, когда он сократился на 1250 м после обра
зования айсберга площадью около 2 км² .

В третьем периоде мониторинга замечены 
небольшие изменения на следующих ледниках: 
на 40 м сократился ледник Упсала, на 50 м лед
ник Тиндал и на 70 м ледник Синкуэнтенарио . За 
три года на 340 м ускорилось отступание ледника 
Диксон и на 400 м – ледника Чико . После доволь
но долгого периода медленного сокращения лед
ник Фриас отступил на 840 м . Продолжалось ин

тенсивное отступание ледника Вьедма, у которого 
зафиксировано уменьшение длины на 1180 м . Со
храняют положение своих фронтальных частей 
ледники Майо, Маркони и Перито Морено .

Колебания ледников западной экспозиции 
Южного ледникового поля Патагонии также отра
жены в таблице . Объектов исследований на этом 
склоне – четыре . Окончания языков у трёх из них 
растекаются в разных направлениях, которые ус
ловно можно назвать потоками . В первый пери
од мониторинга ледник Греве сокращался очень 
активно . Его северный поток (№ 30а) отступил в 
2006–2009 гг . на 1050 м, южный поток (№ 30б) – 
на 1650 м, но больше других сократился запад
ный поток (№ 30в), освободив ото льда полосу 
озёрной поверхности шириной 2330 м . Север
ная часть окончания ледника Бернардо (№ 31а) 
отступила на 500 м, южная часть (№ 31б) – на 
920 м, а западный поток (№ 31в) – на 1430 м . Лед
ник Джорже Монтт (№ 32) сократился на 1810 м . 
На втором этапе наблюдений три потока ледни
ка Греве сократились соответственно на 50, 1140 

Рис. 3. Изменения положения фронта ледника Вьедма в 2002–2016 гг .
Fig. 3. Changes of positions of the Viedma Glacier front in 2002–2016
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и 1670 м, три окончания ледника Бернардо на 
выходе к фьорду – на 1050, 220 и 30 м, а ледник 
Джорже Монтт отступил на 1830 м . 

В 2010–2016 гг . средняя скорость сокра
щения ледников по сравнению с 2002–2010 гг . 
уменьшалась, м/год: ледник Бергуэз – с 61 до 53, 
ледник Бернардо Южный – с 130 до 44, лед
ник Бернардо Западный – с 280 до нуля, лед
ник Джорже Монтт – с 362 до 325 . Такие данные 
оказались неожиданными, как и многолетнее 
наступание соседнего гиганта – ледника Брюг
ген . Только на леднике Бернардо Северный во 
второй период сохраняется высокая скорость 
отступания – до 210 м/год . Следов даже вре
менного увеличения длины языков ледников в 
этой части поля не обнаружено . Для третьего 
этапа исследований данных о динамике ледни
ков этого района, к сожалению, нет .

Рис. 4. Изменения положения фронта ледника Упсала в 2002–2015 гг .
Fig. 4. Changes of positions of the Uppsala Glacier front in 2002–2015

Таким образом, сравнивая западные и вос
точные экспозиции обоих полей, заметим, что 
в 2001–2016 гг . скорости отступания ледников 
Северного ледникового поля отличаются почти 
втрое: на наветренной стороне гор – 157 м/год, а 
на подветренной – 51 м/год . На Южном ледни
ковом поле они разнятся примерно вдвое (соот
ветственно 200 и 106 м/год) .

Уникальный объект в Патагонии, да и во 
всей Южной Америке – ледник Брюгген (№ 29) . 
Он стекает на запад с Южного ледникового поля 
во фьорд Эйре (рис . 5), образуя мощную ледя
ную плотину шириной около 6 км, создающую 
подпор для пресной части фьорда . В работе [5] 
отмечено, что в 1830 г . ледник Брюгген (Пия XI) 
находился на суше, далеко от фьорда Эйре, а за 
100 лет приблизился к нему на 7,2 км . Затем к 
1945 г . ледник отступил на 2,8 км, но к 1966 г . 
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перекрыл фьорд мощной плотиной, за которой 
образовался пресный водоём, получивший на
звание оз . Эйре, уровень воды в котором пре
вышает на 150 м уровень воды во фьорде ниже 
продвинувшегося ледника . К 1977 г ., когда лед
ник попал в поле зрения фотоаппаратов на ор
битальной станции «Салют6» [5], он оказал
ся длиннее по сравнению с положением своего 
фронта в 1945 г . на 9 км, а его площадь увеличи
лась на 65 км² . В 2002–2016 гг . выдвижение лед
ника Брюгген во фьорд продолжалось . В первой 
половине исследуемого периода средняя ско
рость наступания северного потока (№ 29а) со
ставляла 71 м/год, а во второй половине возрос

ла вдвое, при этом ледник удлинился на 1350 м . 
В южном направлении язык ледника (№ 29б) 
выдвигался со средней скоростью 137 м/год, а 
в 2010–2016 гг . скорость выдвижения состави
ла 148 м/год, в целом он выдвинулся к югу на 
1960 м, при этом средние скорости выдвиже
ния составили соответственно 112 и 154 м/год . 
Такая динамика двух его потоков сохраняется и 
в 2016–2019 гг .: она составила в среднем соот
ветственно 104 и 142 м/год .

Разгадка этого феномена ещё впереди, но 
важными факторами в жизни ледника служат 
огромная область питания, на которой откла
дывается снег, поступающий со стороны Тихо

Рис. 5. Изменения положения северного и южного окончаний ледника Брюгген (Пия XI) в 2003–2016 гг . 
Fig. 5. Changes in positions of the northern and southern ends of the Bruggen Glacier (Pio XI) in 2003–2016
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го океана, и выбросы пепла из жерла вулкана 
Лаутаро, расположенного в его верховье . Повы
шенная аккумуляция снега в области питания 
ледника Брюгген вызывается особенностями 
орографии Южного ледникового поля Патаго
нии: в его средней части протяжённый горный 
хребет окаймляет обширную высоко поднятую 
область аккумуляции ледника, а верхняя зона 
северной и южной частей поля представляет 
собой области бифуркации ледникового покро
ва, где водораздел поля выражен очень слабо, 
поэтому влагонесущие воздушные потоки его 
беспрепятственно преодолевают . Оценку изме
нения площади ледников Патагонии за послед
ние 19 лет мы не проводили . Заметим, однако, 
что ширина их языков уменьшалась [9] .

Выводы

В результате дешифрирования и анализа фо
тоснимков Северного и Южного ледниковых 
полей Патагонии, полученных космонавтами с 
борта РС МКС, сделан вывод о преобладающем 
отступании ледников этого горного региона в 
2002–2019 гг . В периоды потепления, которые 
были отмечены метеорологическими службами 
Чили и Аргентины во второй половине XX и в 
начале XXI в ., западные склоны Южных Анд по
лучали больше твёрдых осадков, чем восточные, 
где их количество существенно уменьшилось, 
что привело к сокращению питания ледников .

Анализ динамики 31 языка ледника (кроме 
ледника Брюгген), из которых три имеют не
сколько потоков, на обоих ледниковых полях 
Патагонии показал следующую картину: фрон
тальные части 9 ледников сохраняли без изме
нений своё положение, а другие 22 ледника со
кращались со средней скоростью от нескольких 
десятков до 430 м/год . В отдельных случаях го
довое сокращение ледников достигало 500–
700 м, а от ледника Стеффэн в 2011 г . откололся 

айсберг длиной 1560 м . В ряде случаев вместе с 
постепенным уменьшением площади фронталь
ной части выводных ледников от них откалыва
лись крупные массивы льда, которые образовы
вали обширные поля айсбергов .

Скорость отступания ледников западных 
склонов обоих полей превышала скорости со
кращения ледников, расположенных восточ
нее водораздельного хребта . На западной сто
роне Северного поля она достигала 300 м/год, 
а на восточной – 80 м/год; на западной и вос
точной сторонах Южного поля она соответст
венно была равна 431 и 90 м/год . И лишь длина 
четырёх ледников на Северном ледниковом поле 
в отдельные временные интервалы возрастала . 
Как видно, в целом ледники Южного леднико
вого поля за рассматриваемые годы сократи
лись больше ледников Северного ледникового 
поля . Особого внимания заслуживает ледник 
О´Хиггинс, от которого в 1977 г . откололся ле
дяной массив площадью около 12 км², а спустя 
почти 40 лет – айсберг площадью около 2 км² .

Динамика ледника Брюгген (Пия XI) не ти
пична для рассматриваемого района: многие 
годы этот ледник наступает, а длина двух по
токов его языка в 2002–2016 гг . возросла – се
верного потока на 1350 м, а южного на 1960 м . 
Вероятные причины заключаются в орографии 
ледникового бассейна и обширной области ак
кумуляции, что поддерживает сохранение раз
меров двух выводных потоков и даже их продви
жение во фьорд Эйре . 

Наблюдения за состоянием Северного и 
Южного ледниковых полей Патагонии с участи
ем российских космонавтов будут продолжены . 
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Summary
We have determined the ice-surface velocities of the Academy of Sciences Ice Cap, Severnaya Zemlya, Rus-
sian Arctic, during the period November 2016  – November 2017, using intensity offset-tracking of Senti-
nel-1 synthetic-aperture radar images. We used the average of 54 pairs of weekly velocities (with both images 
in each pair separated by a12-day period) to estimate the mean annual ice discharge from the ice cap. We 
got an average ice discharge for 2016–2017 of 1,93±0,12 Gt a−1, which is equivalent to −0,35±0,02 m w.e. a−1 
over the whole area of the ice cap. The difference from an estimate of ~1,4 Gt a−1 for 2003–2009 can be attrib-
uted to the initiation of ice-stream flow in Basin BC sometime between 2002 and 2016. Since the front posi-
tion changes between both periods have been negligible, ice discharge is equivalent to calving flux. We com-
pare our results for calving flux with those of previous studies and analyse the possible drivers of the changes 
observed along the last three decades. Since these changes do not appear to have responded to environmental 
changes, we conclude that the observed changes are likely driven by the intrinsic characteristics of the ice cap 
governing tidewater glacier dynamics.
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Северная Земля.
По 54 парам космических снимков Sentinel‑1, сделанных с ноября 2016 г. по ноябрь 2017 г., опреде‑
лены скорости движения ледникового купола Академии Наук на Северной Земле. На этой основе 
оценён среднегодовой расход льда в море этого купола (1,93±0,12 Гт/год), установлены основные 
пути стока льда, проведено сравнение с прежними оценками.

Introduction

Frontal ablation, and in particular iceberg calv
ing, is known to be an important mechanism of mass 
loss from marineterminating Arctic glaciers [1–8], 
including those of the Russian Arctic [9–11] . The 
Russian Arctic, comprising the archipelagos of No
vaya Zemlya, Severnaya Zemlya and Franz Josef 
Land, had a total glacierized area of 51592 km2 in 
2000–2010, of which 65% corresponded to marine
terminating glaciers [12], and an estimated total ice 
volume of 16 839±2205 km3 [13] . Although the re
cent icemass losses from the Russian Arctic have 

been moderate, of ~11±4 Gt a−1 over 2003–2009 [9, 
14, 15], they have been predicted to increase substan
tially to the end of the 21st century [16, 17] . Conse
quently, an accurate knowledge of the calving flux
es is key to understand and predict the evolution of 
the mass losses from the glaciers and ice caps of the 
Russian Arctic . However, the available estimates are 
rather scarce . Since the recent icemass losses in 
the Russian Arctic have occurred mainly in Novaya 
Zemlya (~80%), with Severnaya Zemlya and Franz 
Josef Land contributing the remaining ~20% [18, 
19], the two latter regions have received compara
tively lower attention . But two facts that happened in 
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recent years have attracted more attention to Sever
naya Zemlya . First, the collapse of the Matusevich 
Ice Shelf, October Revolution Island (Fig . 1, a), in 
2012, with the subsequent accelerated thinning of the 
glaciers feeding the ice shelf [20] . Second, the «slow» 
surge of the Vavilov Ice Cap, also on October Revo
lution Island, in 2015 [21, 22] .

There is a limited amount of earlier work on the 
dynamics of Severnaya Zemlya glaciers [1, 23, 24], 
and in particular on satellite remotesensing stud
ies of glacier surface velocity and ice discharge 
from Severnaya Zemlya [1, 9, 25] . More recent
ly, the increased availability of Synthetic Aperture 
Radar (SAR) data, with higher temporal and spa
tial resolution, from platforms such as TerraSARX, 
PALSAR1 and Sentinel1, has allowed further stud
ies [11, 22] . Focusing on the Academy of Sciences 
Ice Cap on Komsomolets Island, Severnaya Zem
lya (see Fig . 1), which is the topic of this paper, the 
available surface velocity and associated calving
flux estimates differ substantially between 1988 and 
2009 [1, 9], indicating large interannual to decadal 
variations . However, possible under and overesti
mations due to limitations of the available data have 

been pointed out [9, 11] . This, together with the lack 
of studies of intraannual (including seasonal) varia
tions in the icesurface velocity of this ice cap, mo
tivated our work in a previous paper [11] . The latter 
paper focused on analysing the mentioned short
term variations of icesurface velocity, and associ
ated icedischarge variations, though also paid atten
tion to other aspects, such as the stress regime, the 
surfaceelevation changes and the longterm varia
tions in ice discharge . In the present paper, we ex
pand the discussion by SánchezGámez et al . [11], 
focusing on past and current calving flux estimates of 
the Academy of Sciences Ice Cap and on the possible 
drivers of the longterm variations of its calving flux .

Study site

The Academy of Sciences Ice Cap, located on 
Komsomolets Island, Severnaya Zemlya (see Fig . 1), 
is one of the largest Arctic ice caps, with an estimated 
area of ~5575 km2 and volume of ~2184 km3 [1] . Its 
highest elevation is of ~787 m a .s .l . (ArcticDEM, [26]) 
and its maximum ice thickness is of ~819 m [1] . A 

Fig. 1. Location of the Academy of Sciences Ice Cap within Severnaya Zemlya [19] (a), surface topography of the ice 
cap (contour level interval is 50 m) and ice divides defining the main basins (b) taken from the Randolph Glacier In
ventory (RGI) version 5 .0 [12] .
UTM coordinates for zone 47 North are shown
Рис. 1. Местоположение ледникового купола Академии Наук на Северной Земле [19] (а); рельеф поверхности 
ледникового купола (горизонтали проведены через 50 м) и ледораздельные линии, ограничивающие основные 
ледосборные бассейны (b), показанные в соответствии с Каталогом ледников Рендольф (RGI) версии 5 .0 [12] .
Дана координатная сетка UTM для северной зоны 47



 21 

P. Sánchez-Gámez et al.

large fraction (~42%) of the icecap margin is marine 
and ~50% of its bed is below sea level [1] .

The climate of Severnaya Zemlya is classified as 
a polar desert with both low temperatures and low 
precipitation [9] . The atmospheric circulation is 
dominated by highpressure areas over Siberia and 
the Arctic Ocean, and low pressure over the Bar
ents and Kara seas [27, 28] . The climatic conditions 
are described with more detail in the companion 
paper [29], as they are more relevant for that study, 
focused on mass balance .

Regarding the dynamical regime of the ice cap, 
Dowdeswell and Williams [24] found no evidence 
of past surge activity within the residence time of 
the ice, noting that there was no evidence of any de
formation of either largescale ice structures or me
dial moraines . Dowdeswell et al . [1] combined ice
surface velocities from SAR interferometry of ERS 
tandemphase scenes from 1995, together with ice
thickness from radioecho sounding at 100 MHz, to 
calculate the calving flux from the ice cap . Moho
ldt et al . [9], using ICESat altimetry, together with 
older DEMs and velocities from Landsat imagery, 
calculated the geodetic mass balance and the calv
ing flux from the Academy of Sciences Ice Cap for 
various periods during the last three decades . They 
showed that the mass balance of the ice cap has been 
dominated by variable icestream dynamics . Studies 
of iceflow modelling and physicalparameter inver
sion are also available for the Academy of Sciences 
Ice Cap [30, 31] .

Data and Methods

SAR data and its processing for ice surface veloci-
ties. We derived the surface velocities on the Acade
my of Sciences Ice Cap from Sentinel1B SAR TOPS 
Interferometric Wide (IW) Level1 Single Look 
Complex (SLC) images [32] . The resolution when 
operating in this mode is 5 of and 20 m in the range 
and azimuth directions, respectively . We used the 
vertical transmit and vertical receive (VV) channel, 
which is best suited for retrieval of ice motion [33] . 
We processed 54 weekly pairs of SAR images, from 
November 2016 to November 2017, with 12day sep
aration between the images in each pair . Additional 
details can be found in [11] .

We used the intensity offsettracking algorithm 
GAMMA software for processing the Sentinel1 

SAR acquisitions [34, 35] . For coregistration of the 
Sentinel1 TOPS mode images, we used the Arc
ticDEM mosaic release 6 [26] . After full coregis
tration is achieved, deramping of the SLC images 
for correcting the azimuth phase ramp is required 
to apply oversampling in the offsettracking pro
cedures [35] . Once these steps are completed, the 
offsettracking technique is the usual one for strip
map mode scenes [34, 36] . We used a matching win
dow of 320 × 64 pixels (1200 × 1280 m) in range 
and azimuth directions, respectively, with an overs
ampling factor of two for improving the tracking re
sults [34] . The resolution of the final velocity map 
was 130 × 105 m in range and azimuth directions . 
The geocoding was completed using the ArcticDEM 
mosaic product . Errors in surface velocity were esti
mated by analysing the performance of the algorithm 
on icefree ground on Komsomolets Island under the 
hypothesis that the error of the offset tracking tech
nique on bare ground should be close to zero . The 
combined (range and azimuth) rootmeansquare 
error in the magnitude of the icesurface velocity was 
~0,024 m d−1 (~8,75 m a−1) .

Ice thickness data from radio-echo sounding. Ice
thickness data were derived from radioecho sound
ing measurements in spring 1997 using a 100 MHz 
radar system [1] . The mean crossingpoint error in 
icethickness measurements was 10,5 m .

Dynamic ice discharge and calving flux. We here 
use the term calving flux to denote the ice discharge 
calculated through a flux gate close to the calving 
front minus the mass flux involved in front position 
changes [37] . In our case study, spanning the peri
od from November 2016 to November 2017, glacier 
terminus position changes have been negligible, so 
calving flux and ice discharge are equivalent . We will 
most often use the term calving flux, for consistency 
with previous studies [1, 9] .

For tidewater glaciers, ice discharge is ideally cal
culated through flux gates as close as possible to the 
calving fronts, while for floating ice tongues or ice 
shelves it is usually calculated at the grounding line . 
There is some evidence from both icepenetrating 
radar data collected in 1997 and earlier investiga
tions by Russian scientists that small areas of the ice
cap margin at the seaward end of the ice streams of 
the Academy of Sciences Ice Cap may be floating or 
close to floatation [1] . However, we calculated ice 
discharge at flux gates located within ca . 1,5–3 km of 
the calving front, where ice is grounded . Therefore, 
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ice discharge can be calculated as mass flux per unit 
time across a given vertical surface S, approximated 
using area bins as

ϕ = ∫
S ρv·dS ≈ ∑

i ρLi Hi f vi cosγi, (1)

where ρ is the ice density, Li and Hi are respectively 
the width and thickness of an area bin, f is the ratio of 
surface to depthaveraged velocity, vi is the 
magnitude of surface velocity and γi is the angle 
between the surfacevelocity vector and the direction 
normal to the local flux gate for the bin under 
consideration . In general, it is assumed that f ranges 
between 0 .8 and 1 [38] . Normally, tidewaterglacier 
velocity at the terminus is dominated by basal sliding, 
making f close to unity . Following [39], we took 
f = 0 .93±0 .05, assuming that all tidewater glaciers on 
the Academy of Sciences Ice Cap have a large 
component of basal motion . For ice density, we 
assumed ρ = 900±17 kg m−3 . Our flux gates span the 
whole frontal area of each marineterminating 
glacier basin . Each flux gate was divided into small 
bins of 30 m width . The ice thickness for each bin 

was calculated by interpolating the icethickness data 
of Dowdeswell et al . [1], and was corrected for 
surfaceelevation changes between 2004 and 2016 
from the comparison of ICESat and ArcticDEM 
strip elevation datasets (see companion paper [20]) . 
The velocity vector orientations were calculated with 
respect to the vector normal to each fluxgate bin . 
Errors in ice discharge were estimated following [7], 
applying error propagation to Equation 1 . 

Results

Ice cap surface velocity. The surface velocities in
ferred from the Sentinel1 SAR images are shown in 
Fig . 2 . The marineterminating drainage basins B, 
BC, C and D show zones of icestreamlike flow 
with high velocities, while Basin A also shows a well
defined zone of lower, but relatively high velocities . 
The surfacevelocity fields of all major ice streams, 
except A, show a similar pattern . Velocities become 
prominent where ice flow converges from the upper 

Fig. 2. Surface velocities for the 
drainage basins of the Academy of 
Sciences Ice Cap, corresponding 
to the Sentinel1 SAR image pair 
acquired on 6 and 18 March 2017 .
Brown colour indicates icefree land 
areas . The maximum velocities are 
1200 m a−1 for basins B and BC, 
1100 m a−1 for Basin C and 750 m a−1 
for Basin D
Рис. 2. Поверхностные скоро
сти движения в ледосборных 
бассейнах ледникового купола 
Академии Наук, соответствую
щие паре изображений SAR 
Sentinel1, полученных 6 и 
18 марта 2017 г .
Коричневым цветом обозначены 
свободные ото льда участки суши . 
Максимальные скорости достигают 
1200 м/год в бассейнах B и BC, 
1100 м/год в бассейне С и 750 м/год 
в бассейне D
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accumulation areas and increase to a maximum at 
the marine termini . We also calculated the mean an
nual velocities at the flux gates of all marinetermi
nating basins, by averaging the 54 pairs of weekly
spaced Sentinel1 SAR velocities available between 
November 2016 and November 2017 . These annual
averaged velocities, shown in Table 1, were later used 
to compute the ice discharge .

Calving flux. The calving flux calculated for each 
individual basin of the Academy of Sciences Ice Cap, 
for the period November 2016 – November 2017, is 
presented in Table 1 . The largest contributors are the 
southern (B and BC) and eastern (C and D) basins, 
where the fastest ice streams are located . The total calv
ing flux from the ice cap amounts to 1 .93±0 .12 Gt a−1, 
which is equivalent to −0 .35±0 .02 m w .e . a−1 over the 
whole area of the ice cap . 

Discussion

Calving flux and its intra-annual variability. Ice 
Streams A, B, C and D were identified in the earlier 
observations by Dowdeswell et al . [1] and Moholdt 
et al . [9], but Ice Stream BC, which is currently the 
third largest contributor to total calving flux, was first 
noted in our study [11] . Our data thus indicate that 
fast icestream flow was initiated in this basin after 
the period covered by the two earlier studies and be
fore our study period began in 2017 . SánchezGámez 
et al . [11] additionally compared a Landsat7 image 
of July 2002 with a Sentinel2 image from March 
2016, and fast flow did not appear in the former, 

while it was clearly evident in the latter . Therefore, 
ice stream flow in Basin BC was initiated after 2002, 
and before 2016 .

The calving flux values shown in Table 1 are an
nual averages for the period November 2016 – No
vember 2017, based on weekly observations along the 
entire year, and thus are not affected by seasonal or 
other shorterterm intraannual variations . Sánchez
Gámez et al . [11] have analysed these intraannual 
variations, which, for certain basins, can reach peak
topeak variations up to ~40% with respect to the 
mean annual velocity . This indicates that large errors 
could be incurred if the ice velocities calculated at a 
particular snapshot in time were extrapolated to cal
culate the calving flux for the whole year .

Interannual variability of calving flux. There are 
available some calving flux estimates for the Acade
my of Sciences Ice Cap, derived using different tech
niques, and corresponding to various periods with
in the last ~30 years, some of which partly overlap . 
Dowdeswell et al . [1] calculated the calving flux for 
September/December 1995 from SAR interferometry, 
whereas Moholdt et al . [9] did it for the period June 
2000 – August 2002 using imagematching of Land
sat scenes . Moholdt et al . [9] also calculated the calv
ing flux for the periods 1988–2006 and 2003–2009, 
using in these cases an indirect way, subtracting from 
the geodetic mass balance (calculated from DEM dif
ferencing assuming Sorge’s law [40]) an estimate of 
the climatic mass balance . The latter was based on the 
assumption that Basin North (basins North and West 
in our study) is an analogue for the climatic mass bal
ance of the entire ice cap [9] . The justification for this 

Table 1. Area, flux gate main characteristics and mean annual (November 2016  – November 2017) calving fluxes for the 
marine-terminating drainage basins of the Academy of Sciences Ice Cap shown in Fig. 2. The totals are shown in the last row
Таблица 1. Площади, основные характеристики и среднегодовые (ноябрь 2016 – ноябрь 2017 гг.) расходы льда на айс-
берги ледниковых бассейнов купола Академии Наук, заканчивающихся в море и показанных на рис. 2. В последней 
строке даны итоговые значения

Drainage basin Basin area, km2 Flux gate length, m Flux gate mean 
thickness, m

Flux gate mean surface 
velocity, m a−1 Calving flux, Gt a−1

West 1033 62 821 174 6 0,06±0,03
A 707 7274 251 19 0,03±0,01
B 413 5788 83 441 0,18±0,03
South 47 14 107 121 28 0,04±0,02
BC 276 6820 184 384 0,41±0,05
Southeast 359 3740 164 15 0,08±0,04
C 829 10 594 223 344 0,69±0,07
D 475 10 820 171 280 0,44±0,05
Total 4139 155 264 166 88 1,93±0,12
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assumption is that the northern part of the ice cap is 
landterminating, so its climatic and geodetic mass 
balances are equal; on the other hand, the western 
part of the ice cap, although marineterminating, is 
dynamically inactive with no significant calving loss
es . Extrapolating the estimated climatic mass balance 
to the rest of the ice cap leads to a nearzero climatic 
mass balance for the entire Academy of Sciences Ice 
Cap . We have made a similar assumption in the com
panion paper [20], where we discuss other pieces of 
evidence supporting this assumption .

The available calving flux estimates are shown 
in Table 2 . There are significant variations along 
the period analysed, although the calving flux in 
the last decade seems more stable than in previ
ous decades (see Table 2) . It is important to remark 
that the difference of ~0,5 Gt a−1 between the esti
mates for 2003–2009 and 2016–2017 is almost en
tirely attributed to the recent initiation of fast flow 
in Basin BC [11], which currently accounts for 
0 .41 ± 0 .05 Gt a−1 (see Table 1) . The lowest calving 
flux estimate, of 0 .6 Gt a−1 for 1995, could have been 
underestimated, as discussed by Moholdt et al . [9] 
and SánchezGámez et al . [11] . The main potential 
shortcoming of the indirect estimates of calving flux 
for 1988–2006 and 2003–2009 is the assumption of 
Sorge’s law in the conversion from volume changes 
to mass changes . The analysis by Opel et al . [41] of 
the deep ice core taken in 1999–2001 at the summit 
of the Academy of Sciences Ice Cap found a strong 
increase in meltlayer content at the beginning of the 
20th century, which remained at a high level until 
about 1970 and then decreased markedly until 1998 . 
As the amount of melt layers in ice cores is a proxy 

for the summer warmth at the icecap surface [42], 
these large temporal variations in meltlayer content 
indicate that the assumption in Sorge’s law of an ab
sence of temporal change in firn thickness or density 
is not suitable for the Academy of Sciences Ice Cap . 
Further evidence is provided by the modelling exper
iments on the neighbouring Vavilov Ice Cap on Oc
tober Revolution Island, Severnaya Zemlya [43, 44] . 
Even so, the associated uncertainty cannot justify the 
large differences in calving flux observed between 
the various periods shown in Table 2 . For the calving 
flux estimates based on data for particular snapshots 
in time, the period in the year when the observations 
were made can neither explain such large differences, 
considering the magnitude of the seasonal and intra
annual variability in surface velocities analysed by 
SánchezGámez et al . [11] . Hence the need to search 
for drivers of the large differences in calving flux ob
served over the last three decades .

Drivers of the observed long-term changes in calv-
ing flux. Increasing summer air temperatures may 
drive an increase of calving flux, through its influ
ence on surface melting and drainage of meltwater to 
the glacier bed, enhancing bed lubrication and basal 
sliding [45] . However, such accelerations in veloc
ity are mostly shortlived and do not contribute to 
increased calving [46] . Air temperatures could still 
play a role if they had an influence on seaice or ice 
mélange concentration, as these are known to af
fect calving, especially when glaciers are confined 
in fjords [47, 48] . However, the possible effects of 
seaice cover on the dynamics and calving flux of 
the Academy of Sciences Ice Cap are expected to be 
weak, because their marine termini are not confined 

Table 2. Calving fluxes estimated for the drainage basins of the Academy of Sciences Ice Cap for various periods. Basin «North» 
here groups our basins North and West, and «Others» groups our basins South, BC and Southeast. These names have been 
used for compatibility with [9]
Таблица 2. Расходы льда на айсберги, оценённые за разные периоды для ледосборных бассейнов ледникового купола 
Академии Наук. Здесь бассейн «North» включает в себя наши бассейны North и West, а бассейн «Others» – наши бас-
сейны South, BC и Southeast. Эти названия были использованы для возможности сравнения с данными работы [9]

Drainage Basin
Dowdeswell et al . [1] Moholdt et al . [9] This study

1995 Gt a1 1988–2006 Gt a1 2000–2002 Gt a1 2003–2009 Gt a1 2016/2017 Gt a1

Basin North ~0 ~0 ~0 ~0 0,06±0,03
A ~0 ~0 ~0 ~0 0,03±0,01
B 0,03 0,5 0,3 0,1 0,18±0,03
C 0,37 1,9 1,9 0,7 0,69±0,07
D 0,12 0,7 ~0,7 0,5 0,44±0,05
Others ~0,1 ~0,1 ~0,1 ~0,1 0,53±0,07
Ice cap total 0,6 3,2 ~3,0 1,4 1,93±0,12
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in fjords where sea ice or ice mélange could form, be 
retained and exert a significant backpressure . More
over, the seas surrounding Severnaya Zemlya are 
characterized by relatively thin firstyear ice, as in 
this region new ice is typically produced and soon 
moved away by the oceanic currents that flow north
wards past the archipelago [49] . However, Sharov 
and Tyukavina [25] pointed out that mediumterm 
(from decadal to semicentennial) changes in gla
cier volumes on Severnaya Zemlya were linked to the 
extent and duration of seaice cover nearby, so that 
slowmoving maritime ice caps would grow when the 
seaice cover in adjacent waters was small, and thin 
when the seaice cover consolidated . This, however, 
would apply in our case study only to the slowmov
ing basins West and A . More generally we did not 
find any clear relationship between summer (June–
July–August) average temperature and calving flux, 
or between seaice concentration and calving flux, 
which could explain the observed longterm changes 
in calving flux [11] . In fact, the highest calving fluxes 
corresponded to the period 1988–2006, which had, 
overall, lower air temperatures and larger late Sep
tember seaice extent than the periods 2003–2009 
and 2016–2017 [11] . The calving flux in 2003–2009 
was lower than that of 2016–2017, and mean summer 
temperatures during 2003–2009 (~0,8 °C on average) 
were higher than that of summer 2017 (−0 .2 °C) . The 
mean late September seaice extent was also high
er on average for 2003–2009 compared with 2016–
2017 [11] . Only for the lowest calving flux estimate, 
which corresponds to particular snapshots in time 
(September and November 1995), did we find that 
the seaice extent in late September was larger than 
those of the preceding and following years [11] . The 
summer before our SAR image acquisitions (2016) 
was relatively warm (mean summer air temperature 
of 1 .2 °C), but was followed by a marked drop in tem
perature, to – 0 .2 °C in summer 2017 [11] . However, 
the sea surrounding northern Severnaya Zemlya was 
virtually ice free at the end of September 2017 [11] .

In the absence of a clear climaterelated driver for 
the large interannual changes in calving flux observed 
during the last three decades, we are inclined to asso
ciate the observed dynamic instabilities with intrin
sic characteristics within the Academy of Sciences Ice 
Cap, as suggested by Moholdt et al . [9] . One of the 
characteristics that could influence longterm varia
tions in terminus position and calving fluxes is the 
complex geometry of the subglacial and seabed to

pography in the terminal zones of the eastern basins 
(C and D) [1] . The variations of flux could be associ
ated with changes in floatation conditions [50] . The 
floating or nearfloating state of these marginal zones 
has been suggested through various lines of evidence, 
such as the very low icesurface gradients, the strong 
radar returns from the icecap bed in several areas at 
the margin of the ice streams, and the large numbers 
of tabular icebergs observed near their margins [1] .

Conclusions

The following main conclusions can be drawn 
from our analysis:

1 . During the period November 2016 – Novem
ber 2017, the marineterminating margins of the 
Academy of Sciences Ice Cap remained nearly sta
ble, so that ice discharge and calving flux are equiva
lent in our study, at 1 .93±0 .12 Gt a−1 . This is equiva
lent to −0 .35±0 .02 m w .e . a−1 over the whole area of 
the ice cap .

2 . The difference of ~0 .5 Gt a−1 between our es
timate and that of Moholdt et al . [9] for 2003–2009, 
of ~1 .4 Gt a−1, can be attributed to the initiation, 
sometime between 2002 and 2016, of ice stream flow 
in Basin BC, whose current calving flux is estimated 
to be of 0 .41±0 .05 Gt a−1 . 

3 . The longterm (from interannual to inter
decadal) variations of calving flux during the last three 
decades have been large, at between 0 .6 and 3 .2 Gt a−1 .

4 . The lack of clear environmental drivers for the 
observed longterm changes of calving flux suggests 
that these variations are an expression of dynamic in
stability, likely associated with intrinsic character
istics of the ice cap . We suggest that this instability 
could be caused by the longterm changes in floata
tion conditions associated with the complex geometry 
of the subglacial and seabed topography in the termi
nal zones of the fastflowing eastern basins (B and C) .

5 . Given that the climatic mass balance has re
mained close to zero over the last four decades, 
in spite of regional warming (see the companion 
paper [20]), the total mass balance of the ice cap has 
been driven mainly by calving flux .
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Расширенный реферат

Определены поверхностные скорости дви
жения ледникового купола Академии Наук на 
о . Комсомолец (архипелаг Северная Земля в Рос
сийской Арктике) в течение периода с ноября 
2016 г . по ноябрь 2017 г . Для этого использован 
метод оценки смещения элементов с разной ин
тенсивностью отражения на разновременных ра
дарных изображениях, полученных группировкой 
спутников Sentinel1 . Получены 54 пары недель
ных скоростей (по двум изображениям в каж
дой паре, разделённым 12дневным периодом) . 
Общая (по дальности и азимуту) среднеквадра
тичная ошибка в определении скорости движения 
поверхности льда составила около 0,024 м/день 
(≈8,75 м/год) . Для оценки среднегодового расхода 
льда в море этого ледникового купола использо
вано среднее значение этих 54недельных скоро
стей . По нашим оценкам, средний расход льда за 
2016–2017 гг . составил 1,93±0,12 Гт/год, что эк
вивалентно потерям −0,35±0,02 м вод . экв . в год 
по всей площади ледникового купола . Основ

ной сброс льда в море формируют те выводные 
ледники, которые дренируют купол в южном и 
восточном направлениях . Расхождение с преж
ней оценкой расхода льда этого купола в море в 
~1,4 Гт / год, приведённой для 2003–2009 гг . дру
гими авторами, может быть объяснено активиза
цией выводного ледника в ледосборном бассей
не BC, которая произошла гдето между 2002 и 
2016 гг . Поскольку изменения положения фрон
тов выводных ледников между обоими периода
ми были незначительными, полученные значения 
расходов льда через поперечные сечения в кра
евых частях эквивалентны айсберговому стоку . 
Выполнено сравнение наших результатов оце
нок расхода льда в море с результатами преды
дущих исследований и проанализированы воз
можные движущие силы тех изменений, которые 
наблюдаются в течение последних трёх десятиле
тий . Поскольку эти изменения, повидимому, не 
были реакцией на изменения окружающей среды, 
авторы пришли к выводу, что наблюдаемые из
менения, вероятно, обусловлены внутренними 
характеристиками ледникового купола, которые 
регулируют динамику его выводных ледников, 
достигающих моря . В частности, предполагается, 
что эта динамическая нестабильность может быть 
вызвана долгосрочными изменениями условий 
всплывания, связанными со сложной геометри
ей рельефа подледникового ложа и прилегающе
го морского дна в краевых зонах быстротекущих 
выводных ледников с восточной стороны купола .
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Summary
We have determined the surface-elevation change rates of the Academy of Sciences Ice Cap, Severnaya Zemlya, 
Russian Arctic, for two different periods: 2004–2016 and 2012/2013–2016. The former was calculated from differ-
encing of ICESat and ArcticDEM digital elevation models, while the latter was obtained by differencing two sets 
of ArcticDEM digital elevation models. From these surface-elevation change rates we obtained the geodetic mass 
balance, which was nearly identical for both periods, at −1,72±0,67 Gt a−1, equivalent to −0,31±0,12 m w.e. a−1 
over the whole ice cap area. Using an independent estimate of frontal ablation for 2016−2017 of −1,93±0,12 Gt a−1 
(−0,31±0,12 m w.e.  a−1), we get an estimate of the climatic mass balance not significantly different from zero, 
at 0,21±0,68 Gt a−1 (0,04±0,13 m w.e. a−1), which agrees with the near-zero average balance at a decadal scale 
observed during the last four decades. Making an observationally-based assumption on accumulation rate, we 
estimate the current total ablation from the ice cap, and its partitioning between frontal ablation, dominated by 
calving (~54%) and climatic mass balance, mostly surface ablation (~46%).
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На основе разновременных ЦМР установлены скорости изменения высоты поверхности ледни‑
кового купола Академии Наук на Северной Земле за два периода: 2004−2016 и 2012/2013−2016 гг. 
и определён геодезический баланс его массы (−1,72±0,67  Гт/год). Сделан расчёт климатиче‑
ского баланса массы (0,21±0,68 Гт/год) и полной абляции (−3,18 Гт/год) ледника, где на отёл прихо‑
дится ≈54%, а на поверхностную абляцию – ≈46%.

Introduction

The Russian Arctic, which is made up of the ar
chipelagos of Novaya Zemlya, Severnaya Zemlya 
and Franz Josef Land, had a total glacierized area of 
51 592 km2 in 2000–2010 [1] and an estimated total 
ice volume of 16 839±2205 km3 [2] . In spite of cur
rent regional climate warming [3], the recent icemass 
losses from the Russian Arctic have been moderate, 
at ~11±4 Gt a−1 over 2003–2009 [4], which is much 
lower than other Arctic regions such as the Canadian 
Arctic, the Greenland periphery or Alaska, even when 
specific (per unit area) losses are considered . However, 

the mass losses from the Russian Arctic to the end of 
the 21st century have been projected to increase con
siderably [5], with an expected contribution to sea
level rise varying between 9 .5±4 .6 and 18 .1±5 .5 mm 
in sealevel equivalent over 2010–2100, depending on 
the emission scenario [6] . Hence the interest of an ac
curate knowledge of the current mass losses from the 
Russian Arctic . There are, however, substantial dif
ferences among the various estimates of current mass 
losses, not only among those obtained using different 
techniques, such as ICESat altimetry versus GRACE 
gravimetry, but also among those obtained using a 
common technique . For instance, Moholdt et al . [7] 
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found mass changes of −9 .8±1 .9 Gt a−1 using ICESat 
data and −7 .1±5 .5 Gt a−1 using GRACE data, both 
for the same period October 2003 – October 2009 . 
The spread among the GRACE estimates is also rather 
large . For instance, mass changes of −4 .6±5 .4 Gt a−1 
have been found for April 2003 – March 2011 [7], of 
−5±3 Gt a−1 for January 2003 – December 2010 [8], 
of −15 .4±11 .9 Gt a−1 for February 2004 – Janu
ary 2008 [9], and of −6 .9±7 .4 Gt a−1 for February 
2004 – January 2012 [9] . These differences among 
the GRACE estimates can be attributed to the non
overlapping study periods, to GRACE’s large footprint 
(~250 km), and to uncertainties in the glacierisostat
ic adjustment correction, which is known to be poorly 
constrained in this region [10] .

Since most of the recent icemass losses in the Rus
sian Arctic have occurred in Novaya Zemlya (~80%), 
while only the the remaining ~20% correspond to 
Severnaya Zemlya and Franz Josef Land [7], most re
cent studies have focused on Novaya Zemlya . A par
ticular aim has been to determine the main drivers (cli
mate, glacier dynamics) of the large icemass losses 
from Novaya Zemlya [7, 11, 12] . Recent work has re
vealed that the retreat rates of the marineterminating 
outlet glaciers of Novaya Zemlya’s may have slowed 
down [13] . The study of the mass balance of Severna
ya Zemlya glaciers [14–16] or Franz Josef Land [17] 
has received comparatively lower attention by the west
ern literature . This motivated our work in a previous 
paper [18], which had a wider scope, dealing with the 
shortterm and longterm variations of icesurface ve
locity, and associated ice discharge variations, the stress 
regime, the surfaceelevation changes and their asso
ciated massbalance changes . In the present paper, we 
expand the discussion by SánchezGámez et al . [18], 
focusing on the surfaceelevation changes and the geo
detic mass balance of the Academy of Sciences Ice Cap, 
and, in particular, on the possible factors controlling its 
longterm changes and trends in climatic mass balance .

Study site

General data for the Academy of Sciences Ice 
Cap has been presented in the companion paper [19], 
so we will not repeat it here . We will focus here on 
presenting the climatic conditions of Severnaya 
Zemlya, and the Academy of Sciences Ice Cap in 
particular, as these are most relevant for mass bal
ance, which is the focus of this paper . We will also 

briefly outline the main previous studies on regional 
mass balance available in the literature .

The climate of Severnaya Zemlya can be consid
ered as a polar desert with both low temperatures and 
low precipitation [7] . The atmospheric circulation is 
dominated by highpressure areas over Siberia and the 
Arctic Ocean, and low pressure over the Barents and 
Kara seas [20, 21] . There is a southnorth gradient in 
precipitation, with the Kara Sea as a probable moisture 
source [21, 22] . This precipitation gradient is demon
strated by the decrease of the ELA in Severnaya Zem
lya, as we move from south to north, from ~600 m for 
the Vavilov Ice Cap, ~400 m for the Academy of Sci
ences Ice Cap and ~200 m for Schmidt Island [16, 23] .

There are two permanent weather stations in the 
region, Golomyanny and Fedorova (Fig . 1, a of [19]), 
providing meteorological records from the 1930s to 
the present [20, 24] . The mean annual surface air 
temperatures recorded at these stations are of −14 .7 
and −15 °C, respectively, with Fedorova register
ing a mean July temperature of 1 .5 °C for the period 
1930–1990 [24] . Mean annual precipitation is also 
similar for both weather stations, at ~0 .19 m w .e . for 
Golomyanny and ~0 .20 m w .e . for Fedorova [20, 24] . 
However, Zhao et al . [22] showed that NCEPNCAR 
reanalysis summer temperatures at free air 850 hPa 
geopotential height over Severnaya Zemlya [25] have 
weak correlations with the summer mean tempera
tures measured at Golomyanny Island station . They 
noted that this station is located within the Severna
ya Zemlya archipelago 130 km away from the ice cap 
to the southwest into the Kara Sea, at only 7 m a .s .l ., 
and is strongly influenced by the ocean environ
ment due to seaice melting in summer . Addition
ally, Opel et al . [26] found no correspondence be
tween the number of melt layers in an ice core drilled 
at the Academy of Sciences Ice Cap summit and the 
Golomyanny station summer surface air tempera
tures . On the other hand, Zhao et al . (2014) found 
that the total number of melt days on Severnaya Zem
lya was strongly correlated with NCEPNCAR re
analysis summer temperatures . For these reasons, we 
have not used in our analysis the temperature data 
from Golomyanny and Fedorova stations, but, in
stead, the NCEPNCAR reanalysis temperatures . 
Neither the precipitation data at Golomyanny and 
Fedorova stations are representative of the conditions 
at the ice cap, which receives a higher amount of pre
cipitation of ~0,4 m w .e . a−1 [21] than the amount re
corded at Golomyanny and Fedorova stations .
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An automatic weather station installed close to the 
summit of Academy of Sciences Ice Cap between May 
1999 and May 2000 provided temperature information 
for the air and the shallow snow [27] . The mean an
nual air temperature was −15 .7 °C, whereas the average 
temperature of the uppermost 10 m of snow/firn was 
warmer at −10 .2 °C, because of the latent heat released 
by the refreezing of percolating surface meltwater . Dur
ing the summer months of July and August tempera
tures were commonly above the freezing point, causing 
snowmelt and a decrease in snow height [27] .

Regarding longerterm past temperature evolu
tion, an ice core drilled at the summit of the Acad
emy of Sciences Ice Cap has provided a temperature 
record for the last 275 years, inferred from δ18O con
centrations in the ice core . This record shows a mini
mum in 1790 followed by an increasing overall trend 
up to present but with a double maximum in the first 
half of the 20th century [28, 29] . This increasing tem
perature trend helps explaining the role of the Kara 
Sea as a moisture source in the area [26, 22] . It also 
explains the increase in seasalt content at low alti
tudes on the ice cap, especially during warm sum
mers [29] . The increase in moisture in the region has 
also been influenced by the decreasing trend of sea
ice cover in the Arctic beginning in the 1980s [30] . 
The overall picture of temperature change in the last 
decades is especially critical for the Arctic region, 
with a tipping point at the beginning of the 1980s [31] .

The mass balance of the ice caps on Severnaya 
Zemlya and their response to climate change has been 
addressed by a set of papers by Bassford et al . [14−16] . 
For the Academy of Sciences Ice Cap in particular, 
Moholdt et al . [32], using ICESat altimetry togeth
er with older DEMs and velocities from Landsat im
agery, calculated the geodetic mass balance and the 
calving flux for various periods during the last three 
decades, showing that variable icestream dynamics 
dominated the mass balance of the ice cap .

Data and methods

Ice-surface elevation data. We used surfaceeleva
tion data from various sources and periods to derive 
surfaceelevation change rates and volume changes . 
In particular, we used ICESat elevation data from ver
sion 34 of the GLAH06 altimetry product [33], based 
on acquisitions by the Geoscience Laser Altimeter Sys
tem (GLAS) onboard ICESat [34] . ICESat altimetry is 

very accurate (~15 cm) where gently sloping topogra
phy is present [34] . Most observations used in our study 
correspond to spring 2004 (see further details in [18]) . 
We also used the ArcticDEM derived from highreso
lution submetre satellite imagery from the WorldView 
and GeoEye satellite constellations [35] . The surface 
heights retrieved from this imagery are adjusted using 
ICESatderived altimetry as a reference [36, 37] . Ice
free land surrounding the ice cap served to vertically ad
just the strips, and as a reference to check the quality of 
the DEMs . The horizontal resolution of the strip DEM 
product is 2 m, whereas that of the mosaic DEM prod
uct is 10 m . The vertical accuracy of these datasets de
pends on the use of groundcontrol points as a final step 
for DEM vertical position refinement . When no ground 
control is available, the DEM accuracy relies on the ac
curacy of the sensor’s rational polynomial coefficients, 
and is typically in the order of 4 m [36, 37] . The DEM 
strips used for this study correspond to the years 2012, 
2013 and 2016 (see further details in [18]) .

Ice-surface elevation change rates and associated 
mass changes. We estimated decadalscale average sur
faceelevation change rates for 2004−2016 by differenc
ing ICESat altimetry data form 2004 and ArcticDEM 
strips from 2016 . We also calculated shortterm eleva
tion changes using pairs of ArcticDEM strip products 
from 2012/2013–2016 . The elevation change rates were 
split into 25m height bins using an icecap hypsom
etry calculated from the ArcticDEM mosaic product . 
Mean elevation change rate values were calculated for 
individual drainage basins and for increments of ice
cap hypsometry . Volume change rates were converted 
to mass loss rates (geodetic mass balance) using an ice 
density of 900 kg m−3 . This assumes Sorge’s law [38], 
i .e . that there is no changing firn thickness or density 
through time and that all volume changes are of glacier 
ice . Two error sources were considered: the error de
rived from the differencing of the two datasets and, for 
calculations involving ICESat data, the extrapolation 
error associated to an estimation made in an area out
side of the region covered by the ICESat altimetry data . 
The error of the elevation difference was calculated as 
the square root of the sum of the squares of the mea
surement errors of the two elevation sources involved . 
Dividing this error by the number of years between the 
acquisitions considered provided the elevation change 
rate error . The extrapolation error was estimated from 
the difference, within the same height bins, of the cal
culated pointwise elevation change rates from ICESat 
altimetry and the mean elevation change rate from the 
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WorldView strip DEMs . In the case of the shortterm 
changes in surface elevation, which were calculated by 
differencing pairs of ArcticDEM strips, the errors in el
evation change rate were estimated by comparing two 
ArcticDEMs on icefree land . This analysis provided an 
RMSE value of 0,91 m for the height differences . Final
ly, the errors for the basinwide mass change rates were 
calculated using error propagation .

Climatic mass balance. Neglecting basal melt
ing or freezing, the massbalance rate  for a given 
basin is calculated as

M· = B· + D· = ∫
S
 b·dS + ∫

p
 d·dp, (1)

where  is the climatic massbalance rate (surface mass 
balance plus internal balance) and  is the calving flux, 
calculated as a surface integral of its local value , over 
the area S of the glacier basin, and a line integral of the 
local value , along the perimeter P of its marineter
minating margin, respectively [39] . The calving flux 
term  is always negative, as it represents a rate of mass 
loss . If we know the calving flux (given in the compan
ion paper [19]) and the massbalance rate derived from 
the surfaceelevation changes (calculated in this paper), 
then we can use Equation 1 to estimate the climatic 
mass balance for each basin and thus the partitioning of 

total mass balance into climatic mass balance and fron
tal ablation . The latter term refers to the ice mass losses 
by calving, subaerial frontal melting and sublimation, 
and subaqueous frontal melting at the nearlyvertical 
calving fronts [39] . Subaerial frontal melting and subli
mation can be neglected in comparison with the other 
terms . Submarine melting is assumed to be small for the 
Academy of Sciences Ice Cap, because no substantial 
retreat has been observed along the ice fronts of its near
lystagnant parts [32] . Consequently, in our case study 
total frontal ablation can be considered nearly equiva
lent to calving flux or to ice discharge . 

Results

Surface-elevation changes and associated mass 
changes. The calculated surfaceelevation change 
rates, together with their associated mass change 
rates (geodetic mass balance) are shown in Table 1 
and Figs . 1–3 . The surfaceelevation changes, at a 
decadal scale during 2004–2016, and at a shorter
term scale during 2012/2013–2016, are similar, ex
cept for Basin B . The thinning rate for Basin B during 
the most recent period is double than that of the first 

Table 1. Mean annual surface-elevation and mass-change rates for the main marine-terminating drainage basins of the Acade-
my of Sciences Ice Cap. Mass-change rates are calculated assuming an ice density of 900 kg m−3.
Values were calculated from both ICESatArcticDEM and ArcticDEMArcticDEM differencing, which represent decadal (2004–
2016) and recent, shorterterm (2012/13–2016) average values, respectively . ICESat elevation changes were extrapolated hypsomet
rically . The rates for some basins during 2012/13–2016 are not given because of insufficient coverage of the WorldView images 
(which are the basis for the ArcticDEM) in 2012/13
Таблица 1. Среднегодовые значения скоростей изменения высот поверхности и массы для основных ледосборных бас-
сейнов купола Академии Наук, заканчивающихся в море. Скорости изменения массы рассчитаны исходя из плотно-
сти льда 900 кг/м3. 
Значения были рассчитаны по разностям ЦМР ICESatArcticDEM и ArcticDEMArcticDEM . Эти разности характеризу
ют средние изменения соответственно за более чем десятилетний период (2004–2016 гг .) и более короткий современный 
период (2012/13–2016 гг .) . Изменения высот ICESat экстраполировались гипсометрически . Скорости изменения высот 
для некоторых бассейнов в 2012/13–2016 гг . не приведены изза недостаточной обеспеченности космическими снимка
ми WorldView (которые служат основой для ArcticDEM) для 2012/13 г .

Drainage basin
Surfaceelevation change rate Masschange rate

ICESatArcDEM  
2004–2016, m a−1

ArcDEMArcDEM 
2012/13–2016, m a−1

ICESatArcDEM  
2004–2016, Gt a−1

ArcDEMArcDEM 
2012/13–2016, Gt a−1

North −0,05±0,10 − −0,05±0,12 −
West 0,06±0,07 − 0,05±0,06 −
A −0,10±0,10 −0,12±0,11 −0,06±0,07 −0,07±0,07
B −0,28±0,11 −0,58±0,18 −0,10±0,04 −0,21±0,08
South −0,20±0,13 − −0,02±0,01 −
BC −1,31±0,33 −1,21±0,24 −0,33±0,08 −0,30±0,06
Southeast −0,14±0,08 − −0,05±0,03 −
C −1,00±0,14 −0,95±0,26 −0,75±0,11 −0,71±0,17
D −1,02±0,13 −0,84±0,21 −0,44±0,06 −0,36±0,10
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period . The decadalscale surfaceelevation change
rate map displayed in Fig . 1 shows a general thinning 
pattern for all marineterminating basins and a state 
close to balance for the landterminating northern and 
marineterminating western drainage basins . Com
paring Fig . 1 with the surface velocity field in Fig . 2 
of the companion paper [19], we note that the thin
ning is largest for the basins with ice streams drain
ing to the southeast and east (Basins BC, C and D) . 
Drainage Basin A, which has the slowest icestream 
flow, shows only limited average thinning, though with 
greater thinning in its upper part and thickening at 
lower elevations . The thinning pattern is similar for all 
fastflowing basins . The highest thinning rates occur 
where flow converges from the accumulation areas at 
the heads of the major ice streams (see Figs . 2 and 3) .

Mass balance. As discussed in the Methods section, 
we calculated the climatic mass balance from the total 
mass balance and the calving flux using Equation 1 . 
The total mass balance was obtained from surfaceel
evation changes using the geodetic method . As we are 
interested in the current climatic massbalance, we took 
the geodetic mass balance for the period 2012/13–2016 . 
However, no geodetic massbalance data were avail
able for certain basins (North, West, South, South
east) because of the lack of coverage by WorldView 
images . For these basins, we took the geodetic mass 
balance for the period 2004–2016 . We assume that 
this does not imply a significant difference, because 
the changes in surfaceelevation change rates between 

Fig. 1. Surfaceelevation change 
rates 2004–2016 for the Acade
my of Sciences Ice Cap derived 
from ICESatArcticDEM differ
encing .
The background image of the ice cap 
is the ArcticDEM mosaic product
Рис. 1. Темпы изменения вы
сот поверхности в 2004–2016 гг . 
ледникового купола Академии 
Наук, полученные на основе 
разности данных ICESatArctic 
DEM .
Фоновое изображение леднико
вого купола представляет собой 
мозаику ArcticDEM

Fig. 2. Surfaceelevation change rates of Drainage Basin 
BC for 2012/13–2016, derived from ArcticDEMArctic
DEM strip differencing .
White represents no data
Рис. 2. Темпы изменения высот поверхности ледо
сборного бассейна BC за 2012/13–2016 гг ., получен
ные на основе вычисления разности ArcticDEM
ArcticDEM .
Белым цветом показаны участки, где данные отсутствуют
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both periods were very small, almost negligible, for the 
drainage basins with WorldView coverage in both pe
riods . The results for the geodetic mass balance, with 
detail by basin, are shown in Table 2 . For the whole 
ice cap, we obtained a total geodetic mass balance 

 −1 .72±0 .67 Gt a−1 (−0 .31±0 .12 m w .e . a−1) . Since 
the calving flux calculated in the companion paper [19] 
is  −1 .93±0 .12 Gt a−1 (−0 .35±0 .02 m w .e . a−1), 
we get a climatic mass balance  0 .21±0 .68 Gt a−1 
(0 .04±0 .13 m w .e . a−1), not significantly different from 
zero . The total mass balance of the ice cap is therefore 
dominated by the calving flux .

Discussion

Evolution of the surface-elevation change rates dur-
ing recent decades. As mentioned in the results sec
tion, the changes in thinning rate between our study 
periods (2004–2016 and 2012/13–2016) have been 

negligible, except for Basin B . Therefore, we focus 
here on analysing, at a basin scale, the main chang
es in thinning rates between the two periods stud
ied by Moholdt et al . [32] (1988–2006 and 2003–
2009) and our own results . Note that our study 
period 2004–2016 partly overlaps with one of the pe
riods (2003–2009) analysed by Moholdt et al . [32] . 
When comparing Moholdt’s data with our own data, 
it is important to be aware that our Basins North 
and West are grouped together as ‘North’ in Moho
ldt et al . [32] study, while our basins South, BC and 
Southeast are grouped as ‘Others’ in their study .

The basins North (landterminating) and West 
(marineterminating, but with slow flow), have re
mained fairly stable along the whole set of peri
ods analysed by Moholdt et al . [32] and ourselves . 
Basin A presents in 2004–2016 thinning at its upper 
part and thickening at lower elevations, as it did dur
ing both periods analysed by Moholdt et al . [32], 
who indicated a surgelike elevation change pattern, 

Fig. 3. Surface elevation change rates 2012/13–2016 for basins B (a), D (b) and C (c), derived from ArcticDEMArc
ticDEM strip differencing .
White represents no data
Рис. 3. Темпы изменения высот поверхности в 2012/13–2016 гг . для ледосборных бассейнов B (a), D (b) 
и C (c), полученные на основе вычисления разности ArcticDEMArcticDEM .
Белым цветом показаны участки, где данные отсутствуют 
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in agreement with the surface velocity fields of the 
1995 InSAR data of Dowdeswell et al . [23] . Moholdt 
et al . [32] also noted a decrease in ice flow, and cor
respondingly in dynamic instability, between 1988–
2006 and 2003–2009, indicating glacier deceleration . 
Our own data suggest continued deceleration during 
the period 2004–2016, with differences in surface
elevation change rates between the upper and lower 
parts greater than 0 .8 m a−1 (see Fig . 1) .

The surfaceelevation change rate in Basin B de
creased, from −1 .26±0 .31 m a−1 in 1988–2006, to 
−0 .28±0 .11 in 2004–2016 and to –0 .58±0 .18 m a−1 in 
2012/13–2016 . The structure of its spatial changes (see 
Figs . 1 and 3, a) is of special interest, because it shows 
a surgelike pattern, with current marked thinning in 
the upper part of the basin (ca . −2 m a−1) and thick
ening in the lower part of the ice stream (ca . 1 m a−1) .

Basins South, BC and Southeast showed a transi
tion from a nearbalance value of −0 .02±0 .10 m a−1 in 
2003–2006 to thinning in 2004–2016 (surfaceeleva
tion change rate of −0 .59±0 .17 m a−1) . This transition 
is more marked if Basin BC is considered separately, as 
its surfaceelevation change rate is of −1 .31±0 .33 m a−1 
for 2004–2016, due to the initiation of ice stream flow 
in this basin sometime between 2002 and 2016, as dis
cussed in the companion paper [19] .

Basin C presented widespread thinning during all 
periods, but with largest changes during the earliest pe

riod, of −2 .56±0 .26 m a−1 on average in 1988–2006, 
compared with ca . −1 m a−1 in the two most recent 
periods (see Fig . 3, b and Table 3, the latter in terms 
of mass balance) . Basin D has also shown widespread 
thinning in all periods, but with a slowly decreasing 
trend, which is an indication of sustained fast flow and 
results in large cumulative thinning (see Fig . 3, c) .

Overall, we observe a larger dynamic thinning and a 
larger contribution to mass loss by the marineterminat
ing southern and eastern drainage basins for 2004–2016 
and for 2012/13–2016, in comparison with the results 
of Moholdt et al . [32] for 2003–2006 . This largest thin
ning, most relevant at the zones of onset of icestream 
flow, is an indication of dynamic instability .

Evolution of the mass-balance rates during recent de-
cades. The estimates of the total mass balance of the 
Academy of Sciences Ice Cap during the last three de
cades, with detail by basin, are shown in Table 3 . All 
mass balances were obtained by the geodetic meth
od, which has the limitations derived from the use of 
Sorge’s law . Possible changes in the area of the ice 
cap, if significant, would involve a further limitation . 
Dowdeswell et al . [23] reported an icecap area of 
5575 km2, based on Landsat images from 1988 . Mo
holdt et al . [32], analysing multitemporal satellite im
agery from Corona and Landsat satellites acquired be
tween 1962 and 2010, concluded that there have been 
no clear trends in the fluctuations of terminus posi

Table 2. Partition of the total mass balance (calculated by the geodetic method) into climatic mass balance and frontal ablation 
for the drainage basins of the Academy of Sciences Ice Cap. 
The geodetic mass balance has been derived from ArcticDEMArcticDEM differencing for 2012/13–2016, except for the basins 
marked with an asterisk, for which ICESatArcticDEM differencing for 2004–2016 has been used . The frontal ablation data corre
spond to the period November 2016 – November 2017 (see the companion paper [19])
Таблица 2. Разбиение общего баланса массы (рассчитанного геодезическим методом) на климатический баланс массы 
и фронтальную абляцию для ледосборных бассейнов ледникового купола Академии Наук. 
Геодезический баланс массы получен на основе разности ArcticDEMArcticDEM за 2012/13–2016 гг ., за исключением 
бассейнов, отмеченных звёздочкой, для которых использовалась разность ICESatArcticDEM за 2004–2016 гг . Данные по 
фронтальной абляции соответствуют периоду ноябрь 2016 – ноябрь 2017 (см . сопутствующую статью [19])

Drainage Basin
M· B· D·

Gt a−1 m w .e . a−1 Gt a−1 m w .e . a−1 Gt a−1 m w .e . a−1

North* −0,05 −0,04 −0,05 −0,04 0 0
West* 0,05 0,05 0,11 0,11 −0,06 −0,06
A −0,07 −0,11 −0,04 −0,04 −0,03 −0,06
B −0,21 −0,52 −0,03 −0,07 −0,18 −0,44
South* −0,02 −0,18 0,02 0,23 −0,04 −0,46
BC −0,3 −1,09 0,11 0,4 −0,41 −1,49
Southeast* −0,05 −0,13 0,03 0,08 −0,08 −0,21
C −0,71 −0,86 −0,02 −0,02 −0,69 −0,83
D −0,36 −0,76 0,08 0,17 −0,44 −0,93
Ice cap total −1,72 −0,31 0,21 0,04 −1,93 −0,35
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tions of the various basins of the Academy of Scienc
es Ice Cap . They calculated a total area loss of the ma
rineterminating glaciers of 5 km2 during 1988−2009, 
including several cases of small local advance and re
treat . The corresponding rate of icevolume loss was of 
only 0 .02 km3 a−1, which is insignificant in terms of ice
cap mass balance . Our own observations, using Land
sat7 and Sentinel2 optical images from July 2002 and 
March 2016, respectively, showed local advances and 
retreats of the eastern and southern marine margins of 
up to ca . 1–2 km with respect to the margins of Moho
ldt et al . [32], but the net change in area was negligible 
and thus we used their same icecap area of 5570 km2 .

The total mass balances shown in Table 3 are 
similar, although with reversed sign, to those of 
the calving fluxes presented in Table 2 of the com
panion paper [19] . The largest difference (ca . 
0 .3−0 .4 Gt a−1, for 2003–2009), is attributed to the 
use by Moholdt et al . [32] of Basin North as an ana
logue for the climatic mass balance of the whole ice 
cap (the slightly positive climatic mass balance of 
Basin North multiplied by the area of the whole ice 
cap accounts for this difference) . The second larg
est difference corresponds to the most recent peri
od, and it could be attributed to two facts: 1) the pe
riods analysed in both tables are close but not equal 

(2016/17 vs . 2012/13–2016); 2) the mass balances 
given for certain basins for 2012/13–2016 actually 
correspond to 2004–2016, due to unavailability of 
WordView images for those basins in 2012/13–2016 . 
Taken together, the results in Table 2 of [19] and 
Table 3 of this paper indicate that the total mass bal
ance of the ice cap is nearly equivalent to the calving 
losses, which means that the longterm climatic mass 
balance has remained close to zero since 1988 .

The scarce earlier observations of climatic mass 
balance available for the Vavilov Ice Cap on October 
Revolution Island, some 120 km to the south of the 
Academy of Sciences Ice Cap, also indicate a near
zero average balance of –0 .03 m a−1 for the periods 
1975–1981 and 1986–1988 [40] . Massbalance mod
elling experiments by Bassford et al . [14], also for the 
Vavilov Ice Cap, give a similar value of −0 .02 m a−1 
for the whole period 1974–1988 . Although all of these 
estimates suggested a large interannual variability, 
such yeartoyear variations have limited interest in 
the context of this discussion, as we only have avail
able average massbalance estimates over periods of 
several years, up to more than a decade . Therefore, me 
may conclude that the climatic mass balance of the 
Academy of Sciences Ice Cap has remained close to 
zero on average for the last four decades .

Table 3. Mass balance rates (geodetic mass balance) for the main drainage basins of the Academy of Sciences Ice Cap and over 
different periods.
Basin «North» here groups our basins North and West, and «Others» groups our basins South, BC and Southeast . These names are 
used for compatibility with Moholdt et al . [32] . The values used for computing the Ice Cap total in this study are marked with an as
terisk, i .e . we have taken the values for 2012/13–2016 and, when unavailable, those for 2004–2016 . All values are given in m w .e . a−1 
except those in the last row, given in Gt a−1

Таблица 3. Значения баланса массы (геодезический баланс массы) для основных ледосборных бассейнов ледникового 
купола Академии Наук и разных периодов.
Здесь бассейн «North» включает в себя наши бассейны North и West, а бассейн «Others» – наши бассейны South, BC и 
Southeast . Эти названия были использованы для возможности сравнения с данными Мохолдта с соавторами [32] . Значе
ния, используемые для вычисления общей величины Ice Cap total в данном исследовании, отмечены звёздочкой, т .е . мы 
взяли значения за 2012/13–2016 гг . и, если они отсутствуют, за 2004–2016 гг . Все значения даны в метрах водного экви
валента в год, за исключением значений в последней строке, приведённых в Гт/год

Drainage Basin
Moholdt et al . [32]

This study
ICESatArcDEM ArcDEMArcDEM

1988–2006 m w .e . a−1 2003–2009 m w .e . a−1 2004–2016 m w .e . a−1 2012/13–2016 m w .e . a−1

Basin North 0,03±0,18 0,07±0,06 0±0,08* –
A 0,14±0,23 0,14±0,09 −0,09±0,09 −0,11±0,10*
B −1,13±0,28 −0,23±0,12 −0,25±0,10 −0,52±0,16*
C −2,30±0,23 −0,86±0,09 −0,90±0,13 −0,86±0,23*
D −1,57±0,26 −1,11±0,11 −0,92±0,12 −0,76±0,19*
Others −0,29±0,23 −0,02±0,09 −0,53±0,15* –
Ice Cap total −0,55±0,16 −0,19±0,05 −0,31±0,12
Ice Cap total −3,06±0,89 Gt a−1 −1,06±0,28 Gt a−1 −1,72±0,67 Gt a−1
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Possible factors controlling long-term changes and 
trends in climatic mass balance. Thinking of possi
ble controlling factors, summer air temperature 
and precipitation seem the most evident to analyse . 
Using NCEPNCAR and ERAInterim reanalysis 
data for Novaya Zemlya and Severnaya Zemlya from 
1995−2011, Zhao et al . [22] studied the influence of 
summer (JuneSeptember) mean 850 hPa geopoten
tial height temperature on snowmelt . They analysed 
the trends of both total melt days (TMD) and melt 
offset date (MOD) . For Severnaya Zemlya, the tem
perature trends during 1995–2011 were of 0 .80 °C de
cade−1 (NCEPNCAR, pvalue < 0 .05) and 
0 .88 °C decade−1 (ERAInterim, pvalue = 0 .065) . 
Zhao et al . [22] found a positive correlation between 
mean TMD and the average JuneSeptember NCEP
NCAR air temperature at 850 hPa, with the slope 
of the linear regression of 10 days °C−1 (r = 0 .843, 
pvalue < 0 .0001) . Using simple regression, they also 
found that the TMDs of Severnaya Zemlya are signif
icantly anticorrelated to the Laptev Sea (r = −0 .735, 
pvalue < 0 .001) and Kara Sea (r = −0 .678, pval
ue < 0 .003) September seaice extent . However, since 
seaice extent and glacier surface melting can core
spond to the regional temperature increase, Zhao 
et al . [22] used additionally partial correlation analy
sis to remove the largescale influence of air tempera
ture on both variables . Upon removal of these effects, 
partial correlation analysis suggested that glacier melt 
on Severnaya Zemlya was still statistically anticor
related to the Laptev Sea and Kara Sea seaice ex
tent . An explanation can be that reduced offshore 
seaice concentration, i .e . increased openwater frac
tion, can enhance onshore advection of sensible and 
latent heat fluxes [41] . However, even if longterm 
changes in summer (and annual) temperatures have 
been observed during our analysed period [18], and 
regional seaice concentration has also shown a clear 
decreasing trend [18], these changes seem to have ex
erted only a minor impact on the longterm climatic 
mass balance estimates for the Academy of Sciences 
Ice Cap, which remain close to zero . An explanation 
suggested by Zhao et al . [22] is that seaice reduction 
exposes larger areas of open water in summer to evap
oration and change the largescale atmospheric circu
lation, which results in increased summer precipita
tion over the Arctic [42, 43] .

For the Academy of Sciences Ice Cap, the in
fluence of seaice concentration on precipitation 
has been observed by Opel et al . [26], through their 

analysis of the deep ice core drilled at the icecap 
summit in 1999−2001 . Deuterium excess (the dif
ference between the two stable waterisotope ratios 
δ18O and δD) in precipitation depends mainly on 
the evaporation conditions in the moisturesource 
region, and to a lesser extent on the condensation 
temperatures . The main factors controlling the pro
cess are the relative air humidity and the seasurface 
temperature (SST) and, to a lesser degree, the wind 
speed during evaporation . Based on the relationship 
between deuterium excess and SST, Opel et al . [26] 
observed that in hemispherically warmer periods the 
Academy of Sciences Ice Cap receives more pre
cipitation from moisture evaporated at lower SSTs, 
for example due to a northward shift of the mois
ture source . Since most precipitation on Severnaya 
Zemlya is brought by air masses moving from the 
south and southwest, the Kara Sea is likely to be a 
regional moisture source and its seaice cover would 
be the main factor influencing summer and autumn 
evaporation . Lower seaice cover in the Kara Sea 
would allow higher evaporation rates and enhance 
the contribution of regional moisture to precipita
tion over the Academy of Sciences Ice Cap . Moho
ldt et al . [32] searched for some evidence of this pre
cipitation increase for Novaya Zemlya and Severnaya 
Zemlya, finding a slightly higher precipitation rate in 
2004−2009 with respect to the mean for 1980−2009, 
especially for Novaya Zemlya . For Severnaya Zem
lya, its climatic mass balance close to zero suggests 
that the recent precipitation anomaly is also likely to 
be real, as it provides the most reasonable mecha
nism to counterbalance the observed increasing melt 
trend . In summary, the nearequilibrium climatic 
mass balance of the Academy of Sciences Ice Cap 
(and most generally of Servernaya Zemlya) is prob
ably the result of two opposing effects . On one hand, 
seaice cover loss would enhance precipitation by 
exposing larger areas of open water to evaporation . 
On the other, these larger areas of open water would 
allow onshore advection of heat fluxes from warm
ing mixed ocean layers, accelerating surface melt on 
the ice cap . With the climatic mass balance remain
ing near zero, the role of the calving flux is critical in 
determining the total mass balance of the Academy 
of Sciences Ice Cap .

Total ablation and its partitioning between fron-
tal ablation and surface ablation. For the projections 
of future contributions of glacier wastage to sealev
el rise, it is of interest to know the relative contribu
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tions of surface ablation and frontal ablation to the 
total ablation . Frontal ablation is equivalent, in our 
case study, to calving flux, which has been calculat
ed in the companion paper [19] . But we also need an 
estimate of surface ablation . To get it, we subtracted 
from our calculated climatic mass balance for 2012–
2016 (0 .21±0 .68 Gt a−1; see section ‘Results’) an es
timate of the total accumulation over the ice cap . 
This estimate of accumulation was based on the mea
sured net accumulation at the icecap summit and 
its variation with altitude, as done by Dowdeswell 
et al . [23], and is described below .

At the summit of the Academy of Sciences Ice 
Cap, analysis of an ice core detected the layers of 
maximum radioactivity (in terms of Cesium137) corre
sponding to the 1963 atmospheric nuclear tests and to 
the 1986 Chernobyl event . The resulting average net 
accumulation rates were 0 .45 m w .e . a−1 from 1963 
to 1999, and 0 .53 m w .e . a−1 from 1986 to 1999 [44] . 
Later analyses by Fritzsche et al . [28] gave an average 
accumulation rate of 0 .46 m w .e . a−1 over 1956−1999 
based on stableisotope investigations . These values 
are also in agreement with the mean annual net mass 
balance of 0 .43−0 .44 w .e . a−1 observed by Zagoro
dnov [45] for 1986/87 using structuralstratigraphic 
methods, although in disagreement with the annu
allayer thickness of 0 .26−0 .28 m suggested by Kle
mentyev et al . [46] and used by Kotlyakov et al . [47] 
for dating the Academy of Sciences ice core drilled 
in 1986/87 . On the other hand, measurements else
where in Severnaya Zemlya suggest that annual pre
cipitation decreases with altitude from 0 .45 at the ice
cap summit to 0 .25 m w .e . a−1 close to sea level [48] . 
Assuming, a value of 0 .30 m w .e . a−1 as average ac
cumulation rate over the entire ice cap, as done by 
Dowdeswell et al . [23], we obtained a total accumula
tion of 1 .67 Gt a−1 . If, instead, we had used as icecap 
averaged accumulation rate its upper bound, given by 
the net accumulation rate at the ice cap summit of 
0 .46 m w .e . a−1 [28], the total accumulation over the 
ice cap would have been of 2 .56 Gt a−1 .

Since our estimate of climatic massbalance is 
of 0 .21 Gt a−1, the surface ablation will thus be of 
−1 .46 Gt a−1 . If we add the frontal ablation (most
ly calving) of −1 .72 Gt a−1, we get a total ablation of 
−3 .18 Gt a−1 . This implies that iceberg calving rep
resents, on average, ~54% of the mass losses over 
2012–2016, with the remaining 46% correspond
ing to surface ablation . If we had considered, in
stead, the upper bound for the accumulation rate of 

0 .46 m w .e . a−1 [28], frontal ablation would have rep
resented ~42% of the total ablation over the period 
2012–2016, with the remaining ~58% corresponding 
to surface ablation . We conclude that calving loss
es are a substantial component, in fact about half of 
the total mass loss from the Academy of Sciences Ice 
Cap . This value is higher than a previous estimate by 
Dowdeswell et al . [23] for the Academy of Scienc
es Ice Cap in 1995, of ~40% . It is also higher than 
the available estimates for other large Arctic ice caps 
such as Austfonna, for which Dowdeswell et al . [49] 
estimated that calving accounted for 30−40% of total 
ablation, or Svalbard as a whole, for which Błaszczyk 
et al . [50] gave an estimate of 17−25% .

Conclusions

Our analysis leads to the following main conclu
sions:

1 . The average total geodetic mass balance of the 
ice cap during 2012–2016 was of −1 .72±0 .27 Gt a−1, 
which is equivalent to −0 .31±0 .05 m w .e . a−1 over the 
entire ice cap area .

2 . The average climatic mass balance of the 
ice cap during 2012–2016 (similar to that for 2004–
2016), was not significantly different from zero, at 
0 .21±0,68 Gt a−1, or equivalently 0 .04±0 .13 m w .e . a−1 . 
This agrees with the scarce insitu observations in the 
region during the 1970s and 1980s, and with remote
sensing estimates by other authors for 1988–2006 and 
2003–2009 . The average climatic mass balance has thus 
remained around zero during the last four decades .

3 . Our estimated average total ablation (surface ab
lation plus frontal ablation) over the period 2012–2016 
is of −3 .18 Gt a−1, of which frontal ablation (dominat
ed by calving) accounts for ~54% and the remaining 
~46% corresponds to surface ablation . Calving losses 
are, therefore, an important contributor to the mass 
losses from the Academy of Sciences Ice Cap .

4 . Since the climatic mass balance has remained 
close to zero over the last four decades, in spite of re
gional warming, the total mass balance of the ice cap 
has been driven mainly by calving .
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Расширенный реферат

Определены скорости изменения высоты по
верхности ледникового купола Академии Наук 
на о . Комсомолец (архипелаг Северная Земля в 
Российской Арктике) за два периода: 2004−2016 
и 2012/13−2016 гг . Скорости для первого пери
ода рассчитаны на основе разности цифровых 
моделей высот ICESat и ArcticDEM, а для вто
рого периода – на основе разности двух набо
ров цифровых моделей высот ArcticDEM . Ис
ходя из этих скоростей изменения высоты 
поверхности и предполагая, что плотность льда 
равна 900±17 кг / м3, оценён геодезический баланс 
массы купола, который был почти одинаков для 
обоих периодов и составил −1,72±0,67 Гт / год, что 
эквивалентно потерям −0,31±0,12 м вод . экв . / год 
на всей площади ледникового покрова, равной 

5570 км2 . Используя независимую оценку фрон
тальной абляции за 2016−2017 гг ., которая равна 
−1,93±0,12 Гт/год (−0,31±0,12 м вод . экв . / год), 
получаем оценку климатического баланса массы 
ледникового купола, существенно не отлича
ющуюся от нуля и равную 0,21±0,68 Гт / год 
(0,04±0,13 м вод . экв ./год), что вполне согласу
ется с почти нулевым средним балансом, наблю
давшимся в течение последних четырёх десяти
летий . Обсуждаются также возможные факторы, 
которые управляют долгосрочными изменени
ями и трендами климатического баланса массы, 
включая температуру, осадки, сплочённость мор
ских льдов, относительную влажность воздуха, 
температуру поверхности моря и скорость ветра . 
Используя данные об аккумуляции, измеренной 
на вершине ледникового купола, и высотный гра
диент аккумуляции накопления, оцениваются 
полная аккумуляция и, следовательно, полная 
абляция ледникового купола как −3,18 Гт / год . 
Далее рассчитывается, в какой пропорции пол
ная абляция распределяется между фронтальной 
абляцией, в которой преобладает отёл (≈54%), и 
климатическим балансом массы, в основном по
верхностной абляцией (≈46%) .
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Summary
Monitoring of glacier mass balance is usually focused on analysis of middle and large glaciers, so small glaciers 
on the verge of extinction remain out of the attention of researchers. Studies of glaciers of the Polar Urals, begun 
in the mid-twentieth century, present in this respect interesting information. The series of observations of them 
is the longest among other glaciers of the mountainous regions of the Russian mainland in the polar latitudes. 
New results of quantitative assessment of changes in the size and mass balance of glaciers in this region are pre-
sented. To estimate the geodetic balance of the IGAN Glacier, data from photogeodetic surveys of 1963, data of 
ground-based DGPS surveys of 2008 and 2018 together with a fragment of the digital elevation model (DEM) of 
the ArcticDEM v3.0 of 2016 were used. Using these data, the DEM of its surface was calculated as of 1963, 2008, 
and 2018, and the changes in the glacier volume were estimated for the period from 1963 to 2018, during which 
the glacier had lost 19.7 million m3 of ice, of which 3.2 million m3 were lost in the last decade. The average 
decrease in the surface height was 18.94±3.22 m, and the maximum – 53.5±1.0 m. In 1963–2008, the specific 
massbalance was equal to −317±59 mm w.e./year, while in 2008–2018 −336±61 mm/year. Estimation of changes 
in the size of 30 glaciers of the Polar Urals made from images of the Sentinel-2 satellite had shown that in 2000–
2018 the glaciers lost 2.02 km2 (about 28%) of the area. In comparison with the period of 1953–2000, the aver-
age annual rate of reduction of their area doubled and amounted to 0.112 km2/year (1.54%/year). Magnitudes 
of the reduction of individual glaciers are not identical. Within the selection of 30 glaciers, they vary from 7.1% 
(the Terentyev Glacier) to 61.1% (the Oleniy Glacier). The analysis of changes in temperature and precipita-
tion in 2000–2018 allows us making the conclusion that the reason for the accelerated reduction of glaciers in 
the Polar Urals in these years is the rise of summer air temperature since beginning of the twentieth century by 
1.5 °C, to which the lowering of winter precipitation was added in the last decade.
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По данным фотогеодезических съёмок 1963  г., наземных DGPS‑съёмок 2008 и 2018  гг. и космиче‑
ских снимков оценены изменения геодезического баланса ледника ИГАН и размеров 30 ледников 
Полярного Урала с 1953 по 2018  г. По сравнению с 1953  г. площадь ледников продолжает сокра‑
щаться с возрастающей скоростью; с начала ХХI в. она увеличилась в 2 раза. С 1953 г. ледник ИГАН 
потерял 19,7 млн м3 льда, его высота в среднем понизилась на 19 м.

Введение

Сокращение ледников в последние десяти
летия наблюдается в разных частях планеты и 
связь этого процесса с происходящим потепле
нием климата уже не вызывает сомнений . Более 

того, появилась возможность говорить о полном 
исчезновении ледников в ряде районов в бли
жайшей перспективе . В таком состоянии нахо
дятся в настоящее время ледники в тропических 
широтах – в Андах, Африке и в Индонезии [1–
3] . Наблюдения ледников умеренных широт – в 
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Пиренеях [4] и Альпах [5, 6] – также показывают 
их катастрофическое сокращение в последнее 
десятилетие . Наиболее уязвимые в этом отноше
нии – ледники с размерами менее 0,5 км2 [7, 8] . 
В зависимости от региональных особенностей 
климатических условий, рельефа, размеров и 
морфологии самих ледников этот процесс про
исходит с разной интенсивностью [9] . Для по
нимания механизмов влияния этих факторов 
на изменения ледников важную роль играет ин
формация о динамике их состояния для доста
точно большого временнóго интервала . Число 
ледников в мире, обеспеченных данными таких 
наблюдений, составляет менее 1% [10] . Вместе с 
тем ледники с размерами менее 0,5 км2 состав
ляют более 80% общего числа ледников в горных 
хребтах средних и низких широт [11, 12] . Хотя их 
общая площадь и объём невелики по сравнению 
с более крупными ледниками, они представля
ют собой важный компонент криосферы горных 
районов, участвуя в формировании ландшафта и 
местной гидрологии .

Во всём мире мониторинг ледников сосредо
точен в основном на средних и крупных ледни
ках, поэтому понимание процессов, происходя
щих с ледниками на грани исчезновения, остаётся 
неполным . Исследования ледников Полярного 
Урала, начатые в середине ХХ в ., в этом отноше
нии – уникальное дополнение . Они имеют самый 
длинный ряд наблюдений среди ледников горных 
районов материковой части России, расположен
ных в полярных широтах [13] . Ежегодные наблю
дения здесь были начаты в 1958 г . по програм
ме Международного геофизического года на базе 
гляциологического стационара на озере Большая 
Хадата и продолжались до конца 1981 г . Програм
ма включала в себя традиционные гляциологи
ческие наблюдения за балансом массы ледников 
ИГАН, Обручева и МГУ [14] и их фотогеодезиче
ский мониторинг [15] .

После значительного перерыва наблюде
ния были продолжены . С появлением в 2000 г . 
космических снимков ASTER была выполнена 
оценка изменений границ ледников с момен
та их предыдущей каталогизации, которая по
зволила установить значительное сокращение 
их размеров [16] . Однако изменения площади 
и длины ледника не всегда адекватно отража
ют связь его состояния с климатом, поскольку 
в значительной мере зависят от локальных осо

бенностей рельефа, в то время как баланс массы 
связан с климатом напрямую . Традиционные 
гляциологические измерения баланса массы, ос
нованные на сети снегомерных реек и шурфов, 
широко используются с середины ХХ в . во всём 
мире . Но они не учитывают перераспределение 
льда, связанное с его движением, и не исклю
чают возникновение систематической погреш
ности [17] . В последние годы для таких оценок 
всё чаще используют цифровые модели поверх
ности ледника, полученные по данным разнов
ременных наземных геодезических измерений 
или аэро космических съёмок [18, 19] .

В настоящей работе мы использовали архив
ные материалы, данные разновременных DGPS
съёмок, а также результаты обработки матери
алов современных космических снимков для 
определения тенденции в изменениях размеров 
ледников Полярного Урала с начала ХХI в . по 
настоящее время и оценки баланса массы лед
ника ИГАН с использованием цифровых моде
лей поверхности .

Район исследований

К Полярному Уралу относится самая север
ная часть Уральского хребта (66,5–68,25° с .ш .) 
(рис . 1) . Располагаясь ниже климатической сне
говой границы, ледники существуют здесь бла
годаря низким температурам воздуха и высо
кой концентрации снега в карах и на уступах 
подветренных склонов в результате метелево
го и лавинного переноса снега . Они образуют 
отдельные очаги оледенения, приуроченные к 
наиболее возвышенным и расчленённым участ
кам хребта [13] . Выделяют три основных райо
на оледенения: горное обрамление оз . Большая 
Хадата (наиболее крупные ледники – ИГАН, 
Обручева, Чернова), район Большого и Малого 
Щучьих озёр (ледники МГУ, Карский, Сынок) и 
хр . ОчеНырд (ледники Долгушина, Парус, Те
рентьева, МИИГАиК) .

Современное оледенение Полярного Урала 
представлено снежноледовыми образования
ми малых размеров, имеющими площадь менее 
0,5 км2 . На период составления Каталога лед
ников СССР (1950–60е годы) здесь находился 
91 ледник общей площадью 20,8 км2 (наиболее 
крупный ледник ИГАН имел в эти годы пло
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щадь 1,25 км2 и относился к кароводолинному 
типу) [20] . Ледники располагаются в высотном 
диапазоне от 300 до 1400 м над ур . моря (все вы
соты в статье даны над уровнем моря) . В настоя
щее время практически все они относятся к двум 
морфологическим типам – каровому и склоно
вому . Большинство ледников расположено на 
подветренных склонах к западу от Уральского 
водораздела и имеют восточную экспозицию . 
Высота фирновой линии по данным Каталога 
находилась в диапазоне от 500 до 1000 м .

В 1958–1981 гг . в период работы метео
станции (ГМС) Большая Хадата (67,618° с .ш ., 
66,098° в .д ., 264 м) среднегодовая температу
ра воздуха была отрицательной: −6 °С [13] . 
По результатам наблюдений установлена тес
ная связь между температурами воздуха в лед
никовой зоне Полярного Урала с температу
рой воздуха на ГМС Салехард (коэффициент 
корреляции между суточными температура
ми составлял 0,89) . Данные, полученные авто
матической ГМС «Campbell», работавшей над 
ледником ИГАН на вершине ХауНаурдыкеу 
(1240 м) в 2008–2009 гг ., показали, что такая 

связь сохраняется и в настоящее время [18] . 
С середины 1980х годов, по данным реанализа 
ERAInterim Европейского центра среднесроч
ных прогнозов погоды (ECMWF), на террито
рии Полярного Урала наблюдается постепен
ный рост среднегодовых температур воздуха 
(рис . 2) [21] . В настоящее время разница с пре
дыдущим периодом составляет порядка 1,5 °С . 
При этом основной вклад в этот рост вносит уве
личение весеннелетних температур, влияющих 
на величину абляции .

На Полярном Урале преобладает западный 
перенос, и депрессии, возникающие над Се
верной Атлантикой и Баренцевым морем, слу
жат основным источником осадков . Среднего
довая величина осадков в период работы ГМС 
Большая Хадата составляла 610 мм/год . Годовой 
цикл характеризуется летним максимумом, но 
большая часть осадков выпадает в твёрдом виде 
с сентября по май [13] . По данным реанализа 
ERAInterim [21], годовые осадки долгое время 
оставались практически на прежнем уровне, но 
в последнее десятилетие наметилось их устой
чивое снижение (см . рис . 2) за счёт уменьшения 

Рис. 1. Район исследований и 
вид ледника ИГАН в 2008 г .
Жёлтыми пунктирными линиями 
выделены три основных леднико
вых района Полярного Урала
Fig. 1. Study area and the IGAS 
Glacier in 2008 .
Three glacial regions of the Polar 
Urals are outlined with yellow dotted 
lines
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доли твёрдых осадков, основная масса которых 
приходится на осенний период (сентябрь–но
ябрь) . Их количество уменьшается на протяже
нии последних 10 лет, а наблюдаемое некоторое 
увеличение весенних осадков не может компен
сировать общее снижение годовой суммы [21] . 
Регулярные наблюдения на ледниках Полярно
го Урала в 1958–1981 гг . показали, что для этого 
региона была характерна высокая межгодовая 
изменчивость аккумуляции и абляции, обуслов
ленная случайными различиями в сочетании ме
теорологических параметров отдельных балан
совых лет [14, 15] .

Данные и методы

Данные наземных геодезических измерений по-
верхности ледника ИГАН. В качестве наиболее 
ранней информации о высоте поверхности лед
ника ИГАН использован топографический план 
масштаба 1:5000, созданный на основе резуль
татов фототеодолитной съёмки, выполненной 
Д .Г . Цветковым 10 августа 1963 г . [15] . Изогипсы 
на поверхности ледника проведены через 5 м . На 
нём также обозначены положения базисов фото
теодолитной съёмки, которые использовались в 

дальнейшем для сорегистрации результатов по
следующих измерений . В конце июля 2008 г . экс
педицией Института географии РАН была прове
дена DGPSсъёмка поверхности ледника ИГАН, 
позволившая получить данные для продолжения 
мониторинга баланса массы ледника геодезиче
ским методом [18] . Съёмкой была охвачена север
ная (кароводолинная) часть ледника, поскольку 
поверхность его южной части в тот момент пред
ставляла собой снежное «болото» на водораз
дельном плато, что ограничивало возможности 
проведения съёмки . Координаты – широта (x), 
долгота (y) и высота (z) – были определены в 
430 точках с точностью ±0,07 м (х, у) и ±0,1 м (z) .

Через 10 лет в августе 2018 г . во время со
вместной экспедиции Института географии РАН, 
Московского государственного университета 
имени М .В . Ломоносова и ГКУ ЯНАО «Научный 
центр изучения Арктики» проведена повторная 
DGPSсъёмка поверхности ледника ИГАН, осво
бодившейся ото льда поверхности ложа, конеч
ной морены и окружающих склонов . Съёмка вы
полнялась в режиме RTK (Real Time Kinematic) с 
использованием комплекта двухчастотных GPS
приёмников Trimble . Базовая станция находилась 
на берегу оз . Большое Хадата в 4,5 км от ледника 
ИГАН, абсолютная отметка после уравнивания – 

Рис. 2. Изменения средних годовых тем
ператур воздуха (а) и годовых сумм осад
ков (б) в районе исследований по данным 
реанализа ERAInterim Европейского 
центра среднесрочных прогнозов погоды 
(ECMWF)
Fig. 2. Changes in mean annual air tempera
ture (a) and annual precipitation (б) in the 
study area according to the ERAInterim re
analysis data of the European Center for Me
diumRange Weather Forecasts (ECMWF)
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211,74 м . Уравнивание выполнено в системе ко
ординат WGS 84, UTM зона 41N, модель геои
да – EGM96 . Измерения проведены в 362 точках, 
которые в дальнейшем использовались для по
строения цифровой модели поверхности ледника 
ИГАН, соответствующей концу периода абляции 
2018 г . Точность измерений координат х и у со
ставляет ±0,05 м, высоты z – ±0,1 м . В дальней
шем, при совместной обработке оцифрованного 
топоплана 1963 г . и данных DGPSсъёмок, в ка
честве исходных геодезических пунктов исполь
зовались точка расположения базовой станции в 
2008 г . («ИГАН 2008») и четыре базиса опорной 

сети 1963 г ., которые были найдены во время экс
педиций 2008 и 2018 гг . (рис . 3) .

Данные дистанционного зондирования. Обес
печенность района исследований материалами 
спутниковых съёмок высокого разрешения, по
зволяющими исследовать состояние ледников 
Полярного Урала, долгие годы оставалась неудов
летворительной . Основные причины – сложные 
метеоусловия, высокая доля дней с облачностью, 
а также продолжительный период залегания се
зонного снежного покрова . С запуском спутника 
«Теrrа» в 1999 г . ситуация улучшилась, и в 2000 г . 
были получены снимки (ASTER, 14 .07 .2000) с 
гео метрическим разрешением 15 м, позволившие 
оценить изменения размеров ледников Поляр
ного Урала с момента их каталогизации (АФС, 
1953–1960 гг .) [16] . Для определения положений 
границ ледников Полярного Урала в 2018 г . при
меняли снимки со спутника Sentinel2 (простран
ственное разрешение 10 м) [22], полученные 26 
и 27 августа 2018 г . практически синхронно с на
земными работами на леднике .

Дополнительной информацией о высо
те поверхности ледника служила цифровая мо
дель рельефа (ЦМР) Arctic DEM v3 .0 PanArctic 
(Release 7) с пространственным разрешением 
2 м [23] . Фрагмент данной ЦМР, покрывающий 
ледник ИГАН, был создан с помощью съём
ки со спутника WorldView3, выполненной в 
конце периода абляции (21 .08 .2016 г .) . Исход
ная ArcticDEM зарегистрирована в координат
ной системе WGS 84 с применением орбиталь
ных параметров и данных лазерной альтиметрии 
IceSAT, поэтому её использование в каждом 
конкретном случае требует дополнительной кор
рекции в плане и по высоте [24] . Результаты то
пографических съёмок, космических снимков и 
ЦМР обрабатывали в программных продуктах 
ArcGIS и QGIS .

Оценка изменений объёма и баланса массы лед-
ника ИГАН. Для расчёта изменения объёма лед
ника ИГАН за 1963–2008 и 2008–2018 гг . созда
ны ЦМР его поверхности на 1963, 2008 и 2018 гг . 
Изменение объёма льда за эти периоды вычис
лялось как объём, заключённый между соответ
ствующими поверхностями .

ЦМР на 1963 г. получена путём оцифровки 
топоплана масштаба 1:5000 с высотой сечения 
рельефа 5 м . Топоплан был отсканирован с раз
решением 600 dpi и оцифрован вручную . После 

Рис. 3. Границы ледника ИГАН:
синяя линия – 1963 г .; зелёная – 2008 г .; красная – 2018 г .; 
1 – граница раздела между северной и южной частями лед
ника ИГАН; 2 – положение продольного профиля для 
сравнения изменений высоты поверхности от области пи
тания (А) до языка ледника (Б); 3 – положения геодезиче
ских базисов . В качестве подложки использован космиче
ский снимок Sentinel2 (26 .08 .2018 г .)
Fig. 3. Outlines of the IGAS Glacier:
blue line – 1963; green – 2008; red – 2018; 1 – a boundary line 
between the northern and southern parts of the glacier; 2 – a 
longitudinal profile from the accumulation area (A) to the gla
cier tongue (Б) used for comparison of surface height changes; 
3 – the geodetic base sites Sentinel2 satellite image is shown as 
a background (August 26, 2018)
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этого он был зарегистрирован в проекции UTM 
зоны 41N на эллипсоиде WGS 84 с использова
нием четырёх базисов 1963 г ., координаты кото
рых были определены во время полевых работ с 
помощью DGPSсъёмки . Точность определения 
высоты поверхности ледника, равная половине 
высоты сечения рельефа, составляет 2,5 м . Точ
ность отображения пространственных границ 
ледника на плане в соответствии с исследова
нием [25] должна составлять 0,5 мм в масштабе 
карты, т .е . 2,5 м . В дальнейшем для удобства рас
чётов все ЦМР были представлены в растровом 
формате с разрешением 1×1 м на пиксель .

Построение ЦМР на 2018 г. выполняли в гра
ницах ледника, определённых по спутниково
му снимку Sentinel2 от 26 .08 .2018 г . Дополни
тельно использовались данные DGPSсъёмки 
на поверхности между границами ледника 2018 
и 1963 г . Точность пространственной привязки 
снимков Sentinel2 находится в пределах 11 м с 
уровнем доверия 95,5% [22] . Дешифрирование 
границы ледника выполнено вручную . Для севе
розападной части ледника, где доминирует ла
винное питание с крутых стен кара, принято до
пущение о неизменности её положения с 1963 г . 
Это допущение вполне справедливо, поскольку 
на этих участках у каровых ледников преоблада
ет лавинное питание, а конфигурации лавинных 
лотков на склонах и положения верхних частей 
конусов выноса остаются практически неизмен
ными, несмотря на колебания в снежности зим . 
Относительная стабильность положения верх
них границ подтверждается материалами на
земных исторических фотосъёмок . Кроме того, 
это допущение позволило исключить ошибки 
сорегистрации разновременных ЦМР на кру
тых склонах, не обеспеченных данными, кото
рые могут быть сопоставимы с величиной изме
нений пространственного положения границы 
ледника или превышать её .

Материалы DGPS-съёмки, выполненной в ав
густе 2018 г ., покрывают около 55% площади се
верной (кароводолинной) части ледника . Съём
ка не проводилась на крутых склонах и конусах 
выноса лавин, а также на югозападной части 
ледника . Для обеспечения данными участков, 
не охваченных топографической съёмкой, ис
пользована мозаика ЦМР Arctic DEM v3 .0 с про
странственным разрешением 2 м . В разделе опи
сания данных (версия от 25 .09 .2018 г .) на сайте 

разработчика [24] отмечено также, что абсолют
ные горизонтальные и вертикальные характери
стики точности данных ArcticDEM требуют про
верки . Поэтому перед использованием фрагмент 
Arctic DEM v3 .0, покрывающий район ледника 
ИГАН, был скорректирован по высоте по четы
рём базисам с известными координатами, рас
положенным на стабильных участках рельефа . 
Поверхность ArcticDEM была систематически 
повышена на 5,41 м – величину среднеквадра
тичного отклонения значений по высоте пиксе
лей растра ЦМР от значений высот базисов, про
странственно соответствующих этим пикселям . 
После вычитания из ЦМР 1963 г . скорректиро
ванной ЦМР ArcticDEM для каждой пикселя 
определялось среднее годовое изменение высо
ты поверхности за 1963–2016 гг . Эти величины 
использовались при создании ЦМР 2018 г . для 
попиксельной корректировки изменения высот 
не охваченных съёмкой фрагментов поверхности 
ледника за два года (2016–2018 гг .) . Таким обра
зом, с помощью ЦМР ArcticDEM были оценены 
изменения на всей площади ледника за весь пе
риод наблюдений – с 1963 по 2018 г .

Для построения ЦМР на 2008 г. использова
ны материалы топографической съёмки ледника, 
выполненной 28 .07 .2008 г . при помощи приёмни
ков Topcon HiPer Pro 500 и покрывающей около 
60% площади северной части ледника [18] . Для 
не охваченных съёмкой участков был реализован 
тот же подход: высота их поверхности попиксель
но корректировалась с использованием величин 
средних годовых изменений ЦМР ArcticDEM на 
восемь лет назад по отношению к 2016 г . Геодези
ческий баланс массы рассчитывался как произ
ведение изменения объёма ∆V ледника (или его 
части) и средней плотности льда ρ [26] . Удельный 
баланс массы вычислялся путём деления значе
ния геодезического баланса массы на среднюю за 
период наблюдений площадь ледника по методи
ке, изложенной в работе [27] .

Оценка сокращения размеров ледников Поляр-
ного Урала за 2000–2018 гг. Для получения пред
ставления об изменениях размеров других лед
ников Полярного Урала использованы снимки 
со спутника Sentinel2, полученные 26 и 27 ав
густа 2018 г . Дешифрирование границ ледников 
проводилось вручную по ортотрансформирован
ным, синтезированным из трёх каналов изобра
жениям (уровень обработки L1С [22]) . Для срав
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нительной оценки произошедших изменений 
использовались данные, полученные по 30 лед
никам Полярного Урала в 2008 г . [18] .

Оценка погрешностей. Погрешности опреде
ления изменений геодезического баланса массы 
возникают при: 1) определении положения 
границ ледника и его площади; 2) построении 
ЦМР; 3) определении изменения высоты его по
верхности и объёма; 4) определении плотности 
льда; 5) сезонных различиях в состоянии поверх
ности ледника . 

Положения границ ледников определялись по 
ортотрансформированным снимкам Sentinel2 . 
Погрешность определения площади оценива
лась по соотношению площади буферной зоны 
шириной 10 м вдоль периметра ледника к его 
площади внутри границы и, в зависимости от 
размеров ледника, находилась от 3 до 11% .

Погрешности при построении ЦМР зависят от 
вида исходных данных и способа их обработки . 
Использование топоплана 1963 г . приводит к по
грешности определения высоты ±2,5 м (поло
вина высоты сечения рельефа) . Геодезическая 
DGPSсъёмка обеспечивает сантиметровую точ
ность определения высоты поверхности в точках 
измерений . Однако в процессе построения ЦМР 
при интерполяции точность определения про
межуточных значений ухудшается и зависит от 
расстояния между точками съёмки и кривизны 
поверхности . На леднике ИГАН доступная для 
съёмки поверхность ледника была относитель
но ровной, без резких изменений уклона . Рас
стояние между точками съёмки составляло около 
20 м, а между профилями – 20–30 м . Максималь
но возможное отклонение по высоте в пределах 
одного шага интерполяции не превышало ±1,0 м . 
Для оценки погрешности нескорректированной 
ЦМР ArcticDEM по высоте были проанализи
рованы материалы DGPSсъёмки относительно 
стабильной поверхности вне границ ледника и 
многолетних снежников . Из 235 точек геодези
ческой съёмки 220 (93,6%) имели высотное от
клонение 5±2,5 м от поверхности ArcticDEM . Из 
этого следует, что величина вертикальной по
грешности ArcticDEM v3 .0 после коррекции по 
базисам близка к вертикальной погрешности то
поплана 1963 г . (±2,5 м) . Проверка по 130 точкам 
DGPSсъёмки в пределах границ ледника пока
зала, что разница между медианными среднего
довыми отклонениями изменения высоты скор

ректированной поверхности ArcticDEM в точках 
DGPSсъёмки не превышает 0,03 м .

Погрешности определения изменения высо-
ты поверхности зависят уже от комбинации ис
пользуемых типов ЦМР: среднеквадратичное 
отклонение изменения высоты между поверхно
стью ЦМР 1963 г . (±2,5 м) и скорректированной 
ArcticDEM 2016 г . (±2,5 м) составляет ±3,54 м; 
между поверхностью ЦМР 1963 г .(±2,5 м) и 
ЦМР по материалам DGPSсъёмок 2018 г . 
(±1,0 м) – ±2,69 м; между поверхностями ЦМР, 
построенными по материалам DGPSсъёмок 
2008 и 2018 гг ., – ±1,0 м . 

Информация о плотности льда требуется для 
пересчёта изменения высоты поверхности лед
ника в изменение массы . В ряде существующих 
расчётов геодезического баланса массы исполь
зуется величина 900 кг/м3 [28, 29] . Однако в дей
ствительности лёд у поверхности ледника имеет 
меньшую плотность изза более высокой пори
стости . Кроме того, не вся площадь ледника те
ряет слой одинаковой плотности – в области 
питания на поверхности остаётся часть снега, 
фирна, натёчного или инфильтрационного льда . 
Суммарный стаявший слой здесь имеет другую 
плотность . По результатам измерений, прово
дившихся ежегодно на ледниках ИГАН и Обру
чева в 1959–1963 гг ., её среднее значение состав
ляло 840 кг/м3 [13] . Более современные данные 
для ледника ИГАН отсутствуют, поэтому мы ис
пользовали величину 840 кг/м3 с допустимой по
грешностью её определения ±60 кг/м3 [30] .

Время проведения DGPSсъёмки в 2008 и 
2018 гг ., а также космической съёмки, исполь
зовавшейся для ArcticDEM, соответствовало за
вершению периода абляции до начала осенних 
снегопадов . Поэтому погрешность, обусловленную 
сезонной изменчивостью поверхности ледника, мы 
не учитывали .

Результаты и обсуждение

Изменения размеров и геодезический баланс 
ледника ИГАН. Результаты исследования из
менений, произошедших на леднике ИГАН 
за 2008–2018 гг ., указывают на продолжающе
еся сокращение его размеров . За 10 лет пло
щадь ледника сократилась на 0,20±0,02 км2 
(22,2% от площади в 2008 г .) и в 2018 г . состав
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ляла 0,70±0,08 км2 (табл . 1) . Ранее отмечалось, 
что северная и южная части ледника отличают
ся по строению и условиям питания . Северная 
часть относится к каровому типу со значитель
ной долей лавинного питания . Начинается она 
под восточной стеной г . ХауНаурдыкеу на вы
соте 1100 м, а заканчивается в настоящее время 
на высоте 830 м . Сток с этой части ледника про
исходит в бассейн Карского моря . Южная часть 
ледника расположена на высоте порядка 1000 м, 
на водораздельном плато рек Хадата и Большая 
Уса, и имеет сток в бассейн Баренцева моря . Она 
относится к ледникам склонового типа, где ос
новную роль играет метелевый перенос . Грани
ца раздела между частями показана на рис . 3 . 
Реакции этих частей на происходящие измене
ния климата и вклад в общую картину эволю
ции ледника ИГАН неодинаковы и заслуживают 
отдельного рассмотрения . Так, площадь южной 
части ледника в 2008 г . была в два раза меньше 
северной, но сокращалась быстрее и к 2018 г . 
составила уже 1/3 площади северной части (см . 
табл . 1) . В результате среднегодовая скорость со
кращения площади ледника тоже возросла: если 
за 1963–2008 гг . она составляла 0,003 км2/год, то 
за 2008–2018 гг . она увеличилась почти на поря
док и была равна 0,02 км2/год .

Если проанализировать среднее изменение 
высоты поверхности, то с 1963 по 2018 г . поверх
ность всего ледника снизилась на 18,94±3,22 м, 
в то время как понижение северной части соста
вило 23,12±3,06 м, а южной – всего 10,66±3,54 м . 
Это может быть связано с тем, что южная часть 
ледника за последнее десятилетие утратила почти 
половину своей площади, которая располагалась 
на ровной поверхности водораздельного плато и 
постепенно превращалась в снежное болото, со
хранявшее остатки сезонного снега . После этого 
высота поверхности данного фрагмента южной 
части ледника практически не изменялась . По
этому основной вклад в понижение поверхности 
ледника в последние годы вносит северная часть . 
Её максимальное понижение наблюдается в обла

сти языка и достигает 48,1±1,0 м за 1963–2008 гг . 
и 53,5±1,0 м за 1963–2018 гг . (рис . 4, а, б) . 

За последние 10 лет средняя величина по
нижения поверхности по всему леднику со
ставила 3,06±2,58 м (табл . 2), а для северной и 
южной частей – 3,64±2,09 и 1,93±3,54 м соот
ветственно . Максимальные величины, превы
шающие 15 м, находятся в зоне контакта север
ной части ледника с правой боковой мореной 
(см . рис . 4, в) . Раньше этот участок находился 
в тени крутого правого борта, но в последние 
годы на этом месте в период таяния образуется 
озеро, способствующее интенсивному разруше
нию языка ледника .

Поверхность ледника продолжает понижать
ся (см . рис . 4, г) . Однако, если сравнить средне
годовые скорости понижения поверхности в раз
ные периоды (см . табл . 2), можно увидеть, что за 
последнее десятилетие они несколько уменьши
лись . Для северной части, которая обеспечена 
данными DGPSсъёмки на два срока, скорость 
уменьшилась с 0,43 до 0,36 м/год . Можно пред
положить, что причина уменьшения средней по 
леднику скорости снижения поверхности – со
кращение размеров области абляции в процессе 
перехода ледника от кароводолинного к каро
вому типу . Реагируя на происходящие измене
ния климата, ледник утрачивает расходную со
ставляющую своей площади, отступая на более 
высокий уровень в тыловую часть кара . В обла
сти питания, учитывая его лавинный характер 
и более низкие температуры, происходят менее 
существенные изменения . Видимо, по этой же 
причине среднегодовая скорость уменьшения 
объёма северной части ледника в последнее де
сятилетие сократилась почти на треть – с −0,299 
до −0,211·106 м3/год (табл . 3) .

Объём всего ледника с 1963 по 2018 г . сокра
тился на 19,7 млн м3, из которых на последнее 
десятилетие пришлось 3,2 млн м3 (см . табл . 3) . 
С учётом произошедших изменений площа
ди кумулятивный баланс массы всего ледни
ка за 1963–2018 гг . составил −19,06±2,67 м в .э . 
Удельный баланс всего ледника в 1963–2008 гг . 
равнялся −317±59 мм/год, а в 2008–2018 гг . 
−336±61 мм/ год . Северная часть ледника поте
ряла за весь этот период 22,0±2,51 м в .э . Удель
ный баланс массы в 1963–2008 гг . составлял 
−388±66 мм в .э ./год, а в следующее десятилетие 
(2008–2018 гг .) −372±63 мм в .э ./год . Таким об

Таблица 1. Площадь S всего ледника ИГАН, его северной 
SN и южной SS частей в исследуемый период

Годы S, км2 SN, км2 SS, км2

1963 1,04±0,02 0,69±0,01 0,35±0,01
2008 0,90±0,04 0,61±0,02 0,29±0,02
2018 0,70±0,08 0,53±0,05 0,17±0,03
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Рис. 4. Понижение поверхности ледника ИГАН:
а – в 1963–2008 гг .; б – в 1963–2018 гг .; в – в 2008–2018 гг .; г – продольный профиль изменения высоты поверхности 
ледника вдоль осевой линии тока А–Б
Fig. 4. Changes of the IGAS Glacier surface elevation:
а – in 1963–2008; б – in 1963–2018; в – in 2008–2018; г – change of the glacier surface elevation along the central flow line А–Б
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разом, баланс массы ледника на протяжении по
следних десяти лет оставался отрицательным . 
Наб людаемое различие в оценке его величины для 
разных частей ледника и периодов наблюдений 
находится в пределах погрешности измерений .

Сокращение ледников Полярного Урала. Как 
уже было отмечено, предыдущая оценка изме
нений ледников Полярного Урала выполнялась 
с использованием космических снимков ASTER 
и Landsat 7 ETM+, полученных в 2000 г ., и дан
ных Каталога ледников СССР [20] . Мы исполь
зовали новые качественные снимки Sentinel2 
этой территории с пространственным разреше
нием 10 м и взяли для сравнения 30 ледников из 
выборки 2000го года . Это – наиболее крупные 
ледники из трёх основных районов оледенения 
Полярного Урала: район оз . Большая Хадата, 
район Щучьих озёр и хр . ОчеНырд, для кото
рых возможна корректная оценка изменений 
положения границ с использованием снимков 
с разрешением 10 м (см . рис . 1) . Дешифрирова
ние снимков выполнено вручную . Результаты 
оценки изменений площади ледников показаны 
в табл . 4 . Ледники сгруппированы по районам: 
1–15 – оз . Большая Хадата; 16–24 – район Щу
чьих озёр; 25–30 – хр . ОчеНырд . Для сравне
ния приведены величины сокращения площадей 
ледников за период 1953 (1960) – 2000 гг ., полу
ченные во время предыдущих исследований [18] . 
Точность оценок в зависимости от размеров лед
ника находится в диапазоне от 2 до 7% .

Анализ полученных результатов показыва
ет, что все ледники из рассмотренной выбор
ки в 2000–2018 гг . продолжали сокращаться . 
Общая площадь за это время сократилась на 

2,02 км2 (27,7±4,1% от площади 2000 г .) . По от
ношению к 1953–1960 гг . она уменьшилась на 
4,43 км2 (45,6±5,7%) . Если сравнить среднегодо
вую скорость сокращения в период с 1953–1960 
по 2000 г . и в 2000–2018 гг ., то получается, что 
она увеличилась вдвое – 0,056 и 0,112 км2/год 
соответственно; в процентном отношении это 
0,52 и 1,54% в год соответственно (для сравне
ния: когда пишут о происходящем в настоящее 
время катастрофическом сокращении ледников 
Кавказа, то имеют в виду цифру 0,69% [31]) . 

Интенсивность сокращения площади лед
ников по районам убывает в направлении с юга 
на север . Наибольшая величина наблюдается в 
районе оз . Большая Хадата – 36,5%, затем идёт 
район Щучьих озёр – 30,1%, а наименьшая ве
личина – 28,9% – отмечается на хр . ОчеНырд, 
самом северном горном возвышении Поляр
ного Урала . Возможно, в таком распределении 
интенсивности убывания площади проявляет
ся уменьшение температуры воздуха с широтой, 
хотя расстояние между наиболее крупными лед
никами этих районов – ИГАН (оз . Большая Ха
дата) и Долгушина (ОчеНырд) – невелико (не 
превышает 50 км) . У этих ледников одна и та же 
восточная экспозиция и одинаковый высотный 
диапазон 800–1000 м, но сокращение их пло
щади также убывает с юга на север – 25,9±2,2% 
(ледник ИГАН) и 18,6±3,0% (ледник Долгуши
на) . Возможно, более низкие показатели сокра
щения ледников северных районов обусловлены 
и тем, что северозападный перенос воздушных 
масс в большей степени обеспечивает осадками 
ледники северных передовых хребтов, чем цен
тральные районы Полярного Урала .

Таблица 2. Изменение средней по площади высоты поверхности всего ледника ∆Hm, его северной ∆HmN и южной 
частей ∆HmS, скорости изменения средней высоты поверхности всего ледника ∂∆Hm/∂t, его северной ∂∆HN/∂t и 
южной ∂∆HS/∂t частей в исследуемые периоды 

Годы ∆Hm, м ∆HmN, м ∆HmS, м ∂∆Hm /∂t, м/год ∂∆HN/∂t, м/год ∂∆HS /∂t, м/год
1963–2008 −15,87±3,17 −19,48±2,98 −8,73±3,54 −0,35 −0,43

−0,192008–2018 −3,06±2,58 −3,64±2,09 −1,93±3,54 −0,31 −0,36
1963–2018 −18,94±3,22 −23,12±3,06 −10,66±3,54 −0,34 −0,42

Таблица 3. Изменение объёмов ледника ИГАН ∆V, его северной ∆VN и южной частей ∆VS, а также скоростей измене-
ния объёмов всего ледника ∂∆V/∂t, его северной ∂∆VN /∂t и южной ∂∆VS /∂t частей в исследуемые периоды

Годы ∆V, 106 м3 ∆VN, 106 м3 ∆VS, 106 м3 ∂∆V/∂t, 106 м3/год ∂∆VN/∂t, 106 м3/год ∂∆Vs/∂t, 106 м3/год
1963–2008 −16,520±3,29 −13,469±2,06 −3,051±1,237 −0,308 −0,299

−0,0682008–2018 −3,190±2,684 −2,515±1,448 −0,675±1,237 −0,268 −0,211
1963–2018 −19,709±3,35 −15,984±2,11 −3,726±1,237 −0,301 −0,244
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Помимо температуры воздуха, существен
ный фактор, влияющий на режим и состояние 
ледников Полярного Урала, – особенности ре
льефа, среди которых отметим наличие удобных 
для накопления снега форм поверхности и вы
соту их расположения . Ярким примером в этом 
отношении служит ледник МГУ . В 1950х годах 
он относился, как и ледник ИГАН, к кароводо
линному типу, а их площади были сопостави
мы – около 1 км2 . На протяжении многих лет 
он входил в число трёх самых больших ледников 
Полярного Урала, но за два последних десятиле
тия его размеры уменьшались с катастрофиче

ской быстротой и к 2018 г . он распался на три са
мостоятельные части общей площадью 0,26 км2 

(рис . 5) . Вероятно, одна из основных причин 
этого – недостаточно высокий уровень днища 
кара, необходимый для температурного режи
ма, обеспечивающего сохранение масс лавин
ного снега и льда, поступающих с крутых бортов 
и наклонной части вершинного плато, которое 
входит в область питания ледника . В отличие 
от ледника ИГАН, язык которого находился в 
1950х годах на высоте 800 м, пологий и длин
ный язык ледника МГУ располагался на 150 м 
ниже, в условиях более интенсивной абляции . 

Таблица 4. Площади S и их изменения ∆S для 30 ледников Полярного Урала в период c 1953 по 2000–2018 гг. 

Ледник S (1953–
1960 гг .), км2

S (2000 г .), 
км2

S (2018 г .), 
км2

∆S (1953–1960 гг . – 
2000 г .), км2

∆S (2000–
2018 гг .), км2

∆S (1953–1960 гг . – 
2000 г .), %

∆S (2000–
2018 гг .), %

1 . ИГАН 1,07 0,95 0,70 0,12 0,25 11,2±2,7 25,9±2,2
2 . Бол . Усинский 0,70 0,67 0,34 0,03 0,33 4,3±2,6 48,9±2,1
3 . Обручева 0,34 0,25 0,21 0,09 0,04 26,5±2,7 16,0±3,4
4 . Чернова 0,26 0,16 0,10 0,10 0,06 38,5±3,2 37,5±3,5
5 . Берга 0,26 0,23 0,18 0,03 0,05 11,5±2,7 21,0±3,5
6 . Ковальского 0,20 0,13 0,08 0,07 0,05 35,0±3,4 35,2±4,6
7 . Лепехина 0,10 0,08 0,05 0,02 0,03 20,0±4,0 35,4±5,6
8 . Шумского 0,17 0,11 0,08 0,06 0,03 35,3±4,1 23,1±4,8
9 . Авсюка 0,11 0,10 0,07 0,01 0,03 9,1±5,3 29,3±5,6
10 . Калесника 0,18 0,16 0,12 0,02 0,04 11,1±3,4 24,7±4,7
11 . Хабакова 0,12 0,09 0,04 0,03 0,05 25,0±5,5 55,6±5,7
12 . Скрытный 0,08 0,05 0,03 0,03 0,02 37,5±6,7 41,5±6,8
13 . Авгевича 0,09 0,07 0,04 0,02 0,03 22,2±5,4 43,6±6,5
14 . Олений 0,12 0,10 0,04 0,02 0,06 16,7±5,2 61,1±6,3
15 . Анучина 0,11 0,10 0,05 0,01 0,05 9,1±5,2 49,3±5,8
16 . МГУ 0,98 0,53 0,26 0,45 0,27 45,9±2,7 50,8±2,8
17 . Сынок 0,19 0,12 0,10 0,07 0,02 36,8±3,1 16,7±4,5
18 . Карский 0,60 0,51 0,42 0,09 0,09 15,0±2,6 16,8±2,7
19 . Пальгова 0,15 0,10 0,08 0,05 0,02 33,3±6,1 20,0±6,0
20 . Маркова 0,19 0,16 0,14 0,03 0,02 15,8±3,4 10,4±4,9
21 . Малыш 0,13 0,12 0,08 0,01 0,04 7,7±4,1 30,6±5,0
22 . Федорова 0,25 0,23 0,19 0,02 0,04 8,0±2,7 17,4±2,8
23 . Щучий 0,47 0,36 0,31 0,11 0,05 23,3±2,1 15,0±2,3
24 . Тронова 0,22 0,20 0,18 0,02 0,02 9,1±2,8 9,6±2,9
25 . Алешкова 0,31 0,26 0,22 0,05 0,04 16,1±2,3 16,4±2,4
26 . Терентьева 0,30 0,14 0,13 0,16 0,01 53,3±2,4 7,1±2,4
27 . МГГ 0,63 0,38 0,31 0,25 0,07 39,7±3,3 17,8±3,4
28 . МИИГАиК 0,50 0,25 0,15 0,25 0,10 50,0±3,3 39,3±3,4
29 . Долгушина 0,67 0,49 0,40 0,18 0,09 26,9±2,8 18,6±3,0
30 . Боча 0,22 0,21 0,16 0,01 0,05 3,9±6,2 24,6±4,9
Все ледники 9,72 7,31 5,29 2,41 2,02 24,5±4,0 27,7±4,1
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Другие причины – образование озера на поло
гом днище кара и постепенно увеличивавшая
ся поверхность контакта воды с линией фронта, 
способствовавшая быстрому разрушению языка 
ледника . Большая крутизна стен тыловой части 
кара ускорила распад области питания на фраг
менты, и в ближайшее время от ледника оста
нется озеро на дне кара и два небольших склоно
вых ледника на вершинном плато над ним .

Расположенный рядом ледник Карский на
ходится в лучших условиях благодаря северной 
экспозиции и более высокому расположению . 
После утраты северной части, существовавшей 
в более благоприятные времена на высоте 620 м 

в качестве ледника возрождённого типа, теперь 
он целиком располагается в каре на высотах 800–
1100 м и занимает третье место по площади среди 
ледников Полярного Урала – 0,42 км2 . Ещё один 
пример резкого сокращения размеров – ледник 
Большой Усинский (0,7 км2 в 1953 г .) . С 1953 по 
2000 г . его площадь мало изменилась, он поте
рял всего 4,3% . В отличие от ледника ИГАН, он 
относится к ледникам склонового типа и основ
ным источником питания для него служат осад
ки и метелевый перенос . Однако, несмотря на 
большую высоту расположения (800–1050 м), за 
счёт которой ему удавалось раньше сохранять 
свои размеры, в 2000–2018 гг . ледник сократился 

Рис. 5. Сокращение ледника МГУ .
Для сравнения показано положение его границ (синяя линия) на космическом снимке Sentinel2 (27 .08 .2018 г .) . На врезках – 
изображение ледника: 1 – на АФС 1953 г .; 2 – на фрагменте снимка ASTER 14 .07 .2000 г .; 3 – в 2008 г . (фото Г .А . Носенко)
Fig. 5. The reduction of the MSU Gacier .
For comparison, the position of its boundaries (blue line) on the Sentinel2 satellite image (August 27, 2018) is shown . The inlays show 
the image of the glacier: 1 – on the AFS1953; 2 – on the ASTER image 07/14/2000; 3 – on the photo 2008 (photo by G .А . Nosenko)
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почти вдвое, потеряв 48,9% площади . Вероятные 
причины этого связаны с происходящими в по
следние годы увеличением температуры воздуха 
и уменьшением количества осадков .

Заключение

Результаты исследования ледников Поляр
ного Урала по спутниковым данным позволяют 
сделать вывод, что общая тенденция сокраще
ния их размеров, установленная во второй по
ловине ХХ в ., сохраняется и в настоящее время . 
Более того, по сравнению с 1953–2000 гг . сред
негодовая скорость сокращения площади лед
ников увеличилась вдвое . Отдельные ледники 
исчезают буквально на наших глазах . С начала 
ХХI в . ледники потеряли 27,7% площади . Ре
зультаты исследования показывают, что величи
на сокращения неодинакова, несмотря на сход
ство морфологических типов и преобладающую 
восточную экспозицию . Для выборки из 30 лед
ников она варьирует от 7,1% (ледник Терентье
ва) до 61,1% (ледник Олений) . Малые ледники 
особенно чувствительны к факторам, связанным 
с особенностями рельефа: высотой расположе
ния; крутизной окружающих склонов, влияю
щих на характер питания; условиями для об
разования приледникового озера . На примере 
ледника МГУ – одного из крупнейших ледников 
Полярного Урала в ХХ в . – видно, как комбина
ция этих факторов ускоряет процесс сокраще
ния ледника . В настоящий момент этот ледник 
находится на грани исчезновения . В результате 
неблагоприятной комбинации названных фак
торов он потерял 0,45 км2 (50%) площади за пе
риод 2000–2018 гг . 

Для подтверждения связи сокращения лед
ников с происходящими изменениями кли
мата выполнена оценка геодезического ба
ланса массы ледника ИГАН . Использование 
данных фотогеодезических съёмок 1963 г ., дан
ных DGPSсъёмок 2008 и 2018 гг ., а также ЦМР 
ArcticDEM позволило оценить изменения объё
ма ледника с 1963 по 2018 г . За весь период лед
ник потерял 19,7 млн м3 льда, из которых на 
последнее десятилетие пришлось 3,2 млн м3 . 
Удельный баланс ледника продолжает оставать
ся отрицательным: в период 1963–2008 гг . он 
был равен  −317±59 мм/год, а в период 2008–

2018 гг . – −336±61 мм/год . Среднее понижение 
высоты поверхности составило 18,94±3,22 м, а 
максимальное – 53,5±1,0 м . В настоящее время 
ледник ИГАН остаётся самым большим по пло
щади на Полярном Урале, хотя за два последних 
десятилетия потеря площади была в 2 раза боль
ше по сравнению с периодом 1953–2000 гг . 

На основании полученных результатов и 
данных реанализа ERAInterim можно сделать 
вывод, что главная причина наблюдаемого в на
стоящее время ускоренного сокращения ледни
ков Полярного Урала – увеличение температуры 
воздуха на 1,5 °С, к которому в последнее деся
тилетие добавилось и уменьшение количества 
зимних осадков .
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Summary
The results of meteorological observations, carried out in the framework of the international project Ice Memory 
on the Western plateau of the Elbrus Mountain during the Second drilling expedition (24.06–17.07.2018), are ana-
lyzed. The analysis of the field data made together with the assessment of the large-scale meteorological fields from 
the NCEP/NCAR reanalysis did show that, on the whole, the observed meteorological conditions corresponded 
to the background state of the atmosphere in the Greater Caucasus in the summer season (with the exception of 
the anomalous high moisture content). The Western plateau is characterized by a high frequency of storm winds 
(  >  20  m/s) with low drifting snow and intensive snowfalls: the precipitation sum for the expedition period is 
approximately estimated as 150 mm. Spectral analysis of time series allowed establishing the significant role of the 
mountain and valley circulation in the formation of the meteorological regime. It is shown that the melting of snow 
in high-mountain conditions is determined by the incoming short-wave radiation, while turbulent flows of heat 
and moisture mainly transport energy from the surface. For 20 days of the observations, approximately 49 mm of 
snow (in the water equivalent) melted, and about 25% of this volume evaporated. The rest of the moisture diffused 
into the snow cover, and thus, remained in the accumulation layer. During the expedition, deviations of meteoro-
logical values from the norm were relatively small, so it can be assumed that the obtained value of the evaporated 
liquid on the Western plateau during the ablation period was close to the climatic mean.
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На основе результатов метеорологических измерений на Западном плато Эльбруса и с использова‑
нием глобального реанализа NCEP/NCAR дана количественная оценка типичных и экстремальных 
значений метеорологических величин, включая данные об осадках и таянии. Оценены компоненты 
радиационного баланса, турбулентный теплообмен, затраты тепла на испарение, диффузия тепла в 
толщу снега, и на этой основе рассчитаны возможные потери снега в области аккумуляции.

Введение

Одна из основных целей высокогорных ме
теорологических наблюдений – количественная 
оценка процессов и факторов, определяющих ба
ланс массы горных ледников в области аккуму
ляции . Это необходимо для построения адекват
ной модели таяния, основанной не на простых 
регрессионных связях между слоем абляции и 
температурой [1, 2], а на полном уравнении теп

лового баланса [3, 4] . Метеорологические наб
людения, предусматривающие измерения ком
понент радиационного баланса, температуры, 
влажности и скорости ветра на разных уровнях в 
сочетании с использованием акустических ане
мометров, позволяют выбрать оптимальный 
метод расчёта турбулентных потоков тепла и 
влаги, а также откалибровать коэффициенты в 
аэродинамических формулах [5, 6] . Кроме того, 
фрагментарные натурные данные можно исполь
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зовать для оценки результатов численного моде
лирования атмосферы, в том числе реанализа, 
как это было сделано при исследовании метеоро
логического и климатического режима вулкана 
Сахама в Андах [7], в районе Тибета [8] и на Эль
брусе [9] . Надёжная статистическая связь между 
натурными и модельными данными в рамках 
хотя бы одного сезона позволяет использовать 
результаты реанализа для восстановления метео
рологического режима высокогорных областей 
уже за достаточно продолжительный промежуток 
времени (40–50 лет) .

Ещё одно важное применение высокогорных 
метеорологических данных – физически обос
нованная оценка осадков . Данные ледовых кер
нов, полученные в области аккумуляции ледни
ка, позволяют более или менее надёжно оценить 
лишь слой годовой аккумуляции [7, 10] . Чтобы 
извлечь информацию о годовых суммах осадков, 
необходим хотя бы оценочный учёт таких факто
ров, как таяние снега и испарение жидкой фазы, 
метелевый перенос и возгонка водяного пара со 
снежных кристаллов во время низовых метелей . 
По отдельности эти факторы неоднократно рас
сматривались разными исследователями . Так, в 
работах [11, 12] на основе рассчитанных пото
ков импульса оценивалась масса переносимого 
снега; в статье [13] анализируются аспекты при
менения теории Монина–Обухова для снеговоз
душного потока во время метелей; в работе [14] 
прорабатывается методика оценки сублимации 
водяного пара с поверхности ледяных кристал
лов в условиях Альп . Однако одновременный 
учёт всех этих факторов с целью хотя бы прибли
жённой оценки слоя осадков по данным ледо
вого керна, по всей видимости, не проводился . 
Между тем, такая оценка весьма полезна .

В настоящей работе сделана попытка физи
чески обоснованного учёта одного из весомых 
факторов формирования слоя аккумуляции на 
Западном плато Эльбруса – таяния снега и ис
парения жидкой фазы . Эти оценки сделаны на 
основе данных актинометрических и метеоро
логических измерений, которые проводились с 
22 июня по 17 июля 2018 г . в ходе второй буро
вой экспедиции в рамках Международного про
екта «Ice Memory» . В статье анализируются ре
зультаты этих измерений . Даны также простые 
оценки компонент теплового баланса в высо
когорных областях Эльбруса и возможных за

трат тепла на потери снега в этих условиях . По
лученные результаты позволяют сформировать 
представление о типичных особенностях метео
рологического режима и теплового баланса в 
высокогорных областях области аккумуляции 
Большого Кавказа на примере Эльбруса .

История метеорологических измерений 
на Эльбрусе в XX–XXI вв . от экспедиций РАН 
в 1930е годы и МГУ имени М .В . Ломоносова в 
1960е годы [15, 16] до современных исследова
ний Института географии РАН и МГУ изложена в 
работе [9] . Измерения проводились в основном на 
склонах южной экспозиции (ледники Гарабаши 
и Терскол), а также на седловине . На Западном 
плато первая серия автоматизированных метео
рологических наблюдений выполнена в августе–
сентябре 2007 г ., короткий период измерений был 
в 2013 г . [9] . Характерная черта метеорологических 
измерений во второй буровой экспедиции на Эль
брусе – автоматизированные измерения всех ра
диационных потоков, а также градиентные изме
рения температуры, влажности и скорости ветра, 
что позволило достаточно строго оценить основ
ные компоненты теплового баланса .

Данные и методы

Методы метеорологических и актинометри-
ческих измерений. Комплекс метеорологиче
ских и актинометрических измерений на Запад
ном плато Эльбруса проводился с 24 июня по 
17 июля 2018 г . Метеорологическая площадка 
представляла собой субгоризонтальную снеж
ную поверхность на высоте 5140 м над ур . моря 
(все высоты в статье даны над уровнем моря) 
(рис . 1) . С точки зрения метеорологических и 
актинометрических измерений площадка прак
тически идеальна: угол закрытости горизонта 
достигает 30° только на севере и северовосто
ке изза массива Западной вершины (см . рис . 1), 
которая также создаёт тень для ветровых пото
ков северных румбов .

Метеорологические измерения на Запад
ном плато Эльбруса предусматривали следую
щее: 1) автоматические измерения температуры 
воздуха, относительной влажности, температуры 
точки росы, скорости и направления ветра (0,25 м 
и 1,8 м над поверхностью); 2) автоматические ак
тинометрические измерения приходящей и от
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ражённой коротковолновой радиации, а также 
теплового излучения атмосферы и снежной по
верхности на уровне 1 м над поверхностью; 3) ав
томатические измерения температуры на по

верхности снежного покрова и на глубине 0,15 м; 
4) ежесуточные отсчёты по трём снегомерным 
рейкам, расположенным на расстоянии 25 м в 
разных условиях аккумуляции снега, и сопутству

Рис. 1. Комплекс метеорологических измерений на Эльбрусе c 24 июня по 17 июля 2018 г .:
а – панорама района исследований, звёздочками показаны точки метеорологических измерений на леднике Гарабаши 
(3850 м) и на Западном плато (5100 м) (сделано с помощью программного продукта Google Earth); б – градиентная мачта 
с анемометрами и температурновлажностными датчиками DAVIS VANTAGE PRO 2; в – актинометрическая стрела с ра
диометрами KIPP&ZONEN; г – метеорологическая станция HOBO и радиометры HUKSEFLUX на леднике Гарабаши 
Fig. 1. A complex of meteorological measurements on the Elbrus June 24–July 17, 2018: 
а – panorama of the research area, asterisks indicate the points of meteorological measurements on the Garabashi Glacier (3850 m) 
and on the Western plateau (5100 m) (made by Google Earth software); б – a gradient mast on the Western Plato with anemometers 
and DAVIS VANTAGE PRO 2 temperature and humidity sensors; в – an actinometric station with KIPP&ZONEN radiometers 
on the Western Plato; г – HOBO weather station and HUKSEFLUX radiometers on the Garabashi Glacier
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ющие им измерения плотности снежного покрова 
методом взвешивания образцов на электронных 
весах с точностью 0,5 г; 5) ежечасные визуальные 
наблюдения за облачностью, состоянием диска 
Солнца и погодными явлениями согласно ре
комендациям Росгидромета [17] в период с 7:00 
до 19:00 . Отметим, что синхронные измерения 
компонентов радиационного баланса с такой же 
временнóй дискретностью проводились с 27 июня 
по 22 июля 2018 г на леднике Гарабаши на высоте 
3850 м (см . рис . 1) с помощью радиометров HUKS 
FLUX . Более подробно характеристики метеоро
логичеких и актинометрических измерений и их 
точность приведены в табл . 1 . 

Методы анализа метеорологических данных и 
расчёта компонент теплового баланса. На пер
вом этапе был выполнен элементарный стати
стический анализ метеорологических данных: 
осреднение по часам и суткам, оценка мини
мальных и максимальных значений, а также 
стандартного отклонения величин (табл . 2) . 
Межсуточная изменчивость метеорологиче
ских величин сопоставлялась с результатами 
синоптического анализа, выполненного на ос
нове данных реанализа NCEP/NCAR [https://
www .esrl .noaa .gov/psd/data/histdata/] . Высокая 
временнáя дискретность данных АМС позволи
ла провести спектральный анализ рядов темпе
ратуры, влажности и скорости ветра для выяв

ления статистически значимых колебаний этих 
величин в высокогорных условиях и последую
щей интерпретации их механизмов .

Актинометрические наблюдения, а также гра
диентные измерения температуры, влажности и 
скорости ветра позволили оценить компоненты 
теплового баланса на Западном плато в период 
экспедиции . Полное уравнение теплового балан
са для слоя снежного покрова в высокогорной об
ласти записывается следующим образом: 

ci ρi h(∂Th /∂t) + Li ρi (∂h/∂t) = (SW − − SW +) −
− (LW + − LW −) + H + Qw − QD + Pliq + Fliq, (1)

где ci – теплоёмкость льда, Дж/кг·К; ρi – плотность 
льда, кг/м3; Th – температура ледяного слоя тол
щиной h (м), °C; Li – удельная теплота плавления–
замерзания, Дж/кг; компоненты радиационного 
баланса, Вт/м2: SW − – приходящая коротковолно
вая (солнечная) радиация, SW + – отражённая ко
ротковолновая радиация, LW − – нисходящий 
поток длинноволновой радиации (от атмосферы), 
LW + – восходящий поток длинноволновой радиа
ции (от поверхности ледника); турбулентные по
токи тепла H = cp ρ k(∂T/∂z) (Вт / м2) и водяного пара 
Qw = Lρk(∂q/∂z) (Вт/м2) (здесь Т – температура, °C; 
q – массовая доля водяного пара, измеренная на 
уровнях z = 0,25 и 1,8 м; k – коэффициент турбу
лентного обмена, м2/с; cp – теплоёмкость воздуха, 
Дж/кг·К; ρ – плотность воздуха, кг / м3; L – удель

Таблица 1. Измеряемые метеорологические характеристики, их точность, временнáя дискретность измерений и обо-
рудование, используемое на Западном плато и на леднике Гарабаши 

Характеристики Точность 
измерений

Временнáя дискрет
ность измерений Оборудование

Температура воздуха и точки росы, °С ±0,3

1 мин
Автоматические метеостанции (АМС): DAVIS 
VANTAGE PRO 2 (США) на Западном плато; 

HOBO (Канада ) на леднике Гарабаши

Относительная влажность, % ±10
Атмосферное давление, гПа ±0,2
Скорость ветра*, м/с ±0,5–2

Температура снега, °С ±0,05 15 мин Температурные датчики TINNYTAG  
(Великобритания) на Западном плато

Прирост снежного покрова, м ±0,005 12 часов (в 8:00 и 20:00) Снегомерные рейки на Западном плато
Балл и тип облачности, состояние 
Солнца ±0,5 1 час (с 8:00 до 20:00) Визуально, на Западном плато

Компоненты коротковолнового 
баланса, Вт/м2 ±15

1 мин

Радиометры: KIPP&ZONEN4  
(Нидерланды) на Западном плато;  

HUKSEFLUX (Нидерланды)  
на леднике Гарабаши 

Компоненты длинноволнового 
баланса, Вт/м2 ±20

Атмосферные явления – 1 час (с 8:00 до 20:00) Визуально, на Западном плато

*Ошибки измерения скорости ветра зависят от самого значения скорости: в диапазоне 0–20 м/с они составляют ±0,5–
1 м/с, а при измеренных значениях 20–45 м/с достигают ±1–2 м/с . При скоростях ветра, превышающих 45 м/с, измере
ния с помощью анемометра Davis Vantage Pro 2 следует считать нерепрезентативными . 
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ная теплота испарения–конденсации, Дж/кг); 
QD = (∂/∂ξ) λi (∂Ti /∂z) – поток тепла за счёт молеку
лярной диффузии в толще снега (здесь Ti – темпе
ратура снега на различных глубинах ξ (м), °C; λi – 
коэффициент теплопроводности льда, Вт/м·К); 
Pliq – поток тепла, приносимого жидкими осадка
ми, Вт/м2; Fliq – тепло, приносимое водотоками, 
формирующимися на поверхности ледника, Вт/м2 .

В условиях Западного плато жидкие осадки не 
выпадают и временные водотоки не формируют
ся даже в случае положительных аномалий тем
пературы . Поэтому двумя последними членами в 
уравнении (1) можно пренебречь . В области акку
муляции на высоте 5150 м градиент температуры 
в толще снега отличен от нуля . Это означает, что 
диффузия тепла может быть существенной, по
этому величина QD в уравнении (1) должна оста
ваться . Если величину Li ρi (∂h/∂t) обозначить как 
Qmelt (затраты тепла на таяние льда), а выражение 
(SW − − SW +) − (LW + − LW −) – как R (радиацион
ный баланс), то уравнение (1) для условий Запад
ного плато можно записать в более общей форме: 

Qmelt = R + H + LE + QD . (2)

Компоненты уравнения (2) оценивались во 
многих работах для различных горных ледников 
Земли, в частности, для ледяной шапки Килиман
джаро в Африке [3], вулкана Сахама в Андах [18], 
ледника Кука на о . Кергелен [19] и др . В большин
стве случаев наибольший вклад вносит радиаци
онный баланс R (50–85%), на втором месте – тур
булентный теплообмен H (10–50%) . Поток тепла, 
выделяющегося при конденсации водяного пара 
на поверхности ледника, как правило, наиме
нее значим, однако и его вклад ощутим (до 10%) . 
Такие же оценки выполнены и для кавказских 
ледников на примере ледников Джанкуат [20] и 

Гарабаши [4, 16] . Вклад радиационной компонен
ты в таяние в области абляции составляет 70–80%, 
турбулентного потока тепла – 20–30%, а вот вели
чина LE может быть как положительной, так и от
рицательной [16, 20] . Отметим, что компоненты 
теплового баланса существенно меняются с высо
той, что, естественно, сказывается на слое абля
ции [21] . Поэтому в идеальном случае метеороло
гические наблюдения на одном и том же леднике 
должны проводиться в разных высотных зонах .

Расчёты потоков явного и скрытого тепла надо 
льдом сводятся к четырём методам: 1) методу те
плового баланса (с использованием отношения 
Боуэна); 2) методу аэродинамических формул; 
3) методу Монина–Обухова; 4) «прямому методу» 
(eddy covariance), основанному на прямых измере
ниях турбулентных пульсаций с помощью высоко
частотных акустических анемометров . Последний 
часто используется как эталон для калибровки па
раметров аэродинамических формул или расчёт
ных схем метода Монина–Обухова (как это сдела
но, например, в [6]) . Такой же подход применён и 
в исследовании [20]: все четыре метода апробиро
вались на леднике Джанкуат . Показано, что лучше 
всего турбулентный теплообмен оценивать с по
мощью «прямого метода», наихудшие результаты 
даёт расчётная схема на основе метода Монина–
Обухова в формулировке [22] . Нереалистичные 
значения потоков тепла получились и по результа
там расчётов в рамках данной работы .

Проблемы с применимостью метода Монина–
Обухова, скорее всего, связаны с некорректным и 
не вполне строгим использованием параметра ше
роховатости ледяной поверхности, который бе
рётся равным 10−3 м (согласно результатам мно
гочисленных измерений, обобщённых в [22]) . 
Использовать это среднее значение, строго гово

Таблица 2. Простейшие статистические характеристики основных метеорологических элементов и явлений погоды на 
Западном плато Эльбруса за период 25.06 – 17.07.2018 г.

Характеристики Среднее Max Min СКО* Суточная амплитуда
Температура, °С −5,3 4,2 −12,9 2,0 1,5
Относительная влажность, % 78 100 16 15 15
Скорость ветра, м/с 6,9 35,3 0,0 4,4 1,3
Атмосферное давление, гПа 546,5 552 542 2,4 0,5
Суточный прирост снежного покрова, мм в .э . 3,7 21,0 −4,0 –
Балл облачности:

нижней 6 – 3,5 1,5
общей 7 – 3,0 1,2

*Стандартное отклонение метеорологических величин, рассчитанное по всему ряду с временнóй дискретностью 1 мин . 
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ря, нельзя изза значительной неоднородности ле
довой поверхности в зоне абляции . Кроме того, 
для расчёта турбулентного потока тепла следует 
вводить параметр термической шероховатости, 
который может существенно отличаться от дина
мической в разных ландшафтных условиях [23] . 
В случае Западного плато Эльбруса дополнитель
ная проблема – высокая повторяемость низовых 
метелей, что требует существенной корректировки 
расчётных схем с учётом теории двухфазного пото
ка (смесь воздух–ледяные кристаллы) [13] . Метод 
Кузьмина [24] на леднике Джанкуат также зареко
мендовал себя не слишком хорошо [20], хотя дан
ный подход достаточно успешно применяется для 
оценок ледниковой составляющей стока [25] .

В итоге мы выбрали метод аэродинамиче
ских формул, который чаще всего используется 
для оценок турбулентных потоков над ледника
ми [3–6] . В общем виде потоки явного и скры
того тепла, согласно этому методу, выражаются 
следующим образом: 

H = CpKρ(T2 − T1); LE = LKρ(q2 − q1) .

Здесь единственно неизвестный член – ко
эффициент обмена K:

K = κ²u(ln(z2 /z0))−²f(Rib),

где z0 – параметр шероховатости, который на 
разных ледниках колеблется от 5·10−4 до 3·10−3 м; 
в нашем случае взята величина, характерная для 
однородного свежего снега z0 =10−3 [22]; f (Rib) – 
функция объёмного числа Ричардсона .

В случае стратификации, отличающейся от 
безразличной, функцию объёмного числа Ри
чардсона над поверхностью горных ледников 
можно задавать в соответствии с работой [26]: 

 .

Данное приложение аэродинамических фор
мул было апробировано на достаточно объёмной 
выборке по леднику Джанкуат за периоды наблю
дений в сезоны абляции с 2007 по 2015 г . и по
казало неплохое соответствие прямому методу 
измерения (eddy covariance) – коэффициент де
терминации составил 0,5 [20] . Недостаток метода 
аэродинамических формул – предположение о ло
гарифмичности профиля ветра в приземном слое . 

Вместе с тем анализ достаточно продолжительного 
периода наблюдений на леднике Джанкуат пока
зал, что профиль скорости ветра в среднем непло
хо аппроксимируется логарифмическим законом .

Анализ метеорологического режима  
Западного плато

Общая характеристика метеорологического ре-
жима. На рис . 2, а и в табл . 2 приведены основные 
характеристики метеорологического режима на За
падном плато Эльбруса в период экспедиции . Про
стейший статистический анализ временных рядов 
данных показал, что на пике сезона абляции диа
пазон естественной изменчивости (соответству
ющий стандартному отклонению) для температу
ры воздуха составляет −3 ÷ −7 °С, относительной 
влажности – 63–93%, скорости ветра – 3–11 м/с, 
атмосферного давления – 540–545 гПа . При этом 
экстремальные значения величин в период измере
ний существенно превышают удвоенное значение 
стандартного отклонения – особенно это касает
ся скорости ветра и суточного прироста снежного 
покрова (см . табл . 2) . Суммарный прирост снеж
ного покрова за 23 дня составил 52,5 см . При сред
ней измеренной плотности верхнего слоя снега 
0,17 кг / м3 это отвечает примерно 89 мм водного 
эквивалента (в .э .) . Чтобы приближённо оценить 
сумму осадков, нужно рассчитать слой испаривше
гося снега и учесть вклад метелевого переноса . Из
меренные значения толщины снежного покрова 
представляют собой результат осреднения данных 
по четырём снегомерным рейкам, расположенным 
в 30 м друг от друга в разных условиях ветрового 
снегонакопления, поэтому в какойто степени роль 
метелевого переноса можно считать минимизи
рованной . Снежная масса могла теряться также за 
счёт возгонки ледяных кристаллов во время мете
лей, а также в результате испарения жидкой фазы .

Мы оценили возможное таяние снега в усло
виях Западного плато Эльбруса . Рассматривая 
метеорологический режим этого плато, отметим 
существенно меньшую по сравнению со средне
горьем суточную амплитуду основных метеоро
логических величин (прежде всего, температуры) 
и при этом ярко выраженную синоптическую 
изменчивость . Этот эффект связан с доминиру
ющим влиянием свободной атмосферы на ме
теорологический режим плато . Весьма высока 
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Рис. 2. Метеорологический режим на Западном плато Эльбруса c 24 июня по 17 июля 2018 г .:
а – метеограмма по данным АМС DAVIS VANTAGE PRO 2 с с трёхчасовым разрешением и по результатам визуальных 
наблюдений (1 – температура воздуха T; 2 – относительная влажность H; 3 – суточный прирост снежного покрова в вод
ном эквиваленте F; 4 – средняя скорость ветра V; 5 – атмосферное давление P); в нижней части метеограммы показаны 
среднее суточное направление ветра, балл облачности согласно [17], даты наблюдений; б–д – карты абсолютной топо
графии изоба рической поверхности 500 гПа (АТ 500 гПа), осреднённые по выделенным синоптическим периодам (цвет
ное поле и изолинии – высота изобарической поверхности 500 гПа в геопотенциальных декаметрах, гп .дам)
Fig. 2. Meteorological regime on the Western Plateau June 24–July 17, 2018:
а – a meteogram according to Davis AWS data with a 3hour resolution and according to the results of visual observations (1 – air tempera
ture T; 2 – relative humidity H; 3 – daily increase of snow height in water equivalent F; 4 – average wind speed V; 5 – atmospheric pres
sure P); at the bottom of the meteogram, the average daily wind direction is shown, as well as the cloud rate according to [17], and the dates 
of observations; б–д – AT500 maps averaged over the selected synoptic periods (color field and isolines – isobaric surface height 500 hPa)



 65 

П.А. Торопов и др.

повторяемость позёмка и низовых метелей, ко
торые наблюдались в 20% сроков наблюдений 
(табл . 3) . Метелевый перенос – один из важней
ших механизмов перераспределения снега в об
ластях аккумуляции, что отмечалось ещё в ра
боте [15] (правда, для условий снежных полей, 
расположенных на 500–700 м ниже Западного 
плато) . Это связано с ветровым режимом высо
когорной части Эльбруса: повторяемость штор
мовых и ураганных ветров здесь чрезвычайно 
высока . Так, за три недели измерений штормо
вые порывы ветра (более 20 м/с) отмечались в 
2% случаев, при этом трижды были зафикси
рованы порывы ветра ураганной силы (более 
33 м/с) . Вторая важнейшая особенность – высо
кая повторяемость и интенсивность снегопадов . 
Средний суточный прирост снежного покрова 
на Западном плато за 22 дня наблюдений соста
вил 2,5 см (3,7 мм в .э .), а максимальный – 14 см 
(21 мм в .э .) . Типична также достаточно высокая 
повторяемость открытого диска Солнца – даже 
на фоне циклонического характера погоды . Это 
связано с преобладанием в высокогорной зоне 
Кавказа облачности кучевых форм (табл . 4) .

Синоптические процессы и аномалии полей ме-
теорологических величин. Фрагментарные измере
ния метеорологических параметров не позволяют 
сделать выводы о типичности метеорологическо
го режима Западного плато . Единственный под
ход, способствующий выполнению такой оценки 
хотя бы приближённо, – анализ синоптических 
процессов за период экспедиции и их сопостав

ление с фоновым состоянием средней тропосфе
ры для летнего периода, которое можно получить 
из данных реанализов . Анализ данных глобальной 
атмосферной модели NCEP за период метеороло
гических наблюдений на Западном плато Эльбруса 
позволил установить четыре синоптических пери-
ода, последовательно сменивших друг друга . Они 
достаточно хорошо прослеживаются в поле геопо
тенциала и ветра на уровне изобарической поверх
ности 500 гПа (АТ 500 гПа) (см . рис . 2, б–д) .

Первый период продолжался с 24 июня по 
1 июля и характеризовался блокированием за
падного переноса мощным высотным гребнем, 
ось которого проходила через Каспийское море и 
Урал (см . рис . 2, б) . При этом над акваторией Сре
диземного моря сформировался мощный высот
ный циклон, центр которого постепенно смещал
ся на север Украины . Район Эльбруса оказался в 
передней части этого циклона, в югозападных 
ветровых потоках в средней тропосфере . При этом 
в нижней тропосфере отмечалась адвекция мор
ского умеренного воздуха с северозапада, т .е . над 
Кавказом наблюдался ярко выраженный терми
ческий поворот ветра, типичный для активной 
фронтальной зоны . Поэтому период характеризо
вался неустойчивой погодой: кратковременными, 
но достаточно интенсивными осадками, грозами 
и резкими колебаниями температуры . Например, 
27 июня в тёплом секторе циклона воздух на За
падном плато прогрелся до 2–4 °С, но уже через 
сутки даже в послеполуденные часы температура 
не превышала −4 °С (см . рис . 2, а) .

Таблица 3. Некоторые характеристики основных явлений погоды на Западном плато Эльбруса за период 24.06 – 17.07.2018 г.
Явления погоды Средняя продолжительность Максимальная продолжительность Число случаев, %

Гроза 1 час 3 часа 1,5
Общая метель* – – 2,5
Позёмок и низовая метель 8 часов 20 часов 20,0
Туман 6 часов 18 часов 12,0
Осадки (снег, крупа) 6 часов 36 часов 23,0

*Средняя и максимальная продолжительность общей метели (при выпадающем снеге) не оценивалась, поскольку явле
ние наблюдалось один раз, продолжительность составила 6 часов .

Таблица 4. Повторяемость облачности различных типов и состояния диска Солнца
Тип облаков и состояние солнечного диска* Сi Сs As Ac Sc Cuhum Cumed Cucong Fr Cu Cb Ns П

Частота, % 6 8 4 17 15 12 34 30 35 10 12 27 18 22 33
*Состояние солнечного диска описывается следующей номинальной шкалой:  («ясно», солнечный диск полностью от
крыт);  («тонкая облачность» – солнечный диск просвечивает сквозь дымку или тонкую облачность);  («облачно» – сол
нечный диск виден, однако предметы не отбрасывают тень, т .е . прямая солнечная радиация отсутствует); П (пасмурно, сол
нечного диска не видно); латинские сокращения облаков даны в соответствии с Международной классификацией ВМО .
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Второй период (2–8 июля) характеризовал
ся стационированием над Европейской террито
рией России высотного циклона (см . рис . 2, в), 
целиком заполнившегося морским умеренным 
воздухом . На южной периферии этого относи
тельно холодного вихря произошла активизация 
средиземноморской ветви полярного фронта от 
Эгейского моря до Каспийского . В зоне фронта 
морской умеренный воздух взаимодействовал с 
морским тропическим (средиземноморским) . По
этому интегральное влагосодержание атмосферы 
в районе Эльбруса достигало, по данным реанали
за NCEP/NCAR, 50 кг/м2, что соответствует тро
пическому воздуху . Волновые возмущения фрон
тальной зоны одно за другим пересекали Кавказ, 
поэтому данный период отличался интенсивны
ми осадками (за процесс их выпало около 27 мм) 
и наиболее высокими скоростями ветра (в поры
вах до 35 м/с) . В завершение этого синоптическо
го периода Кавказ оказался с холодной стороны 
фронтальной зоны – температура существенно 
понизилась, в ночь на 9 июля было отмечено её 
минимальное значение (−12,9 °С) . 

В третий синоптический период (9–13 июля) 
регион оказался под влиянием высотного субтро
пического гребня (см . рис . 2, г) . Ветровые потоки 
в средней тропосфере вновь изменили направле
ние на югозападное, давление росло . Период от
личался относительным спокойствием: осадков 
было немного, ветер – от слабого до умеренно
го, а его отдельные штормовые порывы опреде
лялись мезомасштабными эффектами (фёновым, 
катабатическим, эффектом бокового обтекания) . 

Четвертый синоптический процесс сопрово
ждался формированием мощного высотного ан
тициклона над северной половиной Европы и 

активизацией циклонической деятельности над 
южными районами (см . рис . 2, д), которая про
явилась в серии активных холодных фронтов . 
Период характеризуется второй волной интен
сивных осадков и штормовых ветров, а также 
значительным понижением температуры .

Рассмотрим поля отклонений метеорологиче
ских величин в средней тропосфере (АТ 500 гПа) 
за период экспедиции по данным реанализа от 
средних многолетних значений (взятых как сред
нее для периода экспедиции за 1961–1990 гг .) 
(рис . 3, а) . Обращает на себя внимание крупная 
аномалия геопотенциала над Скандинавией и вос
точной половиной ЕТР, связанная с преобладани
ем в этих районах антициклональной циркуляции . 
Одновременно над восточным Средиземноморьем 
и зарубежной частью Восточной Европы господ
ствовала циклоническая деятельность, которая 
выражалась в небольшой отрицательной аномалии 
геопотенциала . Формирование диполя в поле цир
куляции спровоцировало возникновение положи
тельной аномалии скорости ветра (см . рис . 3, б) 
над большей частью Европы и, прежде всего, на 
периферии скандинавского антициклона . В рай
оне Эльбруса аномалии высоты изобарической 
поверхности 500 гПа в средней тропосфере, ос
реднённые за период экспедиции, составили че
тыре геопотенциальных декаметра (гп .дам), т .е . 
высота изобарической поверхности 500 гПа была 
в среднем на 40 м выше среднего климатического 
значения, соответствующего середине лета . Такая 
величина аномалии не выходит за пределы есте
ственной синоптической изменчивости . Аномалия 
скорости ветра равна 4 м/с, что также можно отне
сти к «норме на положительном фоне» . Более зна
чительной оказалась средняя аномалия темпера

Таблица 5. Средние и экстремальные характеристики теплового баланса на Западном плато Эльбруса за период 
24.06 – 17.07.2018 г.

Оценка
Компоненты теплового баланса*

SW + SW − LW + LW − H LE G TB
Максимальное значение, Вт/м2 1315 1105 282 289 116 31 35 700
Минимальное значение, Вт/м2 0 0 149 229 −105 −139 −22 −178
Максимальная суточная сумма, мДж/м2 35,9 25,6 18,0 23,7 1,7 −0,3 0,5 7,5
Минимальная суточная сумма, мДж/м2 9,5 6,7 17,2 21,1 −1,5 −2,9 −0,2 −4,5
Средняя суточная сумма, мДж/м2 27,2 19,2 17,6 22,8 −0,2 −1,5 0,1 1,2

*SW + – приходящая коротковолновая радиация; SW − – отражённая коротковолновая радиация; LW + – приходящая 
длинноволновая радиация (тепловое излучение атмосферы); LW − – уходящая длинноволновая радиация (тепловое излу
чение снежной поверхности); H – турбулентный поток явного тепла; LE – турбулентный поток скрытого тепла; G – 
диффузия тепла в толщу снега; TB – тепловой баланс (результирующая всех потоков) .
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Рис. 3. Аномалии основных метеорологических величин на изобарической поверхности 500 гПа за период 
24 июня по 17 июля 2018 г .:
а – высоты изобарической поверхности Н500 (в геопотенциальных декаметрах); б – скорости ветра, м/с (стрелочками 
показано среднее направление); в – температуры воздуха, °С; г – интегрального влагосодержания столба атмосфе
ры, кг / м2; сиреневой звездочкой показано местоположение г . Эльбрус
Fig. 3. Anomalies of basic meteorological parameters on an isobaric surface of 500 hPa for a period June 24 – July 17, 2018:
а – the height of the isobaric surface H500 (in geopotential decameters); б – wind speed in m/s (arrows indicate the average direction); 
в – air temperature, °C; г – integral moisture content of the atmospheric column, kg/m2; the lilac asterisk show Elbrus location
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туры, которая превысила пределы «шума» (±1 °С) 
и достигла 2 °С (см . рис . 3, в) . Аномалия статисти
чески значима, но всё же далека от уровня рекорд
ных (1% обеспеченности) . Более существенной 
оказалась положительная аномалия влагосодер
жания над районом Эльбруса, которая наблюда
лась в течение всей экспедиции и достигала 8 кг/ м2 
(см . рис . 3, г) . По всей видимости, она связана с 
конвергенцией влаги во фронтальной зоне . Очаг 

максимальных значений аномалий, достигающих 
12 кг/м2, практически всё время располагается над 
восточной частью Чёрного моря . Скорее всего, 
это эффект локального притока влаги над тёплой 
морской поверхностью . В исследовании [27] по
казано, что тренд такой поверхности летом в вос
точной части акватории Чёрного моря достигает 
0,7 °С/10 лет . Аномалия влагосодержания хорошо 
согласуется с интенсивными осадками в период 
экспедиции (см . рис . 2, а) .

Локальные особенности временнóй изменчиво-
сти метеорологических рядов. Помимо общей ха
рактеристики метеорологического режима Запад
ного плато, выполнен спектральный анализ рядов 
температуры, относительной влажности и скоро
сти ветра с целью выявления особенностей их 
временнóй изменчивости . На рис . 4 представле
ны результаты поведения функции спектральной 
плотности анализируемых метеорологических 
величин в сравнении со спектром броуновского 
движения, т .е . стохастического процесса (так на
зываемого «красного шума») [28] .

На Западном плато наблюдаемая спектраль
ная плотность температуры, скорости ветра и от
носительной влажности, как правило, выше уров
ня «красного шума» по всему диапазону частот, 
т .е . процесс этот не случайный, а значит должен 
описываться конкретными физическими меха
низмами . Бόльшая часть изменчивости величин 
приходится на суточный ход . В случае темпера
туры это объясняется соответствующей изменчи
востью радиационного баланса, а в случае ветра – 
суточным ходом коэффициента турбулентного 
обмена и интенсивности свободной конвекции . 
Второй по значимости пик спектральной плот
ности приходится на процессы, частота которых 
близка 12 часам, причём отмечается он в темпера
туре, скорости ветра и относительной влажности . 
Скорее всего, это – проявление горнодолинной 
циркуляции: после полудня наблюдается макси
мальная скорость подъёма воздуха вверх по доли
нам и склонам Эльбруса . В ночные часы действу
ет катабатический ветер: холодный воздух стекает 
по склонам Эльбруса в долины .

В периоды прохождения через район Эльбру
са атмосферных фронтов и волн горнодолин
ная циркуляция подавляется течениями синоп
тического масштаба . Однако во всех остальных 
случаях она наблюдается с той или иной интен
сивностью, поэтому и проявляется на рис . 4 . На 

Рис. 4. Значения функций спектральной плотности 
(дисперсия анализируемой метеорологической вели
чины, делённая на частоту её колебаний, выражен
ную в минутах), рассчитанные по данным измерений 
на Западном плато (1), по сравнению со спектраль
ной функцией «красного шума» (2), характеризую
щей случайный процесс: 
а – для температуры воздуха; б – для скорости ветра; в – 
для относительной влажности 
Fig. 4. Spectral density functions (dispersion of the ana
lyzed meteorological value divided by the frequency of its os
cillations in minutes) calculated from measurements on the 
Western plateau (1), compared with the spectral function of 
«red noise» (2), which characterizes a random process for:
а – air temperature; б – wind speed; в – relative humidity
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третий пик спектральной плотности (период 
6–8 часов) приходится не более 5% изменчиво
сти метеорологических величин; по всей види
мости, он связан с пространственновременнóй 
структурой облачных систем атмосферных фрон
тов . Такое предположение делается на том осно
вании, что в спектре коротковолновой солнеч
ной радиации присутствует пик спектральной 
плотности со схожими частотными характери
стиками . Интересно, что функции спектральной 
плотности температуры и скорости ветра очень 
схожи (см . рис . 4, а, б), в то время как спектр 
относительной влажности существенно отли
чается (см . рис . 4, в) . Так, суточный пик отно
сительной влажности размыт и приходится на 
28 часов . Возможно, это связано с тем, что на 
данных высотах суточная изменчивость отно
сительной влажности накладывается на колеба
ния оптической толщины и балла облачности, 
определяемые процессами субсиноптического и 
синоптического масштабов . Выявляются также 
колебания с частотами 18 часов, природу кото
рых объяснить сложно . Пик спектральной плот
ности 10–12 часов хорошо согласуется с соот
ветствующими максимумами для температуры и 
скорости ветра, поэтому, скорее всего, он также 
связан с проявлением горнодолинной циркуля
ции . Остальные колебания не выходят за уровень 
«красного шума» или близки к нему .

Анализ компонент теплового баланса

Особенности радиационного режима. На рис . 5 
представлена временнáя изменчивость состав
ляющих радиационного баланса на Западном 
плато Эльбруса в сравнении с ледником Гара
баши . Приведены также расчётные значения 
приходящей коротковолновой радиации при 
ясном небе с помощью модели CLIRAD(FC05)
SW [29], которая предварительно сравнивалась 
с высокоточными измерениями приходящей 
радиации [30] . В среднем рассчитанный поток 
приходящей коротковолновой радиации при 
ясном небе на Западном плато больше, чем на 
леднике Гарабаши, на 15 Вт/м2, т .е . примерно 
на 1% (по причине уменьшения аэрозольнооп
тической толщины атмосферы и её влагосодер
жания по мере роста высоты над уровнем моря) . 
Измеренные значения приходящей коротковол

новой радиации различаются намного больше . 
Так, если осреднённая за период экспедиции 
суточная сумма приходящей радиации на Гара
баши составляет 25,4 мДж/м2, то на Западном 
плато она равна 27,20 мДж/м2 .

Причина этих различий хорошо прослежива
ется на рис . 5, в и связана с режимом облачности . 
На леднике Гарабаши осреднённый суточный ход 
балла облачности типичен для летнего сезона: его 
максимум смещён на более ранние часы изза 
развития свободной конвекции после полудня . 
На Западном плато этот эффект выражен мень
ше: до высоты 5100 м развиваются только мощ
ные кучевые или кучеводождевые облака, что 
происходит ближе к вечеру и не ежедневно . Су
щественно различаются потоки уходящего ко
ротковолнового излучения, которое зависит от 
альбедо поверхности (его среднее значение на За
падном плато составляет 0,75, а на леднике Га
рабаши – 0,54) . Различия альбедо проявляются 
в изменчивости его среднесуточных значений . 
На Западном плато она невелика, поскольку со
стояние поверхности почти всё время эквива
лентно свежевыпавшему снегу, в то время как на 
леднике Гарабаши она значительна и существен
но зависит от погодных условий . Наиболее ярко 
альбедный эффект проявился 14 июля: значение 
альбедо скачкообразно уменьшилось вдвое (с 0,4 
до 0,2) изза интенсивного таяния и обнажения 
слоя пыли, выпавшей в марте 2018 г . Однако уже 
16 июля вторжение морского умеренного возду
ха, сопровождаемое снегопадами, способствова
ло формированию временного снежного покрова . 
Альбедо деятельной поверхности резко увеличи
лось, и суточная сумма радиационного баланса 
достигла аномально низких значений – 2 мДж/м2 
(в 4,2 раза меньше средних значений) .

Эффект летних снегопадов, существенно 
тормозящих абляцию на Кавказе, Памире и в 
других горноледниковых районах, описан, на
пример, в работе [4] . В целом, значения радиа
ционного баланса на Западном плато меньше, 
чем на леднике Гарабаши, почти в 3 раза . Пре
жде всего это происходит за счёт альбедного эф
фекта, уже описанного нами . Известную роль 
также играют различия в длинноволновом ба
лансе: потеря энергии за счёт теплового излу
чения на Западном плато в среднем в 1,5 раза 
выше, чем на леднике Гарабаши, изза меньше
го влагосодержания атмосферы и водности об
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Рис. 5. Компоненты радиационного баланса:
а – на Западном плато (5150 м); б – на леднике Гарабаши (3850 м) (1 – суммарная солнечная радиация, 2 – тепловое из
лучение атмосферы, 3 – отражённая солнечная радиация, 4 – тепловое излучение поверхности); в – осреднённый за 
20 сут . экспедиции суточный ход компонентов коротковолнового баланса (суммарная радиация при ясном небе на За
падном плато (1) и на Гарабаши (2); наблюдённая суммарная солнечная радиация на Западном плато (3) и на Гараба
ши (4); альбедо на Западном плато (5) и на Гарабаши (6)
Fig. 5 Components of radiation balance:
а – on the Western Plateau (5150 m); б – on the Garabashi Glacier (3850 m) (1 – total solar radiation, 2 – thermal radiation of the 
atmosphere, 3 – reflected solar radiation, 4 – thermal radiation of the surface); в – 20day mean daily course of the components of 
the shortwave balance (total clear sky radiation at the Western Plateau (1) and at Garabashi (2); observed total solar radiation at the 
Western plateau (3) and at Garabashi (4); albedo at the Western plateau (5) and at Garabashi (6)
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лаков . Важная особенность высокогорной зоны 
Эльбруса – достаточно высокая повторяемость 
отрицательных значений суточной суммы ра
диационного баланса летом . Например, в ходе 
второй буровой экспедиции такая ситуация от
мечалась дважды в условиях облачной погоды на 
фоне интенсивных осадков (рис . 6, а) .

Оценки потоков тепла, влаги и таяния. На 
рис . 6 представлена межсуточная изменчи
вость (б) компонент теплового баланса и их су
точный ход (в) . Хорошо видно, что в условиях 
Западного плато главный фактор, определяю
щий тепловой режим снежной поверхности, – 
радиационный баланс . Интересно, что если в 
области абляции горных ледников умеренных 
и субтропических широт (в том числе Кавказа) 
вклад потока явного тепла в таяние может дости
гать 20–30% [4, 20], то в высокогорных областях 
Эльбруса турбулентный теплообмен чаще спо
собствует выхолаживанию поверхности, отводя 
от неё в среднем около 15% энергии радиацион
ного баланса . Так происходит потому, что летом 
на Западном плато повторяемость неустойчивой 
стратификации в приземном слое, судя по вы
полненным измерениям, примерно на 20–25% 
выше, чем повторяемость безразличной и устой
чивой стратификации . Поверхность достаточно 
часто прогревается до точки таяния (0 °С), в то 
время как температура воздуха даже на высоте 
0,25 м остаётся отрицательной . За счёт этого тур
булентный поток явного тепла чаще направлен 
от поверхности в атмосферу . Ещё больше энер
гии затрачивается на испарение с поверхности 
снега, поскольку воздух на уровне шероховато
сти над снежной поверхностью (порядка 0,01 м) 
всегда близок к состоянию насыщения, т .е . 
поток влаги направлен от снежной поверхности 
к атмосфере . Величина затрат тепла на испаре
ние LE в условиях Западного плато составляет 
примерно половину от радиационного балан
са . Величина потока явного тепла колеблется в 
пределах ±100 Вт/м2, скрытого тепла – от −100 
до 30 Вт/м2 . Диффузия тепла в снежном покрове 
невелика (суточная сумма в среднем составля
ет 0,1 мДж/м2, мгновенные значения потоков не 
превышают 30 Вт / м2) и в дневные часы направ
лена от поверхности в толщу снега, а в ночные, 
наоборот, к поверхности (в силу законов Фурье) . 

Дополнительный источник тепла в толще 
снега в ночные часы – процесс замерзания жид

кой фазы . Несмотря на явное преобладание ра
диационного баланса, роль явного потока тепла 
и затрат на испарение в определённых условиях 
может быть значительной, как усиливая, так и 
ослабляя радиационный эффект (см . рис . 6, б) . 
Например, в условиях ветреной и облачной по
годы с осадками 4–6 июля и 14–16 июля (см . 
рис . 1) достаточно интенсивный турбулентный 
тепло и влагообмен увеличили теплопотерю по
верхности снега в 1,8 раз (см . рис . 6, б) . 9 июля, в 
условиях штилевой и солнечной погоды, суточ
ная сумма турбулентного потока тепла достигла 
1,7 мДж/м2, несколько увеличив затраты тепла 
на таяние снега .

Важные результаты измерений и расчётов со
ставляющих теплового баланса ледников в об
ласти аккумуляции – оценки возможных потерь 
снега . Эти оценки были проведены как резуль
тирующая величина между радиационным ба
лансом, потоками явного и скрытого тепла 
и диффузией тепла в толщу снега . На рис . 6, б 
видно, что в отдельные дни (прежде всего при 
облачной погоде с интенсивными осадками) те
пловой баланс поверхности снежного покрова 
был отрицательным, т .е . тепло практически не 
тратилось на таяние (3–5 июля, 13–15 июля) . 
Вместе с тем в некоторые дни отмечались очень 
высокие значения теплового баланса – суточ
ные суммы превышали 3 мДж/м2 . Максималь
ная суточная сумма теплового баланса за период 
экспедиции составила 7,5 мДж/м2, что эквива
лентно таянию 0,11 м снежного покрова (или 
примерно 20 мм в .э . при средней измеренной 
плотности снега порядка 0,15 кг/м3) . За период 
экспедиции слой стаивания снежной толщи со
ставил 49 см (или 74 мм в .э .) . При этом средний 
суммарный прирост снежного покрова, зафик
сированный по четырём снегомерным рейкам, 
равен 52 см . Естественно, эта величина – ре
зультирующая всех процессов, определяющих 
аккумуляцию: осадки, метелевый перенос, испа
рение жидкой фазы, возгонка, гравитационное 
уплотнение и т .д .

Таким образом, если в качестве основных 
процессов принять таяние, испарение и осадки 
(предполагая, что метелевый перенос нивели
руется за счёт различного местоположения сне
гомерных реек), то окажется, что за три недели 
экспедиции на Западном плато выпало около 
1 м снега (или порядка 152 мм осадков) . Эта 
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Рис. 6. Структура теплового баланса:
а – радиационный баланс (1) и альбедо поверхности (3) на Западном плато по сравнению с теми же величинами на Гара
баши (2, 4); б – суточные суммы компонентов теплового баланса на Западном плато: 5 – радиационный баланс; 6 – те
пловой баланс; 7 – поток явного тепла; 8 – поток скрытого тепла; 9 – диффузия тепла в толщу снега; в – осреднённый за 
20 сут . экспедиции суточный ход компонентов теплового баланса: 10 – радиационный баланс; 11 – тепловой баланс; 
12 – поток явного тепла; 13 – диффузия тепла в толщу снега; 14 – поток скрытого тепла 
Fig. 6. The structure of the heat balance:
а – radiation balance (1) and surface albedo (3) on the Western Plateau in comparison with the same values on Garabashi Gla
cier (2 and 4); б – daily sums of the components of the heat balance in the Western Plateau: 5 – radiation balance; 6 – heat balance; 
7 – sensible heat flux; 8 – latent heat flux; 9 – heat diffusion into the snow; в – 20day mean daily course of heat balance components: 
10 – radiation balance; 11 – heat balance; 12 – sensible heat flux; 13 – heat diffusion into the snow; 14 – latent heat flux
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оценка приблизительна в силу погрешностей 
оценки плотности, формального исключения 
метелевого переноса на основании измерений 
по четырём вешкам, а также отсутствия оценок 
возгонки водяного пара во время метелей . Тем 
не менее, оценки весьма разумные . За этот же 
период в долине Баксана выпали обильные осад
ки: по данным метеостанции Терскол, их сумма 
за тот же промежуток времени достигла 100 мм .

За период с 4 июня по 17 июля растаяло 
74 мм в .э . (или 49 см снежной толщи), однако из 
образовавшейся влаги испарилось лишь 12 мм . 
Оставшиеся 62 мм, по всей видимости, диффун
дировали в толщу снега, где снова замерзали, 
о чём, в частности, свидетельствует выделение 
тепла в приповерхностном слое снега в ноч
ные часы (см . рис . 6, б) . Таким образом, потери 
снега прежде всего связаны с испарением жид
кой фазы, величина которого составила 12 мм за 
20 сут . (или 0,6 мм/сут .) .

Обсуждение результатов и заключение

Анализ крупномасштабных полей метеоро
логических величин показал, что вторая буровая 
экспедиция проходила на фоне состояния сред
ней тропосферы, соответствующего норме (за 
исключением влагосодержания, которое суще
ственно превышало средние многолетние значе
ния) . Это означает, что средние значения метео
рологических величин, измеренных на Западном 
плато, характеризуют типичные гляциометео
рологические условия высокогорных районов 
Кавказа на высоте около 5 000 м над ур . моря . 
Им соответствуют средние значения темпера
туры в диапазоне −3 ÷ −6 °С, скорости ветра – 
6–11 м/с, относительной влажности – 60–90% . 
По итогам экспедиции сложно судить о типич
ности условий увлажнения: на фоне аномально 
высокого влагосодержания столба атмосферы 
отмечались обильные снегопады . Однако гово
рить об их экстремальности невозможно изза 
отсутствия корректных данных по осадкам в ар
хивах реанализа . Можно лишь утверждать, что в 
условиях достаточно интенсивной циклониче
ской деятельности на Западном плато Эльбру
са летом в течение трёх недель может выпадать 
порядка 150 мм осадков . Учитывая, что годовая 
аккумуляция на плато по керновым данным со

ставляет около 1500 мм в .э ., а также тот факт, 
что максимум осадков в регионе приходится на 
лето, эта оценка представляется правдоподоб
ной и не выглядит как значительная аномалия . 
Метеорологические условия характеризуются 
очень высокой повторяемостью штормовых и 
ураганных ветров, которая достигает 2%, а также 
низовых метелей, которые представляют собой 
важный фактор перераспределения снега и вли
яния на величину потоков тепла и влаги . Вклад 
суточной изменчивости метеорологических ве
личин в дисперсию примерно в 1,5 раза меньше, 
чем на уровне моря . Существенную роль в из
менчивости метеорологического режима играют 
горнодолинная циркуляция (несмотря на боль
шую высоту над уровнем моря) и мезомасштаб
ная структура атмосферных фронтов .

В структуре теплового баланса снежной по
верхности на Западном плато энергия таяния 
снега определяется исключительно радиацион
ным балансом, средняя суточная сумма которо
го составляет в среднем 2,8 мДж/м2, что пример
но в 3 раза меньше, чем на леднике Гарабаши 
на высоте 3800 м . Турбулентные потоки тепла и 
влаги в основном способствуют отводу тепла от 
поверхности, уменьшая энергию радиационно
го баланса почти вдвое . Прежде всего это каса
ется потока скрытого тепла, суточная сумма ко
торого составляет −1,5 мДж/м2 . Отметим, что 
похожая структура теплового баланса отмечена 
в области аккумуляции вулкана Килиманджа
ро, расположенного в совершенно иных клима
тических условиях [5]: по данным наблюдений, 
там над ледниковой поверхностью также преоб
ладают отрицательные значения турбулентных 
потоков тепла и влаги (правда, их значения су
щественно выше: −75 Вт/м2 для потока явного 
тепла и −40 Вт/м2 для затрат тепла на испарение) . 
В более поздней работе [6] компоненты теплово
го баланса оценивались на основе метода турбу
лентных пульсаций . Оказалось, что поток явного 
тепла в среднем составил −10 Вт/м2, скрытого – 
порядка −35 Вт/м2, потока тепла в толщу снега 
−20 Вт/м2 . Эти оценки близки к нашим оценкам 
по данным второй буровой экспедиции .

Важный результат – физически обоснован
ная оценка таяния снега: порядка 49 мм в .э . за 
весь период экспедиции . Большая часть талой 
воды диффундировала в толщу снега и повторно 
замёрзла, о чём свидетельствует выделение тепла 
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в слое снежного покрова до глубины 10 см, т .е . в 
случае Западного плато процесс таяния нельзя 
рассматривать как потерю массы в области акку
муляции . Незначительное убывание накоплен
ного снега происходит за счёт испарения жидкой 
воды, которое составило за период экспедиции 
12 мм в .э . (или примерно 0,6 мм/сут .) . Интерес
но, что, согласно результатам, полученным в ра
боте [6], величина среднего суточного испарения 
жидкой фазы на Килиманджаро – 0,7 мм/сут . 
Схожая структура теплового баланса позволяет 
предположить сходство метеорологических усло
вий высокогорных зон, по крайней мере, от суб
тропических до субэкваториальных широт .

Учитывая, что устойчивый период положи
тельного радиационного баланса на Кавказе на 
высоте 5 000 м продолжается в среднем 90 дней, 
можно предположить, что величина испарения 
жидкой фазы в среднем за год равна, как мини
мум, 45 мм, или 3% годовой аккумуляции, что в 
целом существенно . К данному значению можно 
относиться только как к предварительной инфор
мации . Строго оценить его точность пока невоз

можно изза отсутствия данных пульсационных 
измерений влажности и потока импульса . Допол
нительный вклад, безусловно, вносит возгонка 
водяного пара во время сильных низовых мете
лей, которая наблюдается весь год и даёт боль
ший вклад, чем испарение жидкой фазы . В буду
щем планируется оценить роль этого процесса . 
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Summary
Results of ecological and geochemical study of snow cover on the areas of the fall of the separating parts of the 
launch vehicles Soyuz-2 are discussed. The territories are the Aldan and Vilyuysky districts of Yakutia. The state of 
the environment was investigated at the sites in both situations, i.e. before the launch and after the fall of the sep-
arating parts of the rocket carriers. The background chemical composition of the snow cover in these regions is 
hydrocarbonate and ultra-fresh with low concentrations of trace elements. After the launch and fall of the rocket 
stages, the total chemical composition of snow remained bicarbonate, but the content of the elements P, Fe, Sr, 
Pb and phenols increased on the territory of the Aldan district, while in the Vilyuysky districts increasing ele-
ments were Fe, Sr, Pb, Li, Al, Mn and phenols. Pollution of the snow cover with metals and organic compounds 
was revealed directly under the fragments of the rocket stages, however occurrence of this contamination was lim-
ited to the radius of influence no longer 100 m. The larger low-contrast technogenic anomalies were related to Pb 
and phenols. The qualitative and quantitative characteristics of technogenic anomalies did rapidly reduce with dis-
tance from fragments of the rocket carriers. When snow melts, the main part of the pollutants flows down over the 
frozen ground to the water streams and bodies, and that is why no contrasting technogenic lithochemical anoma-
lies were found in the soils under the fragments. Thus, our results demonstrate that the negative environmental 
impact on the environment in the areas of falling fragments of the Soyuz-2 carrier is limited to boundaries of the 
local territory and does not present any significant hazard to the environment and the health of population.
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В районах падения отделяющихся частей ракеты‑носителя «Союз‑2» на территории Якутии 
иcследован снежный покров на мониторинговых площадках до запуска и после падения отде‑
ляющихся частей ракеты‑носителя, когда в снежном покрове формируются аномалии металлов и 
органических соединений. Негативное экологическое воздействие на природную среду в районах 
падения остатков ракеты ограничено локальными территориями.

Введение

Один из приоритетов современного обще
ства – обеспечение экологической безопасности 
человека . Проблемам обеспечения экологиче

ской безопасности ракетнокосмической дея
тельности посвящён ряд исследований послед
них лет [1–3] . При запусках ракет происходит 
негативное воздействие на окружающую среду 
в основном в местах падения отделяющихся ча
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стей ракет . Районы падения отделяющихся ча
стей ракетыносителя (ОЧРН) расположены в 
таёжной местности, далеко от населённых пун
ктов . Для таких районов характерны: засорение 
территории фрагментами отделяющихся частей 
ракеты; локальная техногенная трансформация 
ландшафтов; загрязнение атмосферы, водных 
объектов и почвы компонентами ракетного то
плива и продуктами его сгорания [3] . Трасса для 
выведения космических аппаратов на солнечно
синхронную орбиту с углом наклона 98° при за
пусках с космодрома «Восточный» проходит над 
Амурской областью и Респуб ликой Саха (Яку
тия) . На территории Якутии эпизодически ис
пользуют три района падения ОЧРН «Союз2»: 
983 – для приёма головного обтекателя в Алдан
ском районе и 985 – для приёма центрального 
блока и хвостового отсека третьей ступени раке
тыносителя на территории Вилюйского и Ко
бяйского районов . Падение отделяющихся ча
стей ракетыносителя «Союз2» с космодрома 
«Восточный» на территории Якутии вызывает 
закономерную тревогу общественности .

В статье рассматриваются последствия паде
ния ОЧРН на химический состав снежного покро

ва в Алданском и Вилюйском районах до запуска 
и после падения отделяющихся частей ракетыно
сителя «Союз2» (рис . 1) . Район падения 983 пред
ставляет собой эллипс с размерами большой оси 
45 км и малой 25 км; район падения 985 имеет раз
меры соответственно 75 и 50 км . В 2018 г . Респу
бликанским информационноаналитическим цен
тром экологического мониторинга Министерства 
охраны природы Республики Саха (Якутия) со
вместно с научными учреждениями республики, 
Институтом водных и экологических проблем СО 
РАН (г . Барнаул), представителями муниципаль
ных образований и Общественного экологическо
го комитета «Вилюй» проведено пред и после
пусковое экологическое обследование в районах 
падения ОЧРН ракетыносителя «Союз2» .

Материалы и методы исследования

Экологическая ситуация в районах падения 
ОЧРН исследовалась на основе сравнения гео
химических данных, полученных до и после па
дения отделяющихся частей ракетыносителя . 
Экологогеохимическое обследование снежного 
покрова в районах падения выполнено на тер
ритории мониторинговых площадей, охватыва
ющих полностью районы падения 983 (площадь 
около 880 км2) и 985 (площадь около 2900 км2), а 
также непосредственно на участке обнаружения 
фрагмента третьей ступени ракетыносителя на 
территории района падения 985 . До запуска ра
кетыносителя «Союз2» было отобрано девять 
проб снега в районе 983 (26 .01 .18 г .) и восемь 
проб в районе 985 (29 .01 .18 г .) . После падения 
ОЧРН в тех же районах отобрано соответственно 
22 и 11 проб снега (1–6 .02 .18 г .) .

Объединённую пробу получали смешивани
ем пяти образцов керна снега . В пунктах наб
людений измерены толщина и плотность снега, 
определён водный эквивалент снежного покро
ва . Толщина снежного покрова ввиду антици
клонального режима погоды сравнительно не
велика – 20–25 см . Плавление снега проведено 
в лаборатории при комнатной температуре не
посредственно перед анализом . Аналитические 
исследования выполнены в аккредитованных 
лабораториях Республиканского информацион
ноаналитического центра экологического мони
торинга и Института мерзлотоведения СО РАН .

Рис. 1. Районы падения фрагментов ракетыносите
ля на территории Якутии:
1 – граница Республики Саха (Якутия); 2 – районы паде
ния фрагментов ракет: а – Алданский (район падения 
983); б – Вилюйский (район падения 985)
Fig. 1. The areas of the fall of rocket fragments on the 
territory of Yakutia:
1 – the border of the Republic (Sakha) of Yakutia; 2 – areas of 
falling of rocket fragments: а – Aldan (district of falling 983); 
б – Vilyuisky (district of falling 985)
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Пробы талой снеговой воды исследовались на 
содержание: макрокомпонентов, биогенных эле
ментов (фосфаты, аммоний, нитрит и нитрат
ионы), общего железа, рН, Еh; органических за
грязнителей – нефтепродукты (НП), фенолы (Ф), 
бенз(а)пирен (БП); микроэлементов – Sr, Li, F, 
Cu, Zn, Mn, Al, Cd, Ni, Pb . Определение контро
лируемых геохимических показателей выполнено 
современными методами (потенциометрический, 
капиллярный электрофорез, фотометрический, 
флуориметрический, атомноабсорбционный и 
жидкостной метод хроматографии), внесёнными 
в Государственный реестр методик, допущенных 
для государственного и производственного эко
логического контроля . Экологическая оценка со
держания компонентов в снежном покрове про
ведена по санитарным нормам для природных 
вод: рыбохозяйственных – ПДКРХ и санитарно
гигиенических – ПДКГГ .

Результаты и обсуждение

Для снежного покрова всех типов среднета
ёжных мерзлотных ландшафтов Якутии, распро
странённых в районах исследований, характерно 
идентичное соотношение главных ионов: HCO3

− > 
Cl− > NO3

− > SO4
2−; Mg2+ > Са2+ > Na+ > NH4

− > 
K+ [4] . Падение отделяющихся частей ракетыно
сителя на территории Вилюйского и Алданско
го районов Якутии не привело к трансформации 
макрокомпонентного состава снежного покрова . 
Минерализация талых снеговых вод очень низ
кая – 4–9 мг/л . Величина рН колеблется в диа
пазоне 5,35–7,01 и соответствует значениям не
загрязнённых атмосферных осадков [5–9] . По 
соотношению главных ионов снеговые воды отно
сятся к гидрокарбонатномагниевокальциевым . 
В то же время наблюдаются существенные изме
нения в химическом составе снежного покрова, 
связанные с повышением концентрации органи
ческих соединений (нефтепродуктов, фенолов) и 
комплекса микроэлементов (табл . 1) .

Состав геохимических аномалий, образовав
шихся в снежном покрове районов мониторинга 
после падения ОЧРН, и степень их контрастно
сти обнаруживают как сходство, так и различия, 
что определяется различным составом фрагмен
тов: район падения 983 – головной обтекатель, 
а район падения 985 – центральный блок и хво

стовой отсек . Общее для районов мониторин
га – повышение содержания в снежном покро
ве после падения ОЧРН таких компонентов, как 
фенолы, Fe, Sr и Pb . Индивидуальные черты за
грязнения отмечаются в возникновении анома
лий фосфатов в Алданском районе (район паде
ния 983) и широкой гаммы компонентов Li, Al, 
Mn и, возможно, Cd в Вилюйском районе (район 
падения 985) . Присутствие слабоаномальных 
концентраций Li, Mn и Cd в снежном покрове 
отмечалось и ранее при выполнении экологиче
ского мониторинга района 985 в 2016 г . [1] . 

Для оценки влияния падения ОЧРН на хими
ческий состав снежного покрова в Вилюйском рай
оне отобраны пробы снега непосредственно под 
обломками третьей ступени ракетыносителя и на 
удалении 10 и 100 м от фрагмента (табл . 2) . Непо
средственно под фрагментами ОЧРН в снежном 
покрове наблюдаются аномальные концентрации 
11 компонентов: Sr, K, Cu, Zn, Al, Cd, Ni, Pb, БП, 
Ф, НП, причём дальнейшего рассеяния не наблю
дается у таких металлов, как Sr, Zn, Ni . На удале
нии 10 м установлены аномальные концентрации 
восьми компонентов: F, K, Cu, Mn, Al, Pb, Ф, НП, 
а на расстоянии 100 м – только четырёх: Pb, БП, Ф, 
НП . Максимальное рассеяние характерно для ор
ганических соединений (Ф, НП) и свинца .

Концентрация фенолов в снежном покрове у 
фрагментов ОЧРН составляет 0,0031 мг/л, что в 
10 раз выше фоновых значений (0,0013 мг/л), и 
остаётся относительно постоянной на расстоянии 
10 м – 0,0036 и 100 м – 0,0028 мг/л . Если предпо
ложить, что содержание фенолов будет и даль
ше равномерно снижаться по мере удаления от 
места падения фрагментов, то уровень значений 
санитарных норм (ПДКРХ = 3 мг/л) будет достиг
нут на расстоянии 300–350 м (рис . 2), а площадь 
загрязнения составит 0,283 км2 . Концентрация 
нефтепродуктов в снежном покрове резко по
нижается с удалением от фрагментов ОЧРН: у 
обломков – 0,064, на расстоянии 10 м – 0,047, 
100 м – 0,028 мг/л . Однако и на расстоянии 100 м 
концентрация нефтепродуктов остаётся ещё вы
сокой и может достигать фоновых значений – 
0,023 мг/л на удалении около 220 м от фрагментов 
ОЧРН, а площадь загрязнения можно оценить в 
0,152 км2 (рис . 3) . Непосредственно у фрагментов 
концентрация нефтепродуктов превышает рыбо
хозяйственные санитарные нормы, но уже на рас
стоянии 10 м становится ниже ПДКРХ .
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Рис. 2. Изменение концентрации фенолов в снежном 
покрове на удалении от фрагментов отделяющихся ча
стей ракетыносителя (район падения 985, на рис . 1, б):
Предельнодопустимая концентрация для природных вод: 
ПДКГГ – гигиеническая; ПДКРХ – рыбохозяйственная
Fig. 2. Changes in the concentration of phenols in the 
snow cover at a distance from fragments of the separating 
parts of the launch vehicles fall region (district of falling 
985, in Fig . 1, б) . 
Maximum permissible concentration for natural waters: 
ПДКГГ – hygienic; ПДКРХ – fishery

Таблица 1. Среднее содержание компонентов в снежном покрове на территории мониторинговых площадей, мг/л

Компоненты*

Алданский район (район падения 983) Вилюйский район (район падения 985)
до запуска ракетыносителя 

«Союз2» после падения ОЧРН до запуска ракетыносителя 
«Союз2» после падения ОЧРН

26 .01 .2018 г . 01 .02 .2018 г . 29–30 .01 .2018 г . 01–06 .02 .2018 г .
pH 5,86 5,78 6,01 6,00
Eh 571 558 572 572
M 6,21 6,34 7,69 7,20
Sr 0,002 0,008 0,008 0,013
Li 0,0012 0,0016 0,0010 0,0010
F 0,018 0,020 0,036 0,016
P 0,004 0,079 0,158 0,072
Са 0,85 0,79 1,09 0,98
Mg 0,57 0,53 0,71 0,68
Na 0,30 0,32 0,37 0,32
K 0,13 0,08 0,14 0,13
NH4 0,11 0,04 0,09 0,08
HCO3 5,42 5,61 7,23 6,93
SO4 0,36 0,25 0,36 0,32
Cl 0,39 0,29 0,47 0,30
NO2 0,02 0,01 0,02 0,02
NO3 0,62 0,44 0,59 0,61
Fe <0,050 0,055 <0,050 0,054
Cu 0,0012 0,0015 0,0013 0,0016
Zn 0,0045 0,0031 0,0057 0,0037
Mn 0,0066 0,0048 0,004 0,0117
Al 0,011 0,0126 <0,010 0,0166
Cd 0,00007 0,00005 <0,0001 <0,0001
Ni 0,00141 0,0016 0,0014 0,0016
Pb 0,00088 0,0021 0,0022 0,0027
Ф 0,0009 0,0018 0,0013 0,0025
НП 0,026 0,036 0,023 0,029
БП Не опр . 0,00104 Не опр . 0,0004

*В табл . 1–4: Ф – фенолы; НП – нефтепродукты; БП – бенз(а)пирен .

Максимальные значения концентрации свин
ца (0,059 мг/л) в снежном покрове наблюдаются 
непосредственно у фрагментов ОЧРН, где они в 
2–6 раз превышают как гигиенические (ПДКГГ), 
так и рыбохозяйственные (ПДКРХ) нормы для 
природных вод и в 27 раз выше фоновых значе
ний (см . табл . 2) . В 10 м от обломков содержание 
Pb снижается почти на порядок (до 0,0052 мг/л), 
выходит за пределы санитарных норм и остаётся 
практически на этом уровне, слабо понижаясь до 
0,0049 мг/л в 100 м от обломков ракеты . По расчё
там, концентрация Pb может снизиться до уровня 
санитарных норм примерно в 900 м от фрагмента 
ОЧРН (рис . 4) . Экологически значимый уровень 
загрязнения снежного покрова нефтепродуктами 
и свинцом, превышающий санитарные нормы, 
установлен непосредственно у фрагмента ОЧРН 
и огранивается площадью около 300 м2 .

Ряды контрастности, превышения макси
мального содержания в снежном покрове вбли
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Таблица 2. Содержание компонентов в снежном покрове на участке падения фрагмента отделяющихся частей ракеты-
носителя (район падения 985), мг/л

Компоненты Под фрагментом отделяющихся 
частей ракетыносителя 

В 10 м к северу  
от района падения

В 100 м к северу  
от района падения Фон

Mинерализация 8,46 7,31 11,77 7,69
Sr 0,40 0,001 0,001 0,008
F 0,002 0,035 0,016 0,036
K 0,20 0,20 0,10 0,14
Cu 0,0021 0,0015 < 0,0010 0,0013
Zn 0,0450 < 0,0050 < 0,0050 < 0,005
Mn 0,0077 0,0118 0,00279 0,0031
Al 0,0282 0,0154 < 0,010 < 0,010
Cd 0,0010 0,0001 < 0,0001 < 0,0001
Ni 0,0025 0,0011 0,0014 0,0014
Pb 0,0590 0,0052 0,0049 0,0022
Ф 0,0031 0,0036 0,0028 0,0013
НП 0,0640 0,0470 0,0282 0,0230
БП 0,0009 < 0,0005 0,0009 < 0,0005

зи фрагментов ОЧРН, по сравнению с фоно
выми показателями и санитарными нормами 
(ПДК) приведены в табл . 3 . Непосредственно у 
фрагментов загрязнение снега очень высокое и 
достигает трёх–четырёх порядков над фоновы
ми показателями для нефтепродуктов и Cd и в 
2–6 раз выше санитарных норм для фенолов, Pb, 
Zn и Cu, однако уже на удалении 10 м концен
трация этих компонентов снижется до фоновой . 
На расстоянии 100 м от фрагмента превышение 
санитарных норм в 2,8 раза свойственно только 
фенолам . Присутствие фенолов в снежном по
крове, вероятно, вызвано не только техногенны
ми, но и природными процессами . К естествен
ным источникам относится поступление фенола 

с частицами пыли и с выделениями в атмосферу 
растительностью вместе с другими органически
ми соединениями [10] . Значительно загрязняет
ся атмосфера фенолами и при лесных пожарах .

Экологически значимое загрязнение снеж
ного покрова (атмосферы) на участках падения 
фрагментов ракет в основном ограничивает
ся радиусом влияния около 100 м (~0,03 км2) . 
Более обширные малоконтрастные техногенные 
аномалии, обусловленные выпадением свин
ца, фенолов и возможно бенз(а)пирена, распро
страняются на площади до 5 км2 . Для оценки 
количества загрязнителей в снежном покрове у 

Рис. 3. Изменение концентрации нефтепродуктов в 
снежном покрове на удалении от фрагментов отде
ляющихся частей ракетыносителя (район падения 
985, на рис . 1, б)
Fig. 3. Changes in the concentration of oil in the snow 
cover at a distance from fragments of separating parts of 
launch vehicles (district of falling 985, in Fig . 1, б)

Рис. 4. Изменение концентрации Pb в снежном покро
ве на удалении от фрагментов отделяющихся частей 
ракетыносителя (район падения 985, на рис . 1, б)
Fig. 4. Changes in Pb concentration in snow cover at a 
distance from fragments of separating parts of launch ve
hicles (district of falling 985, in Fig . 1, б)
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фрагмента ОЧРН и за их пределами была рас
считана плотность накоп ления химических ком
понентов Q по формуле

Q = 10−2cP, мг/м2,

где с – концентрация компонента, мг/л; Р – вла
гозапас, мм .

Плотность накопления химических компо
нентов в снежном покрове оценена на участке 
падения ОЧРН непосредственно под фрагмен
том (обломки центрального блока и хвостово
го отсека третьей ступени ракетыносителя) и 
на удалении в 10 и 100 м (средняя плотность – 
0,134 г / см3, влагозапас – 40 мм), а также по 
фоновым пробам, отобранным в пределах мо
ниторинговой площадки (табл . 4) . Наиболее об
ширный комплекс аномальных компонентов 
и максимальная их контрастность свойствен
ны снежному покрову непосредственно у фраг
мента ОЧРН . На расстоянии 100 м от обломков 
по максимальной контрастности плотности на
копления в снежном покрове химические ком
поненты образуют следующую группу (в скоб
ках дана контрастность аномалий относительно 
фона): БП (9,5) > Ф, Pb (2,2) > НП (1,3) > Zn, 
Mn, Al, Cd, Ni (1) . По расчётам, общий объём 
компонентов, концентрация которых в снежном 
покрове превышает санитарные нормы и для 
которых определён радиус влияния (фенолы, 
неф тепродукты и свинец), в контуре ореолов за
грязнения непосредственно у фрагмента ОЧРН 
составляет: фенолы – 31, нефтепродукты – 2,4, 
свинец – 0,06 г . Экологически значимые кон
центрации этих загрязнителей будут рассеяны на 
площади от 300 м2 до 0,28 км2 .

На территории района падения 985 обнару
жено восемь обломков ОЧРН, и если допустить, 
что концентрация компонентов в снежном по
крове и площадь их воздействия примерно такие, 
как и на изученном фрагменте, то суммарный 

объём выпавших загрязнителей составит: фено
лы – 248, свинец – 0,5, нефтепродукты – 27 г . 
При этом максимальная площадь загрязнения у 
свинца будет 2,24 км2, примерно 0,08% террито
рии района падения 985 (2900 км2) . Такое количе
ство загрязнителей существенно не повлияет на 
экологическое состояние почв и природных вод . 
Основная масса растворимых форм химических 
элементов в снежном покрове при его таянии 
не попадает в почвы, а стекает по ещё мёрзлому 
почвенному покрову [7] в водоёмы и водотоки . 
При таянии снега непосредственно перед разру
шением снежного покрова вымываются 30–70% 
ионов [8], поэтому в почвах под фрагментами от
деляющихся частей ракет не образуется контраст
ных, многокомпонентных и обширных техно
генных литохимических аномалий . По данным 
авторов настоящей статьи, уже на расстоянии 
10–50 м от обломков ступеней ракет концентра
ция загрязнителей в почвах не превышает сани
тарных норм . Тем не менее, участки локальных 
литохимических аномалий должны быть ликви
дированы (санированы) в летнее время одновре
менно с удалением фрагментов ОЧРН .

В водотоках и водоёмах, особенно в не
больших озёрах, возможно формирование ма
локонтрастных и малопротяжённых гидрогео
химических аномалий, не угрожающих сущест
венно окружающей среде [1] . Основные объёмы 
загрязнителей, накопившихся в снежном по
крове (менее 1 кг), будут стекать в р . Тюнг, дре
нирующую район падения ОЧРН, и будут раз
бавлены до исчезающе малых величин при сред
несуточном расходе реки в весеннее половодье 
1090 м3/с [11] . Таким образом, негативные по
следствия на природную среду отделяющихся 
частей ракетыносителя «Союз2» (районы па
дения 983 и 985) на территориях Алданского и 
Вилюйского районов незначительны и не пред
ставляют опасности для окружающей среды и 

Таблица 3. Ряды контрастности геохимических аномалий в снежном покрове по сравнению с фоном и санитарными 
нормами (район падения 985)*

Ряды контрастности (Сmax /Фон)
НП, Cd(5000) > K(30) > Mn(20) > Ca(17) > Mg(13) > Sr, Cl(10) > Ba, N(8) > Al, Pb, S(0,9)

Ряды контрастности (Сmax /ПДК)
ПДКГГ БП(174) > Ф(3,1) > Pb(2) > Cd(0,96) > Al, Sr, Zn, Ni, НП(0,0n) > Mn, Cu(0,00n)
ПДКРХ Pb(5,9) > Zn(4,5) > Ф(3,1) > Cu(2,1) > НП(1,3) > Mn(0,8) > Ni(0,25) > K(0,004)

*Сmax – максимальное содержание; в скобках – контрастность аномалий .
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здоровья населения . Этот вывод совпадает с дан
ными долгосрочного (2006–2014 гг .) экологиче
ского мониторинга падения отделяющихся ча
стей ракетыносителя «Союз» на территории Се
верного Урала [9] .

Выводы

По химическому составу снежный покров 
Алданского и Вилюйского районов Республи
ки Саха (Якутия) за пределами падения отде
ляющихся частей ракетыносителей – гидро
карбонатный, с очень низкой минерализацией 
(4–9 мг/л) . После падения ступеней ракет ма
крокомпонентный химический состав снежно
го покрова в этих районах остался прежним, но 
изменился микрокомпонентный состав . На тер
ритории Алданского района установлено превы
шение фоновых показателей в снежном покрове 
по Fe, Pb и фенолам, а на территории Вилюй
ского – по Li, Fe, Al, Mn и фенолам . Эти отли
чия связаны с различным составом отделяющих
ся частей ракетыносителя в районах 983 и 985 .

Снег непосредственно под фрагментом от
деляющихся частей (район 985) обогащён ком
плексом металлов и органическими соединени
ями . Непосредственно у фрагмента в снежном 
покрове наблюдаются аномальные концентра
ции 11 компонентов . Их качественные и коли
чественные характеристики быстро снижаются с 
удалением от фрагментов отделяющихся частей . 

Непосредственно под фрагментами (район 985) 
в снежном покрове наблюдаются превыше
ния гигиенических ПДКГГ природных вод по 
бенз(а)пирену (в 174 раза), фенолам и свинцу (в 
2–3 раза), а рыбохозяйственных ПДКРХ – по Pb, 
Zn, Cu и фенолам (в 2–6 раз) .

Загрязнение атмосферы на участках падения 
ступеней ракет (районы 983 и 985) в основном 
ограничивается радиусом до 100 м . Более обшир
ные малоконтрастные техногенные аномалии свя
заны с выпадением свинца, фенолов и, возможно, 
бенз(а)пирена . Основная масса запаса раство
римых форм химических элементов при таянии 
снега стекает по мёрзлому почвенному покрову в 
водоёмы и водотоки, поэтому в почвах под фраг
ментами отделяющихся частей ракеты образу
ются локальные слабоконтрастные техногенные 
литохимические аномалии, которые подлежат 
ликвидации . Несмотря на относительно высо
кое содержание органических соединений и ряда 
токсичных элементов около фрагментов ракеты, 
незначительное их количество в контуре анома
лий не представляет собой существенной угрозы 
водным системам . В водоёмах и водотоках воз
можно формирование малоконтрастных и мало
протяжённых техногенных гидрогеохимических 
аномалий . В целом негативные последствия на 
природную среду отделяющихся частей ракеты
носителя «Союз2» (районы 983 и 985) в районах 
падения на территории Алданского и Вилюйского 
районов Республики Саха (Якутия) не опасны для 
окружающей среды и здоровья жителей .

Таблица 4. Плотность накопления компонентов в снежном покрове на участке падения отделяющихся частей ракеты-
носителя (район падения 985), мг/м2

Компоненты Под фрагментом отделяющихся 
частей ракетыносителя 

В 10 м к северу  
от района падения

В 100 м к северу  
от района падения Фон

Минерализация 34 010 29 390 47 320 30 918
Sr 1610 4 4 32
F 8 141 64 144
K 800 800 400 560
Cu 8 6 4 5
Zn 181 4 4 4
Mn 31 47 11 12
Al 113 62 20 20
Cd 3,9 0,4 0,2 0,2
Ni 10 4,5 5,5 5,5
Pb 237 21 20 9
Ф 12,5 14 11 5
НП 257 189 113 90
БП 3,5 0,4 3,8 0,4
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Summary
The chemical composition (ions, elements, polycyclic aromatic hydrocarbons) of aerosol and gaseous impurities 
(SO2, HNO3, HCl, NH3) in the surface layer of the atmosphere in Barentsburg, located on the Western Svalbard 
island (Svalbard archipelago), is analyzed. Atmospheric aerosol and gaseous impurities brought to the Arctic from 
middle latitudes and deposited on snow and ice not only interact with various natural objects, but also spread to 
long distances with melting dirty snow and ice. Air sampling was carried out following to methodology adopted 
by the international networks of the atmospheric monitoring programs in South-East Asia (EANET) and Europe 
(EMEP). In 2011-2015, the observations of the chemical composition of the atmospheric ground layer were per-
formed daily during the light season (April–September), and monthly from April 2016 to 2018. The largest total 
ion concentrations were observed in 2011–2012. Seasonal variability of ion concentrations in the aerosol was char-
acterized by high values in the cold period (October–February) and low values in the warm one (May–June). 
High values of the coefficient of correlation between ions Na+and Cl− (r = 0,93) as well as between Mg2+and Cl− 
(r = 0,81) throughout the year show that the main source of the aerosol is the sea surface. The significant correla-
tion between ions K+, NO3

-, NH4
+, SO4

2−, K+, SO4
2− in the polar night point to the influence of local sources: coal 

mining at the mine and its combustion at thermal power plants. Emission of polycyclic aromatic hydrocarbons and 
the gaseous impurities (SO2, HNO3) into the atmosphere, especially during the polar night, is also influenced by 
local sources. Among the elements the maximum enrichment of the aerosol was revealed for As, Cr, Zn, Mo, Cd, 
Sn, Sb, W, and Pb with a low content of Cd, Sn, Sb, W, and Pb in the coal, sludge and on the underlying surface. 
On the basis of the elemental composition of the aerosol and the back-trajectory analysis, it was shown that the air 
masses enriched in heavy metals come to the area of the Barentsburg settlement from middle latitudes.
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Прослежена межгодовая (2011–2017  гг.) и сезонная (2016–2018  гг.) изменчивость компонентов 
химического состава (ионы, элементы, полициклические ароматические углеводороды) атмосфер‑
ного аэрозоля и газообразных примесей (SO2, HNO3, HCl, NH3) в приземной атмосфере западной 
части Российской Арктики (пос. Баренцбург на Шпицбергене).

Введение

Наиболее динамичная компонента в цепи 
глобального переноса веществ через атмосфе
ру – аэрозоль . Ледяной покров Арктики слу

жит своеобразным аккумулятором аэрозольного 
вещества . Вещества, поступающие с аэрозо
лем на подстилающую поверхность, могут со
храняться в снежном и ледниковом покровах 
долгие годы и предоставлять уникальную ин
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формацию о палео климатической периодиза
ции, катастрофических событиях Земли и антро
погенном воздействии как в прошлом, так и в 
настоящем . Так, исследование ледяных кернов 
Гренландии позволило обнаружить не только 
следы извержений вулканов Лаки (1783 г ., Ис
ландия) и Тамбора (1815 г ., Индонезия), но и ра
диоактивные отходы термоядерных испытаний 
(1952–1954 гг ., США; 1961–1962 гг ., Россия) [1] . 
Важное звено в изучении процессов в полярных 
регионах, влияющих на климатические и эко
логические изменения, – мониторинговые ис
следования, позволяющие количественно оце
нить не только фоновое состояние окружающей 
среды, в том числе и атмосферы, но и её состо
яние в результате антропогенного воздействия . 
Такое сочетание чистых территорий, не трону
тых окружающей средой, и индустриальных рай
онов характерно для архипелага Шпицберген .

Наши исследования проводились в пос . Ба
ренцбург, расположенном на западном побере
жье залива Грёнфьорд о . Западный Шпицбер
ген (78°04′ с .ш ., 13°14′ в .д .) . В зал . Грёнфьорд 
бóльшую часть года преобладают юговосточ
ные и южные ветры, а в июле и августе – север
ные и северозападные . Часто, особенно в янва
ре–феврале и мае–июне, на архипелаге бывают 
штили, способствующие накоплению приме
сей в атмосфере . В течение всего года наблю
дается высокая относительная влажность (83% 
зимой и 87% летом) [2] . Первые представления 
о химическом составе атмосферного аэрозоля 
на Шпицбергене, полученные на территории 
Норвежского научноисследовательского цен
тра в НюОлесунне, датируются концом 1970х 
годов [3] . В составе аэрозоля определены кон
центрации главных ионов (SO4

2−, Cl−, NO3
−, 

Na+, Ca2+, K+, Mg2+, NH4
+) и некоторых эле

ментов (Ti, Cr, Mn, Ca, Fe, Cu, Zn, Pb, Ni) . 
В последующие годы список измеряемых пара
метров расширился и начались регулярные мно
голетние мониторинговые наблюдения на ста
ционарных станциях [4] .

Несмотря на свою удалённость от промыш
ленных районов Европы и Америки, архипелаг 
Шпицберген подвержен антропогенному влия
нию . Одна из основных нагрузок, влияющих на 
природу архипелага, – добыча угля . Районы с 
отвалами горной породы угледобывающей про
мышленности, расположенные в окрестностях 

посёлка, способствуют деградации растительно
го покрова и выветриванию горных пород, что 
вызывает эрозию поверхности [5] . Источником 
пылевых и сажевых частиц при соответствую
щем направлении и скорости ветра становятся 
участки складирования добытого угля и не по
крытая снегом подстилающая поверхность . На 
югозападной окраине посёлка находится теп
лоэлектростанция (ТЭС) .

В последнее время нагрузка на экосисте
му острова возросла за счёт туристической ин
дустрии, развивается и морской порт . Значи
мую роль в загрязнении атмосферы архипелага 
оказывают круизные суда . Как показано в [6], 
в атмосфере НюОлесунна во время присут
ствия судов концентрации Ca2+ в аэрозоле уве
личивались в среднем в 10 раз, K+ – в 5 раз, 
SO4

2− – в 3 раза . В 2002–2010 гг . СевероЗапад
ный филиал Научного производственного объ
единения «Тайфун» проводил исследования со
става атмосферы в районе пос . Баренцбург и 
прилегающей акватории зал . Грёнфьорд . По
лучены представительные материалы, отража
ющие многолетнюю и сезонную изменчивость 
диоксида серы, азота, оксида углерода, серово
дорода, около 80 органических загрязнителей и 
тяжёлых металлов в составе аэрозоля . Показано 
соответствие качества атмосферного воздуха в 
пос . Баренцбург действующим российским ги
гиеническим нормативам и стандартам загряз
нения согласно директиве Совета Европейского 
союза для воздуха населённых мест . Результаты 
мониторинга показали, что содержание основ
ных групп загрязняющих веществ в различных 
природных средах в пос . Баренцбург характер
ны для районов с угледобывающей промыш
ленностью и носят локальный характер . За пре
делами посёлка уровни загрязнения природных 
сред находились на уровне, характерном для 
района арктических тундр [2] .

Наши наблюдения на территории Рос
сийского научного центра на Шпицбергене 
(РНЦШ) в пос . Баренцбург, начатые в 2011 г ., 
продолжаются до настоящего времени . Основ
ная цель исследования – изучить изменчивость 
химического состава аэрозоля и концентраций 
газообразных примесей для оценки состояния 
атмосферы в удалённом арктическом районе, 
подверженном влиянию промышленной дея
тельности . 
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Материалы и методы исследования

Станция отбора проб воздуха располагалась 
на окраине югозападной части пос . Баренц
бург . С восточной стороны станция ограничена 
возвышенностью высотой около 250 м, с запад
ной стороны находится зал . Грёнфьорд . Пробы 
аэро золя и газообразных примесей отбирали на 
четыре фильтра, последовательно закреплён
ных в фильтродержателе . Аэрозольное вещество 
собиралось на внешнем (первом) тефлоновом 
фильтре PTFE с диаметром пор 0,8 мкм . После
дующие фильтры ULTIPOR (второй фильтр – 
полиамидный, диаметр пор 0,45 мкм) и два 
импрегнированных фильтра «Whatman» с ще
лочной (третий) и кислой (четвёртый) основой 
улавливали газообразные примеси . ¾ части пер
вого фильтра экстрагировали деионизированной 
водой в ультразвуковой бане в течение 30 мин . 
Растворы фильтровали через ацетатцеллюлоз
ные фильтры с диаметром пор 0,2 мкм . В филь
трате проводили измерение концентраций кати
онов Na+, K+, Mg2+, Ca2+, NH4

+, анионов Cl−, 
NO3

−, Br−, SO4
2− и микроэлементов Li, Be, B, Al, 

Ti, V, Cr, Mn, Fe, Co, Ni, Cu, Zn, As, Se, Sr, Mo, 
Cd, Sn, Sb, Ba, W, Pb, Th, U, Ag, Tl, Na, Mg, K, 
Ca . В оставшейся части фильтра определяли ми
кроэлементы в твёрдой фракции аэрозоля .

Газообразные примеси HCl, NH3, HNO3 и 
SO2 рассчитывали из соответствующих ионов, 
определённых в экстрактах проб на втором, 
третьем и четвёртом фильтрах . Ионы анали
зировали на ионной системе ICS3000 (Dionex 
Corporation, США) . Внедрение метода опре
деления ионов позволило получить результа
ты измерений (P = 0,95) с точностью до 2–8% . 
Микроэлементы определяли методом масс
спектрометрии с индуктивно связанной плазмой 
на массспектрометре «Agilent 7500 ce» (США) . 
Пробы аэрозоля для определения полицикли
ческих ароматических углеводородов (ПАУ) со
бирали на стекловолокнистые фильтры фирмы 
«Sartorius» . Концентрации ПАУ в аэрозоле изме
ряли по ГОСТ ИСО 12884–2007 методом внут
ренних стандартов с использованием растворов 
фенатренаd10, хризенаd12 и периленаd12, ко
торые добавляли к пробе перед экстракцией .

Подготовленные образцы анализировали на 
хроматомассспектрометре «Agilent, GC System 
7890B, 7000 CGC/MSTripleQuad» . Для выяс

нения влияния местных источников на посту
пление примесей в атмосферу были отобраны 
пробы угля, отходов угледобывающей промыш
ленности, подстилающей поверхности в районе 
посёлка и дорожной пыли, в которых опреде
лялось содержание микроэлементов . Качество 
выполняемых анализов неоднократно под
тверждалось участием в межлабораторных ин
теркалибрациях по международным програм
мам под эгидой Всемирной метеорологической 
организации (ВМО) и ЕАНЕТ, которые вошли в 
их ежегодные отчёты Глобальной службы атмо
сферы ВМО (http://qasacamericas .org) и EANET 
(http://www .eanet .asia) . Анализировались об
ратные трёхсуточные траектории переноса воз
душных масс . В качестве исходной информа
ции использованы данные баз Национального 
управления океанических и атмосферных иссле
дований США на основе модели HYSPLIT с сер
вера https://www .ready .noaa .gov/index .php .

Результаты исследования и обсуждение

Ионный состав приземного атмосферного аэро-
золя. Отбор проб приземного атмосферного аэро
золя в пос . Баренцбург в 2011–2015 гг . выпол
нялся в светлый период года (табл . 1) . С апреля 
2016 г . наблюдения проводили круглогодич
но как в светлый период года, так и в период 
полярной ночи . Полярная ночь в Баренцбурге 
длится с 26 октября по 15 февраля, полярный 

Таблица 1. Период отбора и число отобранных проб
Период отбора Число отобранных проб

2011 г ., 20 апреля–29 августа 37
2012 г .:
26 апреля–5 июня 27
21 июля–25 августа 10
2013 г .:
16–27 апреля 6
20 августа–8 сентября 20
22–30 октября 9
2014 г ., 23 апреля–21 июня 59
2015 г ., 30 апреля–26 сентября 54
2016 г ., 16 апреля–30 декабря 54
2017 г ., 3 января–27 декабря 56
2018 г ., 2 января–18 апреля 16
Всего 348



Снежный покров и снежные лавины

 88 

день – с 20 апреля по 23 августа . В светлое время 
года наиболее высокие суммарные концентра
ции ионов наблюдались в 2011–2012 гг . (рис . 1) . 
Высокое содержание примесей в атмосфере на 
территории посёлка в эти годы обусловлено ин
тенсивным строительством и капитальным ре
монтом жилья и инфраструктуры . Значительное 
загрязнение поступало в атмосферу от выбросов 
угольной ТЭС, состав которых не соответство
вал нормативам, введённым с 1 января 2011 г . 
Норвежской государственной службой по во
просам климата и загрязнения окружающей 
среды . В 2012 г . на ТЭС были проведены модер
низация системы очистки дымовых газов, заме
на системы удаления золы и пыли, закончены 
работы по капитальному ремонту и строитель
ству . Как следствие – в 2013–2014 гг . и 2016–

2017 гг . суммарное содержание ионов в соста
ве аэрозоля в светлый период года снизилось в 
2–7 раз (см . рис . 1) . Рост концентраций ионов в 
2015 г . совпал с периодом повышенного общего 
замутнения атмосферы в этом районе и был свя
зан с выносами воздушных масс с территории 
Евразии и дыма лесных пожаров на Аляске [7] .

В период круглогодичных наблюдений в 
2016−2018 гг . среднее месячное суммарное со
держание ионов в составе растворимой фракции 
аэрозоля изменялось в широком диапазоне: от 
0,52 до 1,69 мкг/м3 . В межгодовой динамике сум
марных концентраций ионов отмечаются три пе
риода снижения и возрастания их концентраций 
(рис . 2) . Максимальные суммарные концентра
ции ионов наблюдались в феврале, в период по
лярной ночи, с последующим их уменьшением 
до минимальных значений в мае–июне . При ис
следовании повторяемости направлений призем
ного ветра в период полярной ночи установлена 
наибольшая частота ветров, дующих с северных, 
восточных и юговосточных направлений, а в 
полярный день ветры чаще всего дули с север
ных, южных и северозападных направлений 
(рис . 3) . Основным источником аэрозольных ча
стиц при северном и северовосточном направ
лениях ветра были угольные склады, при южном, 
юговосточном и югозападном – шламоотва
лы и выбросы ТЭС . Относительный максимум 
в июле–августе может быть связан с дополни
тельным влиянием местных источников . Осен
ний максимум в октябре, вероятно, обусловлен 
переносом пыли от шламоотвалов . Преобладаю
щими в этот период были ветры юговосточных 

Рис. 1. Изменение 
суммарного содержа
ния ионов в составе 
аэрозоля (апрель–сен
тябрь, 2011–2017 гг .)
Fig. 1. Change of sum 
of ions in aerosol com
position (April–Sep
tember, 2011–2017)

Рис. 2. Сезонная изменчивость суммы ионов (1) и 
среднеквадратичные отклонения суммы ионов (2) в 
составе аэрозоля на станции Баренцбург в 2016–
2018 гг ., мкг/м3

Fig. 2. Seasonal variability of the sum of ions (1) in 
µg m−3 and standard deviation (2) in the aerosol compo
sition at Barentsburg site in 2016–2018
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направлений [8] . Повышенные концентрации 
отдельных ионов (Na+, Ca2+, Cl−, SO4

2−) получе
ны в основном в период полярной ночи, пони
женные – в мае–июне (табл . 2) .

Для изучения сезонной динамики выделе
ны четыре периода: а) зимний – с декабря по 
март, когда наблюдалась отрицательная средняя 
месячная температура воздуха; б) весенний – с 
апреля по май – период интенсивного снеготая
ния (начало полярного дня); в) летний – с июня 
по август – период наиболее высоких темпера
тур воздуха; г) осенний – с сентября по ноябрь 
(окончание полярного дня) – снижение тем
пературы воздуха и появление льда в зал . Грён
фьорд . Преобладающими ионами в составе рас
творимой фракции аэрозоля во все периоды 
были Na+, SO4

2− и Cl− . Самые высокие их кон
центрации установлены в холодные зимний и 
осенний периоды, соответствующие полярной 
ночи . Отмечено, что концентрация Cl−иона 
морского происхождения сопоставима с кон
центрацией SO4

2−иона преимущественно кон
тинентального происхождения (рис . 4) . 

В полярную ночь в составе аэрозоля отмече
на высокая корреляция концентраций пар ионов 
Na+ и Cl− (r = 0,93), Mg2+ и Cl− (r = 0,81), что 
указывает на преимущественно морское про
исхождение аэрозоля в данный период . Может 
быть, это связано с переносом воздуха со сво
бодных ото льда частей Баренцева моря, а может 
быть – с увеличением притока во внутренние 
районы фьордов о . Западный Шпицберген более 
тёплых и солёных вод атлантического происхож
дения, что не способствует установлению устой

чивого ледяного покрова [9, 10] . Коэффициен
ты корреляции между концентрациями ионов 
K+ и NO3

− (r = 0,69), NH4
+ и SO4

2− (r = 0,57), 
K+ и SO4

2− (r = 0,55) ниже, чем для указанных 

Рис. 3. Повторяемость направлений ветра в районе 
пос . Баренцбург в период полярной ночи (а) и по
лярного дня (б) [8] в среднем за периоды:
1 – 26 .10 .2016–15 .02 .2017 г .; 2 – 26 .10 .2017–15 .02 .2018 г .; 
3 – 20 .03–23 .08 .2016 г .; 4 – 20 .03–23 .08 .2017 г .; 5 – 20 .03
23 .08 .2018 г .
Fig. 3. Frequency of wind directions in the region of 
Barentsburg throughout the polar night (а) and the polar 
day (б) [8] on average for periods:
1 – 26 .10 .2016–15 .02 .2017; 2 – 26 .10 .2017–15 .02 .2017; 3 – 
20 .03–23 .08 .2016; 4 – 20 .03–23 .08 .2017; 5 – 20 .03–
23 .08 .2018

Таблица 2. Средние месячные концентрации и среднеквадратичные отклонения концентраций ионов в составе аэро-
золя в пос. Баренцбург в 2016–2018 гг., мкг/м3

Месяц Na+ NH4
+ K+ Mg2+ Ca2+ Cl− NO3

− SO4
2−

Январь 0,18±0,05 0,07±0,07 0,01±0,02 0,02±0,01 0,06±0,03 0,33±0,08 0,03±0,02 0,35±0,28
Февраль 0,35±0,29 0,08±0,05 0,03±0,03 0,06±0,05 0,07±0,05 0,58±0,46 0,06±0,05 0,46±0,29
Март 0,15±0,08 0,12±0,11 0,01±0,01 0,02±0,01 0,09±0,04 0,2±0,14 0,04±0,02 0,46±0,25
Апрель 0,13±0,11 0,10±0,12 0,03±0,03 0,02±0,01 0,05±0,03 0,22±0,21 0,02±0,01 0,43±0,28
Май 0,06±0,05 0,05±0,03 0,01±0,01 0,01±0,01 0,03±0,02 0,12±0,12 0,02±0,02 0,22±0,12
Июнь 0,07±0,05 0,04±0,03 0,01±0,01 0,01±0,01 0,03±0,02 0,17±0,12 0,01±0,01 0,19±0,11
Июль 0,13±0,16 0,05±0,03 0,04±0,07 0,02±0,01 0,06±0,04 0,30±0,32 0,03±0,02 0,32±0,21
Август 0,18±0,15 0,04±0,03 0,02±0,02 0,02±0,01 0,06±0,03 0,36±0,31 0,02±0,02 0,29±0,29
Сентябрь 0,18±0,20 0,04±0,03 0,01±0,01 0,02±0,01 0,05±0,04 0,37±0,41 0,02±0,02 0,14±0,12
Октябрь 0,18±0,12 0,10±0,09 0,03±0,03 0,03±0,03 0,06±0,04 0,32±0,31 0,04±0,04 0,50±0,42
Ноябрь 0,22±0,23 0,06±0,08 0,02±0,02 0,03±0,03 0,08±0,05 0,36±0,34 0,03±0,05 0,37±0,36
Декабрь 0,13±0,10 0,06±0,05 0,01±0,01 0,02±0,01 0,05±0,02 0,22±0,17 0,03±0,01 0,37±0,29
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ранее пар ионов . Поскольку подстилающая по
верхность находится под снежным покровом, 
с большой вероятностью можно предположить 
их локальное антропогенное происхождение, 
связанное с сжиганием угля на ТЭС . В летний 
период коэффициенты корреляции концентра
ций пар ионов K+ и NO3

−, а также NH4
+ и SO4

2− 
(r = > 0,7) возросли, что указывает на допол
нительный источник примесей, поступающих с 
подстилающей поверхности .

Проведено сравнение средней концентрации 
суммы ионов в Баренцбурге в августе–сентя
бре 2016–2018 гг . с нашими данными по другим 
арк тическим районам . Средняя суммарная кон
центрация ионов в Баренцбурге (0,93 мкг/м3) 
согласуется с данными, полученными в августе–
сентябре 2013 г . в атмосфере азиатского сектора 
Северного Ледовитого океана (1,38 мкг/м3) [11] . 
Концентрация ионов в аэрозоле над аквато
рией Баренцева моря больше почти в 3,5 раза 
(3,42 мкг/м3) [12] . В более южных морях, при
мыкающих к континенту, различие значитель
нее: над субарктическим Белым морем – более 
чем в 16 раз (17,1 мкг/м3), над Карским морем – 
более чем в 8 раз (8,9 мкг/м3) [13] . Атмосфера 
над этими морями испытывает большее влия
ние континентальных источников аэрозоля . Их 
вклад для Белого моря составляет около 38%, 

для центральных районов Карского моря – 30%, 
а для его прибрежных акваторий – 60–80% [13] . 
Сравнение суммарной концентрации ионов в 
аэрозоле Баренцбурга второй половины поляр
ного дня 2016–2017 гг . с данными, полученны
ми в период 58й РАЭ (2012 г .) в районе антарк
тических станций Молодёжная (0,29 мкг/м3) и 
Мирный (0,50 мкг/м3), указывает на большее за
грязнение атмосферы арктической станции [14] .

Микроэлементный состав приземного атмо-
сферного аэрозоля. Результаты анализа показали 
разнообразие состава и большой диапазон ва
риаций абсолютных концентраций элементов, 
достигающий четырёх порядков величины как 
в растворимой, так и в твёрдой фракциях аэро
золя . Преобладающими в составе растворимой 
фракции аэрозоля со средней концентрацией 
> 1,0 нг/м3 были Sr, Al, Fe, Zn, в составе твёрдой 
фракции – Ba, Mn, Sr, Zn, Cr, Al, Fe . Наимень
шие концентрации (< 0,010 нг/м3) в обеих фрак
циях определены для Th, Tl, Ag, Be, U .

Для идентификации влияния локальных ис
точников на состав анализируемых аэрозольных 
частиц проанализированы пробы угля, отходов 
угледобывающей промышленности, подсти
лающей поверхности и автодорожного покры
тия . Расчёт концентрации элементов в составе 
этих образцов, в отличие от аэрозольного веще

Рис. 4. Сезонная динамика концентраций ионов в составе приземного аэрозоля в районе пос . Баренцбург, 
2016–2018 гг ., мкг/м3:
1 – декабрь–март; 2 – апрель–май; 3 – июнь–август; 4 – сентябрь–ноябрь
Fig. 4. Seasonal dynamics of ion concentrations of nearground aerosol composition in the area of the settlement of 
Barentsburg, 2016–2018, mcg/m3:
1 – December–March; 2 – April–May; 3 – June–August; 4 – September–November
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ства (нг/м3), проводился на килограмм массы 
отобранных проб (мг/кг) . Отмечаются как иден
тичность состава элементов в пробах угля, отхо
дов угледобычи, подстилающей поверхности и 
дорожного покрытия, так и вариации диапазо
нов их концентраций . В составе проб преобла
дали Ca, Ti, Na, Mg, K, Fe, Al с диапазоном кон
центраций 1500–75 000 мг/кг, с максимальными 
значениями для K, Fe, Al . Концентрации таких 
элементов, как Mn, Li, V, Sr, B, Ba, варьировали 
в пределах 100–900 мг/кг; Th, Co, As, Cu, Ni, Cr, 
Zn – в пределах 6–90 мг/кг . Концентрации по
следней группы элементов были ниже в пробах 
отходов угледобывающей промышленности .

Следующую группу элементов составили W, Be, 
Se, Sn, Mo, U с концентрациями 0,85–5,40 мг / кг . 
Наиболее низкие концентрации характерны 
для Ag, Cd, Sb с пределами концентраций 0,19–
0,64 мг / кг . Отметим, что доминирующие в соста
ве аэрозоля концентрации элементов (> 1,0 нг/м3) 
преобладают в составе угля, шлама и подстилаю
щей поверхности . Ag, Cd и Sb, составляющие груп
пу с минимальными концентрациями в образцах 
угля, шлама и подстилающей поверхности, в соста
ве аэрозоля содержатся в диапазоне средних кон
центраций: в растворимой фракции – от 0,001 до 
0,1 нг/м3, в твёрдой – до 1,0 нг/м3 .

Для определения степени влияния естествен
ных и антропогенных источников на формирова
ние химического состава аэрозоля используются 
количественные оценки различия соотношений 
концентраций элементов относительно иона 

натрия в аэрозоле (aer) и морской воде (sw) для 
раст воримой фракции по формуле [15]

Ki = [(Ci /Na+)aer]/[(Ci /Na+)sw]

и кларков элементов в земной коре (Earth) отно
сительно Al для твёрдой фракции по формуле

Ki = [(Ci /Al)aer]/[(Ci /Al)Earth],

где (Ci /Na+) и (Ci /Al) – концентрация iго эле
мента относительно Na+ или Al соответственно; 
Ki – коэффициент обогащения iго элемента [15] .

Считают, что коэффициент обогащения от 1 
до 10 свидетельствует о морском или литофиль
ном происхождении элемента, больше 10 – о 
наличии дополнительного источника поступ
ления элемента в воздушную среду . Расчёты по
казали, что растворимая фракция аэрозоля в 
меньшей степени обогащена B, Li, Ni, As, Se, 
Sr, Ba, Pb, U, Mo, Co (Кi < 1) . Средние значения 
коэффициентов от 1 до 10 установлены для V, 
Mn, Sb, Cu, Cd . Наибольшее обогащение аэро
золя отмечено для таких элементов, как Al, Zn, 
Ti, Be, Fe (Кi = 18÷86), максимальное – для Cr 
(К = 109) . В твёрдой фракции наименьшее обо
гащение определено для Ti (К < 1), литофиль
ное происхождение имеют V, Fe, Co, Mn, Ba, 
Th, U (Кi = 2÷10) . Для элементов Ni, Li, B, Cu, 
Sr коэффициенты обогащения изменялись от 11 
до 82 . Высокое обогащение установлено для As, 
Cr, Zn, Mo, Cd, Sn, W, Pb (Кi = 143÷665), мак
симальное – для Sb (К = 2803) и Se (К = 5176) 
(рис . 5) . Коэффициенты обогащения элемен

Рис. 5. Коэффициенты обо
гащения элементов раство
римой (1) и твёрдой (2) фрак
ций аэрозоля (2012–2018 гг .)
Fig. 5. Element enrichment 
coeffitients of Soluble (1) and 
solid (2) aerosol fractions 
(2012–2018)
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тов в составе угля, шлама и подстилающей по
верхности, рассчитанные относительно содер
жания в земной коре и нормированные на Al, 
свидетельствуют об их преимущественно лито
фильном происхождении, за исключением B 
(К = 12÷58) и Se (К = 31÷62) .

Необходимо учитывать, что выбросы в атмо
сферу от местных источников не всегда опреде
ляют состав аэрозоля в атмосфере Арктики . Как 
уже отмечалось, максимальные коэффициенты 
обогащения элементов в аэрозоле (>100) указы
вают на их перенос из других регионов . Так, в 
атмосферу стран Западной Европы происходит 
выброс As, Cd, Cr, Pb, Mn, Hg, Ni, V, в Европей
ской части России их спектр несколько иной – 
Pb, Cd, As, Zn, Ni, Cr, Cu [16] . Около 8% мирово
го производства металлического Cd обеспечивает 
Канада . Лидер Cd на европейском рынке – Бель
гия, а в России – предприятия Уральской гор
нометаллургической компании . Такие элемен
ты, как Cd, Ni, Cu, V, Pb, As, Fe, Co превалируют 
в шлейфах загрязнения с территории Кольско
го полуострова [17] . На возможное поступле
ние воздушных масс на территорию архипела
га из континентальных источников с высокой 
вероятностью свидетельствует анализ обратных 
траекторий переноса воздушных масс . В каче
стве примера на рис . 6 приведена трёхсуточная 
траектория переноса воздушных масс на высо
те 10 м при отборе пробы аэрозоля 9–10 февра
ля 2017 г . со следующим содержанием, нг/м3: Cr 
–7,42, Fe – 12,14, Ni – 0,06, Cu – 0,16, Cd – 0,03, 
As – 0,19, Mo – 0,11, Pb – 0,81, Zn – 5,87 . Сум

марная концентрация ионов в аэрозоле на эти 
даты составила 2,7 мкг/м3 при средней величине 
1,2±0,7 мкг/м3 в период полярной ночи .

Полициклические ароматические углеводоро-
ды в приземном аэрозоле. Полициклические аро
матические углеводороды (ПАУ), относящиеся к 
стойким органическим загрязнителям, имеющим 
мутагенные и канцерогенные свойства, представ
ляют собой класс важных показателей загрязне
ния воздуха . Пробы аэрозоля для определения 
ПАУ отбирали с 28 сентября по 8 октября 2017 г . 
Идентифицированы следующие ПАУ: нафталин, 
аценафтилен, аценафтен, флуорен, фенантрен, 
антрацен, флуорантен, пирен, бенз(a)антрацен, 
хризен, бенз(b)флуорантен, бенз(k)флуорантен, 
бенз(е)пирен, бенз(a)пирен, индено(1,2,3c,d)пи
рен, бенз(g,h,i)перилен, дибенз(а,h)антрацен . Их 
суммарные концентрации определены на уровне 
от 0,36 до 1,7 нг/м3 (табл . 3) . Повышенное содер
жание суммы ПАУ зафиксировано в пробе воз
духа 7–8 октября 2017 г . при югоюговосточном 
ветре со стороны ТЭС (1,7 нг / м3) . Низкие значе
ния суммы ПАУ установлены 5–6 октября 2017 г . 
при восточном ветре (0,37 нг/м3) и 28–30 сен
тября 2017 г . в период дождей, когда атмосфера 
очистилась (0,36 нг/м3) . Полученное содержание 
суммы ПАУ в воздухе исследуемого района срав
нимо с данными норвежских исследователей и 
НПО «Тайфун» (0–4,4 нг/м3) [2] .

Небольшое увеличение концентрации 
бенз(а)пирена зафиксировано 7–8 октября 
2017 г . при югоюговосточном ветре со стороны 
ТЭС и согласуется с данными НПО «Тайфун» 

Рис. 6. Обратные траектории переноса воз
душных масс на высоте 10 м на территорию 
пос . Баренцбург при отборе пробы аэрозо
ля 9–10 февраля 2017 г . [18] 
Fig. 6. Back  trajectories of air mass transfer
ring at altitude 10 m to the territory of the set
tlement of Barentsburg that took place during 
aerosol sampling on February 9–10, 2017 [18]
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летнеосеннего периода 2008 г ., когда макси
мальные концентрации ПАУ варьировали от 0,1 
до 2,4 нг/м3 [2] .

С использованием диагностических отно
шений отдельных ПАУ и процентных профилей 
мы попытались идентифицировать источники 
загрязнения исследуемой территории ПАУ . Из
вестно, что отношение концентраций флуоран
тена к сумме концентраций флуорантена и пи
рена для петрогенных источников ниже 0,4; если 
эта величина выше 0,4, то источники относятся 
к пирогенным [19] . На территории пос . Баренц
бург это соотношение указывало на пирогенные 
источники (0,59–0,63) . Отношение концентра
ций индено(1,2,3с,d)пирена к сумме концен
траций индено(1,2,3с,d)пирена и бенз(g,h,i)пе
рилена ниже 0,5 указывает на сжигание жидкого 
топлива, а выше 0,5 – на горение каменного угля 
и древесины [19] . Учитывая, что в Баренцбурге 
это отношение меняется от 0,52 до 0,57, локаль
ные загрязнения вызывает горение угля . Счита
ется, что отношение концентраций бенз(а)пире
на к концентрации бенз(g,h,i)перилена ниже 0,6 
указывает на выбросы автотранспорта, выше 
0,6 – на наличие стационарных источников [20] . 
Содержание ПАУ в аэрозоле Баренцбурга от
вечает выбросам от стационарных источников 
(0,76–1,75) . Согласно данным работы [20], для 

аэрозольных проб, взятых вблизи источников 
загрязнения, отношение концентраций бенз(е)
пирена к сумме бенз(е)пирена и бенз(а)пирена 
равно 0,50–0,57; на значительном расстоянии 
от источников ПАУ это отношение составляет 
0,70–0,83 . Рассчитанные отношения бензпире
нов в воздухе над пос . Баренцбург определены 
на уровне от 0,42 до 0,59 . 

По данным исследования [21], нафталин и 
фенантрен присутствуют в выбросах электро
станций, использующих ископаемое (уголь) топ
ливо . В аэрозолях пос . Баренцбург обнаружено 
26–33% этих соединений . Расчёт процентного 
содержания индивидуальных ПАУ от их обще
го количества показал, что количество флуоран
тена и пирена, связанное с горением угля [22], 
в аэрозоле в зимний период достигало 22–30% 
(см . табл . 2) . Содержание хризена – доминиру
ющего вещества при горении биомассы в атмо
сфере посёлка [22] – изменялось в пределах 2–3% 
суммы обнаруженных ПАУ . Суммарное количе
ство бенз(g,h,i)перилена, индено(1,2,3с,d)пи
рена и дибенз(а,h)антрацена – индикаторов за
грязнения городской атмосферы автомобильным 
транспортом [22] – достигало 5–13% (см . табл . 2) . 

Газообразные примеси в приземной атмосфере 
пос. Баренцбург. Сезонная динамика газообраз
ных примесей в атмосфере пос . Баренцбург про

Таблица 3. Содержание ПАУ в приземном аэрозоле на территории пос. Баренцбург 28 сентября – 8 октября 2017 г., нг/м3

ПАУ 28–30 сентября 30 сентября –1 октября 1–2 октября 5–6 октября 7–8 октября
Нафталин 0,05 0,08 0,01 0,03 0,05
Аценафтилен 0,01 0,01 0,01 0,01 0,03
Аценафтен < 0,01 0,02 < 0,01 < 0,01 < 0,01
Флуорен 0,01 0,03 0,03 0,01 0,03
Фенантрен 0,07 0,13 0,14 0,07 0,18
Антрацен 0,01 0,02 0,02 0,01 0,04
Флуорантен 0,05 0,08 0,10 0,06 0,24
Пирен 0,03 0,05 0,07 0,04 0,15
Бенз(a)антрацен 0,01 0,01 0,01 0,01 0,08
Хризен 0,01 0,01 0,02 0,01 0,06
Бенз(b)флуорантен 0,04 0,06 0,08 0,04 0,27
Бенз(k)флуорантен 0,02 0,03 0,03 0,02 0,14
Бенз(е)пирен 0,02 0,02 0,02 0,01 0,09
Бенз(a)пирен 0,01 0,01 0,02 0,02 0,13
Индено(1,2,3–c,d)пирен 0,01 0,02 0,02 0,01 0,11
Бенз(g,h,i)перилен 0,01 0,02 0,01 0,01 0,08
Дибенз(a,h)антрацен < 0,01 < 0,01 < 0,01 < 0,01 < 0,01

Сумма 0,36 0,60 0,59 0,37 1,7
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анализирована по данным о средних месячных 
концентрациях (табл . 4) . Наблюдается выражен
ный годовой ход концентраций SO2 с более вы
сокими значениями в холодный период года . 
Очевидно, что изменение концентраций этого 
газа зависит от работы ТЭС, интенсивность ко
торой возрастает зимой, а температурные инвер
сии, характерные для этого периода, способству
ют накоплению примесей . Противоположная 
динамика отмечена в изменении концентраций 
NH3, содержание которого повышалось в тёп
лое светлое время года . Источники этого газа – 
открытая морская поверхность и свободная от 
снежного покрова подстилающая поверхность 
острова . Прослеживается схожесть в годовом 
ходе HCl и HNO3 с динамикой диоксида серы . 
Повышенные концентрации этих газов наблю
дались в период полярной ночи . Оксиды азота 
накапливаются в нижних слоях атмосферы при 
сжигании биомассы . Регенерированный диок
сид азота может вновь вступить в реакцию . Про
цесс многократно повторяется до полного пре
вращения NO2 в азотную кислоту . Однозначных 
данных об источниках повышенного содержа
ния НCl нет, хотя известно, что один из меха
низмов образования НCl – фракционирование 
морской соли из снега и льда [23, 24] . Отмеча
лось повышение концентраций HNO3 в июле–
августе 2017 г . Известно, что концентрации ок
сидов азота, а следовательно, и HNO3 зависят 
от интенсивности солнечной радиации, которая 
возрастает в период полярного дня [8, 25] .

Заключение

На протяжении 2011–2018 гг . в приземной 
атмосфере угледобывающего района в Россий
ском секторе Арктике (пос . Баренцбург на ар
хипелаге Шпицберген) проанализирована се
зонная и межгодовая изменчивость различных 
компонентов химического состава атмосферного 
аэрозоля и газообразных примесей . Орографи
ческие особенности Баренцбурга и метеороло
гические условия региона способствуют накоп
лению в нижних слоях атмосферы различных 
примесей как естественного, так и антропоген
ного происхождения . Максимальные концент
рации суммы ионов в аэрозоле зарегистрирова
ны на станции Баренцбург в 2011–2012 гг . и в 
значительной степени связаны с влиянием ло
кальных источников . Окончание строительных 
работ на территории посёлка и модернизация 
очистных сооружений на ТЭС способствовали 
снижению суммарного содержания ионов в со
ставе аэрозоля в среднем в четыре раза . Ежеме
сячный мониторинг атмосферы (2016–2018 гг .) 
на станции Баренцбург позволил установить 
три периода роста концентраций суммы ионов 
в аэрозоле (в период полярной ночи: в февра
ле, в октябре–ноябре; в период полярного дня: в 
июле–августе), а также три периода снижения: в 
мае–июне, сентябре и декабре . В аэрозоле доми
нировали ионы Na+, NH4

+, Ca2+, SO4
2−, Cl−, их 

наиболее высокие концентрации установлены в 
холодные зимний и осенний периоды .

В период полярной ночи отмечена высо
кая корреляция концентраций пар ионов Na+ 
и Cl− (r = 0,93), Mg2+ и Cl− (r = 0,81), K+ и NO3

− 
(r = 0,69), NH4

+ и SO4
2− (r = 0,57), K+ и SO4

2− 
(r = 0,55) . Высокие коэффициенты первых двух пар 
ионов отражают влияние морского фактора, трёх 
других свидетельствуют об антропогенном проис
хождении и влиянии почвенноэрозионного фак
тора, роль которого возрастает в летний период .

Среди элементов терригенного происхожде
ния наиболее высокие концентрации характерны 
для Al, Ba, Fe; среди элементов антропогенно
го происхождения повышены концентрации Cr, 
Co, Cu, Ni, Zn, Cd, Mn, As . Арктический аэро
золь в меньшей степени обогащён такими эле
ментами, как Ni, Sr, Ba, Pb, но сильнее обога
щён As, Cr, Zn, Mo, Cd, Sn, Sb, W, Pb Li, B, Cu, 
Sr при низком содержании Cd, Sn, Sb, W, Pb в 

Таблица 4. Средние месячные концентрации и среднеквад-
ратичные отклонения газообразных примесей в призем-
ной атмосфере пос. Баренцбург в 2016–2018 гг., мкг/м3

Месяц HCl HNO3 SO2 NH3

Январь 6,04±4,30 0,05±0,06 1,41±2,25 0,06±0,08
Февраль 5,60±2,90 0,09±0,15 17,83±20,60 0,14±0,37
Март 4,88±4,54 0,07±0,13 8,95±11,63 0,15±0,14
Апрель 2,60±3,27 0,03±0,03 3,93±5,65 0,64±0,62
Май 1,13±0,99 0,01±0,02 1,06±1,08 0,65±0,44
Июнь 1,20±1,23 0,06±0,03 2,66±3,63 2,57±1,73
Июль 1,76±1,13 0,14±0,06 2,39±2,78 2,33±2,63
Август 2,54±1,64 0,14±0,07 2,95±3,92 1,40±1,57
Сентябрь 2,33±1,88 0,07±0,07 1,62±1,37 0,52±0,30
Октябрь 2,61±1,91 0,17±0,18 6,24±6,91 0,31±0,16
Ноябрь 4,74±4,25 0,09±0,13 6,95±8,61 0,11±0,08
Декабрь 4,53±3,42 0,04±0,06 8,02±11,01 0,07±0,03
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угле, шламе и подстилающей поверхности . На 
возможное вторжение загрязнённых воздуш
ных масс на территорию архипелага из конти
нентальных областей указывает анализ обратных 
траекторий переноса воздушных масс . Определе
ны фоновые значения концентраций полицик
лических ароматических углеводородов (ПАУ) в 
атмосферном аэрозоле, совпадающие с данными 
наблюдений, выполнявшихся НПО «Тайфун» в 
2002–2010 гг . Рассчитанные отношения индиви
дуальных ПАУ указывают на наличие локального 
их источника на территории посёлка .

Среди газообразных примесей наиболее вы
сокие концентрации SO2, HCl, HNO3 наблюда
лись в период полярной ночи . Рост концентра
ций NH3 отмечается во время полярного дня . 
Исследование химического состава аэрозолей и 
газообразных примесей в приземной атмосфере 
на архипелаге Шпицберген, осаждающихся на 
подстилающую поверхность, снежный и ледя
ной покровы региона, показало влияние антро
погенных источников на состояние атмосферно
го воздуха в пос . Баренцбург . В зимний период 
арктический аэрозоль также испытывает влия
ние антропогенных источников, находящихся в 
умеренных широтах .
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Summary
According to the forecast of IPCC (Intergovernmental Panel of the Climate Change), an increase in precipi-
tation is expected in this century in the Arctic. The main reason is intensification of evaporation from waters 
of the Arctic Ocean opening due to the intensive melting of sea ice. It is supposed that these changes will 
be most severe in winters in the Arctic regions, which are subject to significant anthropogenic load. In this 
respect, the intensively developed Nadym Lowland may be considered as a promising area for researches. 
The results of our study showed that the circulation conditions (primarily cyclones coming from the North 
Atlantic under the Eastern  (E) circulation form of the G.Ya.  Vangenheim–A.A.  Girs classification) signifi-
cantly influence on the isotopic composition of precipitation in this region. Thus, in the cold period of 2016–
2017, the isotopic composition of precipitation changed for δ18О by 21 ‰, and for δD by 167 ‰ (weighted 
average values δ18О = −22.3 ‰, δD = −172.6 ‰, and dexc = 5.6 ‰). The use of the dew point temperature at 
the moment of precipitation in the calculations of the isotopic-temperature dependences allows obtaining the 
following coupling equation: δ18O = 0.67Tdp − 15.2 (R2 = 0.67). On the basis of the joint analysis of synoptic, 
trajectory and isotopic data, the main regions-sources of atmospheric moisture, precipitated in the Nadym 
Lowland during the cold period of 2016–2017, were determined. The major contributions were made by the 
Atlantic Ocean (35.7%), the North Atlantic Ocean and the Arctic Ocean (30.4%), and the Black Sea-Caspian 
region (20%). The last one is characterized by the most weighted isotopic composition. Inland source regions 
have contributed the least to precipitation (slightly larger 10%), and their lightweight isotopic composition is 
related to cryogenic fractionation.

Citation: Malygina N.S., Eyrikh A.N., Agbalyan E.V., Papina Т.S. Isotopic composition and source regions of winter precipitation in the Nadym Lowland. 
Led i Sneg. Ice and Snow. 2020. 60 (1): 98–108. [In Russian]. doi: 10.31857/S2076673420010026.

Поступила 29 декабря 2018 г. / После доработки 25 марта 2019 г. / Принята к печати13 июня 2019 г.
Ключевые слова: зимние атмосферные осадки, Надымская низменность, стабильные изотопы кислорода и водорода.

В результате совместного анализа синоптических, траекторных и изотопных данных определены 
основные регионы‑источники поступления атмосферной влаги, выпавшей в виде осадков в Надым‑
ской низменности. Наибольший вклад вносит Атлантический океан  (35,7%), меньше  – северная 
часть Атлантического океана и Северный Ледовитый океан (30,4%), а также Черноморско‑Каспий‑
ский регион (20%) и внутриконтинентальные регионы (немногим более 10%).

Введение

Современные климатические модели прогно
зируют в ближайшее столетие значительное увели
чение выпадающих в Арктике атмосферных осад
ков, в первую очередь за счёт усиления испарения 
с возрастающей акватории Северного Ледовитого 
океана в результате интенсивного таяния морских 
льдов [1] . В арктическом регионе холодный сезон 

продолжителен, поэтому предполагается, что ос
новной рост атмосферных осадков будет преиму
щественно в зимний период [2] . Это подтверждают 
уже реализованные оценки многолетних изме
нений количества атмосферных осадков, прове
дённые в Арктическом и Антарктическом науч
ноисследовательском институте (ААНИИ) . Так, 
среднегодовое количество осадков за последние 
десятилетия в Северной полярной области (СПО) 
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увеличилось на 5,5% по сравнению со значени
ями климатической нормы (1961–1990 гг .), при
чём это увеличение полностью обеспечено за счёт 
роста количества атмосферных осадков в холод
ный период (в среднем на 11%) . Максимальный 
рост количества атмосферных осадков отмеча
ется в южных частях СевероЕвропейского (30–
60° в .д .) и ЗападноСибирского (60–100° в .д .) рай
онов СПО – 39,7 и 27,1% соответственно [3] .

В работах, посвящённых исследованиям кли
матических и гидрологических изменений в Запад
ноСибирском районе СПО, показано усиление 
влияния антропогенной нагрузки на климатиче
ские и гидрологические условия в регионе, осо
бенно в наиболее интенсивно осваиваемых рай
онах СПО, например, в бассейне р . Надым [4] . 
Данный речной бассейн полностью расположен на 
территории Надымской низменности, т .е . на пло
ской равнине, характеризующейся незначитель
ным расчленением рельефа (от 5 до 20 м) . С юга он 
ограничен Сибирскими увалами, с севера – устьем 

р . Обь, переходящим в Обскую губу, на западе низ
менность обрамляется Полуйской возвышенно
стью, а на востоке – междуречными увалами и Та
зовскоПурской низменностью (рис . 1) [5] . Таким 
образом, Надымская низменность не имеет значи
мых орографических барьеров для прохождения 
воздушных масс с севера и юга, что способствует 
развитию меридиональной формы циркуляции, 
которая определяет резкие и быстрые изменения 
синоптических обстановок, влияющих на режим 
увлажнения в регионе .

В последние годы активное использование 
изотопологов воды (δ18O и δD) в качестве трас
серов климатических и гидрологических циклов 
способствовало уточнению путей переноса влаги в 
атмосфере и реализации количественных оценок 
влияния циркуляционных условий на режим ув
лажнения . В глобальном масштабе соотношение 
стабильных изотопов кислорода δ18O и дейтерия 
δD в атмосферных осадках описывается уравне
нием δD = 8δ18O + 10, которое называется гло-
бальной линией метеорных вод – ГЛМВ [6–8] . От
клонения изотопологов от этой линии позволяют 
оценивать региональные процессы изотопного 
фракционирования, а их математическое выра
жение представлено в уравнениях локальных линий 
метеорных вод – ЛЛМВ . Предложенный В . Данс
гором (1964 г .) на основе ГЛМВ расчётный пока
затель дейтериевый эксцесс (dexc = δD − 8δ18О) 
используют как для определения направленно
сти процессов изотопного фракционирования в 
осадках, так и регионов их формирования [9] . Для 
наиболее достоверной индикации регионовис
точников осадков дополнительно применяют рас
считанные на основе данных реанализа обратные 
траектории движения воздушных масс [10] . 

Основная цель настоящей работы – синоп
тический и траекторный анализы условий выпа
дения зимних атмосферных осадков в Надым
ской низменности с последующим определением 
основных регионовисточников их поступления 
при использовании данных изотопного анализа .

Методика исследования

Траекторный анализ, погодные и синоптиче-
ские условия. Надымская низменность относит
ся к атлантикоевразийскому естественному си
ноптическому району и характеризуется очень 

Рис. 1. Местоположение точки отбора проб атмо
сферных осадков в Надымской низменности (1) и 
станций сети Global Network of Isotopes in Precipita
tion – GNIP (2)
Fig. 1. The location of sampling points of precipitation 
in Nadym lowland (1) and the stations of Global Network 
of Isotopes in Precipitation – GNIP (2)
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сложными метеорологическими условиями, а 
именно: она может испытывать влияние как ис
ландского минимума или азорского максимума, 
так и азиатского антициклона . В соответствии с 
классификацией Г .Я . Вангенгейма–А .А . Гирса, 
основанной на выделении квазиоднородных 
циркуляционных периодов с однонаправленным 
развитием крупномасштабных процессов, для 
атлантикоевразийского синоптического райо
на установлено три основных состояния атмо
сферы: зональные процессы с термобарически
ми волнами малой амплитуды – западная форма 
циркуляции «W» и два типа меридиональных про
цессов с волнами большой амплитуды – мериди-
ональная «С» и восточная «Е» формы циркуляции . 
В настоящее время оценку развития циркуля
ционных условий, а именно элементарных си
ноптических процессов в Северном полушарии 
в соответствии с классификацией Вангенгейма–
Гирса, проводят специалисты ААНИИ [11] .

Для анализа циркуляционных условий мы 
использовали данные Каталога макросинопти
ческих процессов по классификации Ванген
гейма–Гирса, содержащие внутримесячную 
детализацию атмосферных процессов по эле
ментарным синоптическим процессам . Для 
оценки погодных и синоптических условий в 
период выпадения атмосферных осадков до
полнительно привлекали данные метеонаблю
дений, полученные непосредственно в точке 
отбора, а также материалы Росгидромета [12] 
и Национального управления океанических и 
атмо сферных исследований – National Oceanic 
and Atmospheric Administration (NOAA) [13] . Тра
екторный анализ выполняли при помощи моде
ли HYSPLIT (Hybrid SingleParticle Lagrangian 
Integrated Trajectory) [14] . Исходной метеоро
логической информацией служил архив GDAS, 
имеющий высокое пространственное разреше
ние (0,5°) и покрывающий временнóй интер
вал с 1 сентября 2007 г . по настоящее время . Об
ратные траектории движения воздушных масс, 
вызывающих осадки, рассчитывали с одинако
вым временным масштабом (равным продолжи
тельности одного естественносиноптического 
периода) для каждого анализируемого случая . 
Причём начало построения траекторий соот
ветствовало моменту начала анализируемого со
бытия, а высота траектории – высоте нижней 
границы облачности в момент выпадения атмо

сферных осадков . На следующем этапе с целью 
повышения информативности и удобства рабо
ты все полученные траектории сводили в еди
ный каталог на основе Google Earth [14] .

Пробоотбор и анализ атмосферных осадков. 
Отбор проб атмосферных осадков вели в хо
лодный период (с 23 ноября 2016 г . по 16 апре
ля 2017 г .) на стационарной площадке в Надым
ской низменности (65°32' с .ш . и 72°31' в .д .) (см . 
рис . 1) . За изучаемый временнóй интервал со
трудниками «Научного центра изучения Аркти
ки» (ЯмалоНенецкий автономный округ) не
посредственно после окончания снегопада было 
отобрано 35 проб твёрдых атмосферных осадков 
объёмом более 1 мм в .э . После отбора пробы пла
вили при комнатной температуре в плотно за
крытых пластиковых пакетах, а затем перено
сили в герметично закрывающиеся пробирки, 
которые до начала анализа хранили в холодиль
нике при температуре 5–8 °С . Изотопный анализ 
проб талой воды атмосферных осадков выпол
няли в Химикоаналитическом центре Инсти
тута водных и экологических проблем СО РАН . 
Для количественного определения соотношения 
изотопного состава δ18O и δD пробы предвари
тельно фильтровали через мембранный фильтр (с 
использованием стерильных шприцев и шприце
вых насадок Minisart NML Plus) с диаметром пор 
0,45 мкм . Изотопный состав (δ18О и δD) опре
деляли методом лазерной абсорбционной ИК
спектрометрии на приборе PICARRO L2130i 
(WSCRDS) . Точность измерения δD и δ18О 
(1σ, n = 5) составила ±0,4 и ±0,1 ‰ соответст
венно . В качестве внутренних стандартов исполь
зовали пробы воды, откалиброванные относи
тельно Международного стандарта VSMOW2 
(МАГАТЭ) . Средневзвешенные значения δ18О, 
δD и dexc в атмосферных осадках рассчитывали 
с учётом вклада каждого индивидуального сне
гопада в общее количество осадков по формуле 
X = Σ(Xi × Ai /A), где X – средневзвешенное зна
чение δ18О, δD или dexc; Xi – значение δ18О, δD 
или dexc в осадках iго снегопада; Ai – количество 
осадков в iм снегопаде, мм в .э .; A – общее за ис
следуемый период количество осадков, мм в .э .

В настоящей работе для идентификации ос
новных регионовисточников атмосферной 
влаги, выпадающей в виде осадков, выполнен 
широкий комплекс исследований . Первоначаль
но были отобраны пробы атмосферных осадков 
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с их последующим изотопным анализом (δ18O 
и δD) и расчётом dexc . Затем анализировали по
годные и синоптические условия и определяли 
высоты, соответствующие нижней границе об
лачности, для расчёта на этих высотах обратных 
траекторий движения воздушных масс, обуслов
ливающих выпадение осадков . После этого оце
нивали распространение снежного и ледяного 
покрова в районах потенциальных источников 
влаги . На следующем этапе устанавливали по
тенциальные регионыисточники влаги, выпа
давшей в виде осадков, с учётом данных изотоп
ного, траекторного и синоптического анализов . 
И потом рассчитывали вклад осадков, посту
пивших из выделенных регионовисточников 
атмосферной влаги, в общее количество осад
ков, выпавших в регионе за изучаемый пери
од . Ранее данный подход частично был реализо
ван для идентификации регионовисточников 
влаги, выпадавшей в виде осадков на террито
рии Якутии и в предгорьях Алтая [15, 16] .

Результаты и их обсуждение

Погодные условия и синоптические процессы 
зимнего периода 2016/17 г. Атмосферная цирку
ляция и погодные условия каждого конкретно
го периода могут существенно отличаться как 
от средних многолетних значений, так от друг 
друга . Число дней с разной формой циркуля
ции за месяцы холодного периода 2016/17 г . в 
атлантикоевразийском синоптическом районе, 
к которому относится Надымская низменность, 
приведено в табл 1 . Так, в ноябре 2016 г . отмеча
лась повышенная повторяемость процессов вос
точной (Е) формы циркуляции, в то время как в 
декабре этого же года повторяемость западной 
(W) и меридиональной (C) форм циркуляций су
щественно превысила норму (1990–2014 гг .) на 
восемь и четыре дня соответственно . В начале 
(январь–март) 2017 г . атмосферные процессы в 
этом синоптическом районе характеризовались 
повышенной повторяемостью западной формы 
циркуляции (W), но уже в апреле аналогич
ное повышение было характерно для меридио
нальной формы (С) . Таким образом, в течение 
анализируемого холодного периода 2016/17 г . 
максимальные превышения числа дней наблю
дались для западной формы циркуляции (W) в 

декабре 2016 г . за счёт снижения процессов вос
точной формы (Е) . В целом во время холодного 
периода 2016/17 г . число дней с западной фор
мой циркуляции (W) превысило среднемесяч
ные (для 1990–2014 гг .) значения на три дня .

Согласно данным ближайшей к месту от
бора проб метеорологической станции (ГМС) 
Надым (65°28' с .ш . и 72°33' в .д .), с ноября 2016 г . 
по апрель 2017 г . в Надымской низменности тем
пература и количество осадков незначительно от
личались от средних значений этих параметров 
за 1980–2000 гг . Так, средняя температура анали
зируемого периода составила −17,6 °С, а средние 
многолетние значения за 1980–2000 гг . −17,1 °С, 
количество выпавших осадков было меньше 
нормы (127,2 мм) только на 25 мм [12, 13] .

Для оценки зависимости изменений изотоп
ного состава атмосферных осадков от условий 
их формирования (в первую очередь, температу
ры и количества осадков) мы проанализировали 
погодные условия во время выпадения осадков 
по данным той же ГМС Надым . Установлено, 
что средняя температура периодов, при кото
рой выпадали атмосферные осадки, составила 
−9,9 °С, что практически в два раза теплее, чем 
в среднем за анализируемый холодный сезон 
(−17,6 °С); минимальная температура была 
равна −24,9 °С (23 .12 .2016 г .), а максимальная 
−0,7 °С (30 .03 .2017 г .) . При этом за холодный пе
риод 2016/17 г . выпало 72 мм атмосферных осад
ков, объём которых превышал 1 мм за время их 
выпадения, а наибольшее количество отмеча
лось 23 декабря 2016 г . и 28 февраля 2017 г . – по 
5 мм (рис . 2) [12, 13] . Таким образом, анализи
руемый холодный период в Надымской низмен
ности по данным ГМС Надым незначительно 

Таблица 1. Число дней с различной формой циркуляции 
(по классификации  Вангенгейма–Гирса) за месяцы в 
холодный период 2016/17  г. (числитель) и 1990–2014  гг. 
(знаменатель) [11]

Период
Форма циркуляции

западная W меридиональная C восточная E
Ноябрь 8/11 7/6 15/13
Декабрь 18/10 9/5 4/16
Январь 15/12 7/6 9/13
Февраль 13/9 2/6 13/13
Март 16/10 8/8 16/13
Апрель 10/10 11/11 9/9
Среднее 13/10 7/7 11/13
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отличался от средних значений холодного пери
ода за 1980–2000 гг . Совместный анализ – рас
чёт коэффициентов корреляций циркуляцион
ных условий выпадения осадков, их количества 
и температуры – не показал значимых результа
тов (R2 составило менее 0,2) .

Изотопный состав атмосферных осадков. 
Изотопный анализ проб атмосферных осад
ков, отобранных в Надымской низменности в 
холодный период 2016/17 г ., показал, что изо
топный состав варьирует от −12,6 до −33,5 ‰ 
для δ18O и от −92,2 до −259,0 ‰ для δD . Со
отношения стабильных изотопов в атмосфер
ных осадках исследуемого холодного периода 
согласуются с немногочисленными в простран
ственном и временнóм отношении ранее полу
ченными значениями на наиболее близко рас
положенных станциях Global Network of Isotopes 
in Precipitation – GNIP [17], хотя они изотоп
но облегчены на 1–3 ‰ для δ18О (табл . 2) . Это 
может быть обусловлено тем, что пробы отби
рались в разные годы: на станциях GNIP – с 
1980 по 2000 г ., а в Надымской низменности – 
в 2016/17 г ., а также удалённостью некоторых 
станций GNIP до 700 км . Отбор проб в разные 

годы и месторасположение также могли опреде
лить отличия (≈4 ‰ для δ18О) результатов, полу
ченных в этой работе, от ранее опубликованных 
другими авторами (см . табл . 2) для сопредель
ных территорий . Рассчитанная локальная линия 
метеорных вод для атмосферных осадков, ото
бранных в Надымской низменности (холод
ный период 2016/17 г .), имеет следующий вид: 
δD = 7,8618O + 2,4 (R2 = 0,99) . При этом угловой 
коэффициент ЛЛМВ близок к коэффициенту 
ГЛМВ, равному 8 (рис . 3), что указывает на пре
имущественное влияние акватории Атлантиче
ского океана как основного источника форми
рования атмосферной влаги, выпадающей в виде 
осадков в изучаемом регионе . Однако широкий 
разброс значений изотопного состава зимних ат
мосферных осадков, выпадающих в Надымской 
низменности, показанный на рис . 3, может быть 
обусловлен как изменениями условий окружа
ющей среды, например циркуляционными или 
температурными, так и/или сменой регионов
источников поступления влаги .

Связь изотопного состава атмосферных осад-
ков с циркуляционными и температурными усло-
виями. Для оценки возможной связи циркуляци

Рис. 2. Атмосферные осадки, температура воздуха [12, 13] и макросиноптические процессы (по классификации 
Вангенгейма–Гирса) [11] для дат выпадения атмосферных осадков в течение холодного периода 2016/17 г .
Fig. 2. Precipitation, air temperature [12, 13] and macrosynoptic processes (according to the classification of Van
genheim–Girs) [11] for the dates of precipitation during the cold period 2016/17
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онных условий с изменением изотопного состава 
атмосферных осадков, отобранных на изучае
мой территории, проанализированы их корреля
ционные зависимости . Установлено отсутствие 
значимой связи (R2 равно менее 0,3) между из
менениями макросиноптических процессов (по 
классификации Вангенгейма–Гирса) и изотоп
ным составом атмосферных осадков холодного 
периода 2016/17 г . Однако рассчитанные уравне
ния ЛЛМВ атмосферах осадков, выпадавших при 

том или ином типе циркуляций, показали сле
дующее (табл . 3) . Угловой коэффициент ЛЛМВ 
осадков, выпадавших при восточной (Е) форме 
циркуляции в Надымской низменности, имеет 
значение равное восьми, что и величина углово
го коэффициента ГЛМВ (см . табл . 3) . Это вполне 
объяснимо, так как при восточной форме цир
куляции циклоны с севера Атлантического оке
ана смещаются по высокоширотным траектори
ям через изучаемый район в восточный сектор 
Арктики, а влага, выпадающая с атмосферными 
осадками при данном типе циркуляции, посту
пает преимущественно с акватории Атлантиче
ского океана, которая считается основным её ис
точником в северной части Евразии [21] .

Вариации изотопного состава атмосферных 
осадков могут быть обусловлены изменениями 
не только циркуляционных, но и температур
ных условий . Глобальная зависимость между 
средней годовой температурой воздуха и изо

Таблица 2. Изотопный состав атмосферных осадков, ото-
бранных в холодные периоды в Надымской низменности 
и на сопредельных территориях, ‰

Место отбора проб δ18О δD dexc

Надымская низмен
ность [результаты 
настоящей работы]

−22,3 –172,6 5,6

Амерма (GNIP) [17] −18,2±1,5 −135,9±7,3 9,7±7,3
Дудинка (GNIP) [17] −19,6±3,9 −147,0±27,5 10,1±7,8
Печора (GNIP) [17] −18,6±2,1 −136,9±21,4 12,1±10,1
Салехард (GNIP) [17] −21,5±2,4 −168,9±18,2 3,1±2,4
ХантыМансийск 
(GNIP) [17] −19,3±2,7 −154,5±22,2 0±2,1

Север Европейской 
территории СССР [18] −18,4

–*Печора [19] −23,7
МарреСале [20] −21,0

*Прочерк – отсутствие данных .

Таблица 3. Локальные линии метеорных вод атмосфер-
ных осадков в Надымской низменности при соответст-
вующих формах атмосферной циркуляции 

Форма  
циркуляции Уравнение Коэффициент 

детерминации R2

Восточная E δD = 8,0δ18O + 6,47 0,99
Меридиональная C δD = 7,49δ18O − 6,28 0,98
Западная W δD = 7,91δ18O + 3,22 0,99

Рис. 3. Локальные линии метеорных вод (ЛЛМВ) атмосферных осадков в Надымской низменности (1) и по 
данным станций GNIP (2), глобальная линия метеорных вод (3) (ГЛМВ)
Fig. 3. Local Meteoric Water Line (LMWL) of precipitation in Nadym lowland (1) and according to GNIP sta
tions (2), Global Meteoric Water Line (3) (GMWL)
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топным составом атмосферных осадков по дан
ным ГМС, расположенных как в тропических, 
так и в полярных широтах, показана В . Дансго
ром [7] ещё в 1964 г . Причём наиболее тесная 
связь между температурой воздуха и изотопным 
составом осадков наблюдается в холодный пе
риод года в высоких широтах [22], а величина 
δ18O варьирует пропорционально изменению 
температуры . Для изучения зависимости между 
изотопным составом анализируемых атмосфер
ных осадков и приземной температурой воздуха 
в момент их выпадения мы получили уравнение 
связи изотопного состава осадков от температу
ры, наблюдаемой на ГМС Надым, которое имеет 
следующий вид: δ18O = 0,93Т + 4,3, коэффици
ент детерминации – очень низкий (R2 = 0,18) .

Особенности использования изотопнотем
пературного метода подробно описаны в работе 
А .А . Екайкина [23] . Чаще всего изотопный со
став атмосферных осадков сопоставляют с при
земной температурой воздуха, однако физиче
ски он связан с температурой конденсации в 
облаках, которая отличатся от приземной тем
пературы воздуха . Поэтому, например, для па
леоклиматической реконструкции по данным 
глубинного ледяного керна со станции Восток 
было предложено учитывать не только призем
ную температуру воздуха, но и температуру кон
денсации [23] . Известно, что точка росы – это 
температура, до которой должен охладиться воз
дух, чтобы содержащийся в нём пар достиг со

стояния насыщения и начал конденсировать
ся; именно после наступления конденсации [24] 
сразу начинается выпадение осадков . Поэтому 
авторы настоящей статьи при расчётах изотоп
нотемпературных зависимостей использовали 
имеющиеся по ГМС Надым данные о темпера
туре точки росы в момент выпадения атмосфер
ных осадков, т .е . температуру конденсации, ко
торая позволила получить следующее уравнение 
соотношения изменений изотопного состава ат
мосферных осадков и температуры точки росы 
Ттр в момент их выпадения: δ18O = 0,67Ттр − 15,2 
(рис . 4) . Полученное уравнение имеет значи
мый коэффициент детерминации R2 = 0,67, а 
коэффициент связи изменений δ18O в атмос
ферных осадках и температуры точки росы равен 
0,67 ‰/°С . Данный результат хорошо согласует
ся с ранее опубликованными результатами, где 
угол наклона изотопнотемпературных зависи
мостей составляет для полярных широт в зим
ний период 0,67 ‰/°С [25], а для районов Се
верной Атлантики – 0,69 ‰/°С [7] . При этом 
рассчитанные значения близки и к значению 
коэффициента связи температур и изотопно
го состава осадков для высоких широт, равному 
0,71 ‰/°С [25] .

Траекторный анализ и идентификация регио-
нов-источников. Для идентификации регионов
источников атмосферной влаги, выпадавшей в 
виде осадков в Надымской низменности, рас
считанные для нижней границы облачности об

Рис. 4. Соотношение изотопов кислорода в атмосферных осадках и температуры точки росы в момент их вы
падения на территории Надымской низменности (холодный период 2016/17 г .)
Fig. 4. The relations of oxygen isotopes in precipitation and dew point temperature at the time of their precipitation in 
Nadym lowland (cold period 2016/17)



 105 

Н.С. Малыгина и др.

ратные траектории движения воздушных масс 
были приведены к одному масштабу для соз
дания единого каталога на основе Google Earth 
(рис . 5) . Используя данные с суточным разре
шением по распространению снежного и ле
дяного покровов в Северном полушарии [13], 
было оценено наличие ледяного покрова на во
доёмах и снежного покрова на подстилающей 
поверхности в районах потенциальных регио
новисточников влаги . Результаты показали, что 
акватории Атлантического океана и Черномор

Рис. 6. Распространение снежного и ледяного покровов 24 .12 .2016 г . (a) и 27 .03 .2017 г . (б) по данным [13]:
1 – распространение ледового покрова; 2 – распространение снежного покрова 
Fig. 6. Snow and ice covers on 24 .12 .2016 (a) and 27 .03 .2017 (б) according to [13]:
1 – ice cover; 2 – snow cover

скоКаспийского региона на даты формирова
ния над ними воздушных масс, обусловивших 
атмосферные осадки в Надымской низменно
сти, были открыты, в то время как для севера Ат
лантического и Северного Ледовитого океанов 
часто было характерно наличие установившего
ся ледяного покрова (рис . 6) .

Основываясь на данных траекторного, по
годного и синоптического анализов, картах рас
пространения снежного и ледяного покрова, 
установлены потенциальные регионыисточни

Рис. 5. Обратные траектории движения воздушных масс, обусловливающих атмосферные осадки в Надым
ской низменности (холодный период 2016/17 г .) .
1 – обратные траектории движения воздушных масс; 2 – регионыисточники атмосферной влаги, выпадавшей в виде осадков 
в Надымской низменности; 3 – I регион (северная часть Атлантического океана и Северный Ледовитый океан); 4 – II регион 
(Внутриконтинентальные источники); 5 – III регион (ЧерноморскоКаспийский); 6 – IV регион (Атлантический океан)
Fig. 5. Backward trajectories of air masses responsible for precipitation in Nadym lowland (cold period 2016–2017) .
1 – backward trajectories of air masses; 2 – regionssources of atmospheric moisture that fall as precipitation in Nadym lowland: 
3 – I region (North Atlantic Ocean and Arctic Ocean); 4 – II region (Inland regions); 5 – III region (Black SeaCaspian region); 
6 – IV region (Atlantic Ocean)
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ки влаги, выпадавшей в виде осадков в Надым
ской низменности, которые затем были вери
фицированы результатами изотопного анализа 
атмосферных осадков и сопоставлены с опубли
кованными данными по изотопному составу 
природных вод в потенциальных регионахис
точниках . После этого были рассчитаны сред
невзвешенные значения изотопного состава ат
мосферных осадков, поступавших из четырёх 
основных регионовисточников, и процентный 
вклад каждого источника в общее количество 
осадков, выпавших на исследуемой территории 
в 2016/17 г . (табл . 4) .

Наиболее утяжелённый изотопный состав 
осадков относительно других источников харак
терен для осадков, обусловленных воздушны
ми массами из Черноморско-Каспийского регио-
на (III группа регионовисточников), а именно: 
−19,4 ‰ для δ18O; −150,4 ‰ для δD; 4,6 ‰ 
для dexc . Полученные результаты хорошо согла
суются с ранее опубликованными данными по 
изотопному составу природных вод в западной 
части Центральной Азии, а значения dexc укла
дываются в рассчитанные интервалы для этого 
региона (от +5 до −3 ‰) [26] . При этом вклад 
данного региона, определившего поступление 
влаги, выпадавшей в виде осадков в течение хо
лодного периода 2016/17 г . в Надымской низ
менности, составил 20% общего количества . 
Атмосферные осадки, поступление которых свя
зано с воздушными массами с севера Атлантиче
ского океана и Северного Ледовитого океана, а 
также непосредственно с акватории Атлантиче
ского океана (I и IV группа регионовисточни

ков) имели самые близкие значения dexc к значе
нию dexc ГЛМВ, равному 10 ‰, и составили 9,5 
и 9,1 ‰ соответственно . Осадки, обусловлен
ные влиянием этих двух регионов, были изотоп
но облегчены (≈3 ‰ для δ18O и ≈40 ‰ для δD) 
относительно осадков, поступивших с воздуш
ными массами из ЧерноморскоКаспийского 
региона, а их суммарный вклад составил более 
67% (см . табл . 4) . Минимальный вклад (около 
13%) и самый облегчённый изотопный состав 
характерны для атмо сферных осадков, связан
ных с влиянием Внутриконтинентальных регио-
нов-источников (II группа) . При этом самые вы
сокие значения dexc, равные 11,7 ‰, характерны 
именно для этого региона; известно, что dеxс в 
атмосферных осадках увеличивается при низких 
температурах воздуха [23], когда происходят про
цессы криогенного фракционирования .

Выводы

1 . Изотопный состав атмосферных осадков, 
отобранных в Надымской низменности в те
чение холодного периода 2016/17 г ., изменял
ся для δ18О в пределах 21 ‰, а для δD – 167 ‰ . 
Рассчитанные средневзвешенные значения со
ставили для δ18О = −22,3 ‰, δD = −172,6 ‰ и 
dexc = 5,6 ‰ и были изотопно немного легче от
носительно ранее полученных значений по дан
ным сети GNIP .

2 . Уравнение локальной линии метеорных 
вод зимних осадков в Надымской низменности 
имеет следующий вид: δ2D = 7,86δ18О + 2,4 . При 
этом угол наклона близок как к глобальной, так 
и к локальной линиям метеорных вод, рассчи
танным по имеющимся данным станций GNIP, 
расположенных на сопредельных с изучаемым 
регионом территориях . Это позволяет считать, 
что на формирование изотопного состава атмо
сферных осадков, выпадающих на изучаемой 
территории в зимний период, преимуществен
ное влияние оказывает атлантическая влага .

3 . Циркуляционные условия значимо обу
словливают изменения изотопного состава зим
них атмосферных осадков в Надымской низ
менности . В первую очередь, это циклоны, 
приходящие с северной части Атлантическо
го океана при восточной (Е) форме циркуля
ции (по классификации Вангенгейма–Гирса), 

Таблица 4. Средневзвешенные значения изотопного 
состава (δ18O, δD и dexc,  ‰) атмосферных осадков и их 
вклад (%) в общее количество осадков в Надымской низ-
менности (за холодный период 2016/17 г.)

Регионисточник и 
его номер δ18O δD dexc

Вклад в коли
чество осадков

I . Северная часть 
Атлантического 
океана и Северный 
Ледовитый океан

−22,7 −191,1 9,5 31,4

II . Внутриконтинен
тальные источники −25,3 −190,5 11,7 12,9

III . Черноморско
Каспийский регион −19,4 −150,4 4,6 20,0

IV . Атлантический 
океан −23,7 −198,8 9,1 35,7
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что подтверждает значение угла наклона, равное 
восьми, как и в уравнении ГЛМВ, характерном 
для атлантических океанических вод .

4 . Использование при расчётах изотоп
нотемпературных зависимостей температуры 
точки росы в момент выпадения осадков по
зволило получить следующее уравнение связи: 
δ18O = 0,67Ттр − 15,2 (R2 = 0,67) .

5 . На основе совместного анализа имеющих
ся синоптических, траекторных и изотопных 
данных определены основные регионыисточ
ники поступления атмосферной влаги, выпав
шей в виде осадков в холодной период 2016/17 г . 
в Надымской низменности:

а) наибольшей вклад внесли Атлантический 
океан (IV регионисточник) – 35,7%, северная 
часть Атлантического океана и Северный Ледо
витый океан (I регионисточник) – 31,4%, ко

торые в сумме составили более 67% . Превали
рующее влияние Атлантического океана также 
показано при расчётах локальной линии метеор
ных вод и оценке влияния циркуляционных ус
ловий в регионе;

б) пятую часть общего количества осадков 
(20%) определил ЧерноморскоКаспийский ре
гион (III регионисточник), для которого харак
терен наиболее утяжелённый изотопный состав 
(δ18О = −19,4 ‰, δD = −150,4 ‰ и dexc = 4,6 ‰) 
относительно атмосферных осадков, поступав
ших из других регионовисточников;

в) Внутриконтинентальные регионыисточ
ники (II группа) внесли наименьший вклад в 
общее количество поступивших осадков (более 
10%), а их облегчённый изотопный состав 
(δ18О = −25,3 ‰, δD = −190,5 ‰ и dexc = 11,7 ‰) 
связан с криогенным фракционированием .
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Summary
Several complexes of glacial-permafrost stone formations have been studied in the Central Altai using geo-
physical methods. The features of their internal structure together with characteristic differences between 
them depending on the dynamic activity, altitude and geomorphological characteristics were determined. 
Integration of the methods of the electrical resistivity tomography and the GPR-sounding made it possible 
to distinguish roofs on all the studied formations and to estimate thicknesses of the stone-ice cores. Study-
ing of eight formations with different degrees of activity and located at different altitudes did show that 
the thicknesses of the stone-ice cores increase with height: from 8–10 m in the mid-mountain zone up to 
18-20 m in the highlands. The values of the specific resistance of cores inside the glacial-stone formations 
are directly proportional to altitudes of the objects (the correlation coefficient is 0.7) that give an indication 
of increasing in the amount of ice in them with height. The depth of occurrence of the roof of the stone-ice 
material in the formations is more dependent on the exposure of the slope on which the object is located, 
and changes from 1–2 m on slopes of the Northern exposure up to 4–6 m on slopes of the Southern and 
Western exposures.
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C помощью комплекса методов электротомографии и георадиолокационного зондирования уста‑
новлена глубина залегания и оценена мощность каменно‑ледяных ядер, а также прослежена вза‑
имосвязь морфологии поверхности и внутреннего строения гляциально‑мерзлотных каменных 
образований Центрального Алтая.

Введение

Гляциальномерзлотные каменные образо
вания (ГМКО) – это скопление сцементирован
ного льдом грубообломочного материала в горах, 
способного самостоятельно двигаться за счёт 

вязкопластического течения льда под действием 
силы тяжести . В англоязычной литературе такие 
образования называют rock glacier, а в большин
стве русскоязычных публикаций принят термин 
каменный глетчер . Интерес к этим образованиям 
обусловлен значительным количеством содер



Подземные льды и наледи

 110 

жащегося в них льда, который менее подвержен 
вытаиванию при повышении температуры, чем 
лёд в классических ледниках .

В настоящее время для исследования внут
реннего строения ГМКО широко применяют ге
офизические методы . Так, в Восточных Швей
царских Альпах получены данные о внутреннем 
строении двух каменных глетчеров с помощью 
комплекса электротомографии, сейсморазведки 
и георадара [1] . В других исследованиях камен
ные глетчеры рассматриваются как многофаз
ные объекты и изучаются с помощью сейсмораз
ведки и электротомографии [2] . При изучении 
каменных глетчеров в Эцтальских Альпах Ав
стрии исследователи оценивают объёмное со
держание льда также с помощью геофизических 
данных [3] . Несколько разновозрастных ком
плексов ГМКО изучено со стороны Француз
ских Альп; на этой территории ведётся геофи
зический мониторинг их внутреннего строения 
более 10 лет . Здесь при исследовании геофизи
ческие методы применяют вместе с геоморофо
логическим анализом изучаемых структур [4] .

Комплекс методов, состоящий из электро
томографии, георадиолокационного зондиро
вания и сейсморазведки, использовался также 
для изучения каменных глетчеров в горах Ко
лорадо в США . Авторами этих работ была вы
делена граница между талыми и мёрзлыми от
ложениями каменного глетчера; сопротивление 
каменноледяного материала, по их данным, со
ставило порядка 150 кОм·м [5] . Большое число 
каменных глетчеров выделено на территории 
безлёдных долин южной части Земли Виктории 
в Антарк тиде, где учёные оценивают скорость 
движения ГМКО и создают модели внутреннего 
строения по геофизическим данным [6] .

Основная цель настоящего исследования – 
установить общие закономерности и различия 
внутреннего строения активных и неактивных 
ГМКО, расположенных на разных высотных 
уровнях и имеющих различную морфологию . 
Активность ГМКО определялась по морфоло
гическим и косвенным признакам . К активным 
были отнесены ГМКО, имеющие несколько 
характерных признаков: хорошо выраженный 
активный осыпной фронтальный уступ; неза
дернованную или слабозадернованную поверх
ность ГМКО; обломочный материал на поверх
ности в подвижном состоянии; ручьи и ключи в 

прифронтальной области; заболоченную при
фронтальную область; хорошо выраженные по
перечные и продольные гряды и ложбины, а 
также напорные валы перед фронтом (не для 
всех образований) .

Район исследований и ключевые участки

Гляциальномерзлотные каменные образо
вания широко распространены как в перигля
циальной зоне высокогорий Алтая, так и в сред
негорной области . Они встречаются в интервале 
высот от 1230 до 3200 м над ур . моря (все высоты 
в статье даны над уровнем моря) . Больше всего 
их встречается в высотном диапазоне от 2300 до 
2700 м . Для исследования внутреннего строения 
гляциальномерзлотных каменных образований 
на территории Центрального Алтая выбрано че
тыре участка: два в среднегорной области и два в 
высокогорье . Схема расположения участков по
казана на рис . 1 .

Участок «Сукорский» расположен в долине 
р . Чуя, на крайних северовосточных отрогах 
СевероЧуйского хребта, и приурочен к северно
му макросклону массива горы Сукор (рис . 2, а) . 
Согласно исследованиям В .В . Бутвиловского, 
И .Д . Зольникова и Е .В . Деева [7–9], оползне
вой обвал в районе горы Сукор, дающий начало 
нескольким ГМКО, сформировался в конце не
оплейстоцена – начале голоцена, т .е . 13–14 тыс . 
лет назад . Мы предполагаем, что в дальнейшем 
в толще рыхлообломочных отложений сформи
ровались ледяные ядра . В результате каменно
ледяная толща приобрела способность к само
стоятельному движению под действием силы 
тяжести . Со временем, в процессе изменения 
климатических условий, часть ГМКО утратила 
функцию самостоятельного движения и стала 
неактивной . В настоящее время на исследуемой 
территории можно выделить один активный и, 
как минимум, четыре неактивных ГМКО . Каж
дый из этих объектов имеет несколько разновоз
растных генераций . На данном участке были вы
полнены геофизические исследования четырёх 
ГМКО методами электротомографии и георади
олокационного зондирования .

Участок «Куектанар» находится на юговос
точном макросклоне Курайского хребта у под
ножия вершины высотой 2472 м, на правом бе
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регу р . Чуя, между её притоками – Куектанар и 
Мештуярык (см . рис . 2, б) . Участок сложен пре
имущественно эффузивами среднего и основного 
состава и их туфами, а также кварцитами и мета
морфизованными песчаниками . На исследован
ном участке долины лежат два ГМКО присклоно
вого типа . Для них характерны небольшая длина 
(не более 0,4 км) и сливающиеся между собой 
широкие фронты, образующие единый ком
плекс ГМКО . Геофизические исследования про
водили на северозападном ГМКО (50°09′ с .ш ., 
88°19′ в .д .) . Исследуемый ГМКО в плане имеет 
серповидную форму и находится на переходной 
стадии от активного к неактивному состоянию . 

Участок «Елангаш» расположен на склоне 
северозападной экспозиции ЮжноЧуйского 

хребта, на правом берегу р . Елангаш, выше устья 
р . Турой (см . рис . 2, в) . Сложен песчаниками, 
алевролитами, метаморфизованными сланцами, 
а местами – гравелитами . Долина р . Елангаш в 
пределах участка довольно широкая, с неболь
шим уклоном, река имеет спокойный характер, 
умеренно меандрирует и разбивается на несколь
ко рукавов . На этом участке долины находятся 
пять ГМКО языкообразной формы; их боковые 
фронты тесно соприкасаются, образуя единый 
комплекс ГМКО . Длина отдельных образова
ний колеблется от 270 до 550 м, ширина – от 150 
до 370 м . Они берут начало на осыпных склонах, 
которые рассечены многочисленными ложбина
ми . Геофизические исследования проводились 
на двух ГМКО: верхнем (крайнем югозападном: 

Рис. 1. Схема расположения ключевых участков исследования:
1 – Сукорский; 2 – Куектанар; 3 – Елангаш; 4 – Джело
Fig. 1. Location of key areas:
1 – Sukorsky; 2 – Kuektanar; 3 – Elangash; 4 – Dzhelo
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49°49′16′′ с .ш ., 88°02′05′′ в .д .) и нижнем (крайнем 
северовосточном: 49°49′29′′ с .ш ., 88°02′49′′ в .д .) .

Верхний – это активное ГМКО, состоящее 
из одной генерации; уклон поверхности – 15° . 
Длина потока составляет не менее 550 м, макси
мальная ширина – 370 м, поверхность сложена 
обломочным материалом разного размера . Меж
каменное пространство заполнено мелкозёмом 
или свободно от него . Камни находятся в под

вижном состоянии . Поверхность ГМКО ослож
нена многочисленными валами, расположен
ными перпендикулярно направлению движения 
потока . Растительность крайне разреженная; 
встречаются отдельные кустарники . По пери
метру всего фронта каменного потока имеются 
многочисленные ключи, источником которых, 
вероятно, служит лёд внутри массива . Поток 
спускается к руслу р . Елангаш, подпирая основ

Рис. 2. Схема профилей на участках Сукорский (а), Куектанар (б), Елангаш (в), Джело (г):
1 – профили электротомографии; 2 – профили георадиолокационного зондирования
Fig. 2. Profile location plan in Sukorsky site (a), Kuektanar site (б), Elangash site (в), Dzhelo site (г): 
1 – electrical resistivity tomography profiles; 2 – GPR sounding profiles
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ное русло реки и смещая его к противополож
ному склону долины на 150 м . Нижнее ГМКО 
состоит из трёх генераций, верхняя (самая мо
лодая) из которых – активная . Поверхностный 
рельеф этого ГМКО выражен слабо; его неак
тивные генерации частично перекрыты сосед
ним ГМКО . Общая длина ГМКО не превышает 
510 м; длина активной генерации – 253 м, мак
симальная ширина – 190 м . 

Участок «Джело» находится на восточных 
отрогах СевероЧуйского хребта, на южном ма
кросклоне, в среднем течении р . Джело (левый 
приток р . Талдуры, бассейн р . Чуя), на левом бе
регу троговой долины, выше впадения р . Кур
курек (см . рис . 2, г) . Участок сложен конгломе
ратами, песчаником, алевролитами, сланцами, 
встречаются маломощные пласты известняков . 
Долина в данном месте изгибается, поворачивая 
с востокаюговостока на югоюгозапад . В пре
делах данного участка поперёк долины располо
жена ригельная ступень высотой 12–14 м, пред
ставляющая собой монолитный блок горных 
пород, сверху обработанный ледником (курча
вые скалы), с глубоким узким врезом р . Джело . 
На данном участке долины имеется только одно 
ГМКО (49°59′15′′ с .ш ., 87°48′25′′ в .д .) . Образо
вание активное, состоит из одной генерации . 
Форма в плане – языкообразная; морфология 
поверхности характеризуется хорошо выражен
ными поперечными и продольными валами и 
ложбинами . Корневая часть ГМКО берёт своё 
начало из материала осыпи . Первые признаки 
движения и поверхностных деформаций начи
нают проявляться на высоте 2456 м . Фронталь
ная часть потока опускается до 2360 м . Высота 
фронтального уступа составляет 23 м; его уклон 
близок к углу естественного откоса (35°) . Общий 
уклон поверхности ГМКО – 13°; общая длина – 
430 м; максимальная ширина – 265 м .

Язык ГМКО выходит на ригельную ступень, 
которая прорезана рекой; фронтальный уступ 
подходит вплотную к руслу реки . Его поверх
ность осложнена многочисленными подково
образными валами, повторяющими по форме 
линию фронта, а также тремя продольными 
ложбинами глубиной 3–7 м и длиной 80–210 м, 
по характеру растительности которых видно, что 
они более увлажнённые . Поверхность каменно
го потока пересекает тропа . В прифронтальной 
области имеются водотоки (ключи) .

Методика проведения работ

Для изучения гляциальномерзлотных ка
менных образований применён комплекс элек
троразведочных методов – электротомогра
фия (ЭТ) и георадиолокационное зондирование 
(ГРЛЗ) . Схема профилей приведена на рис . 2 .

Измерения методом электротомографии 
проводились с помощью многоэлектродной 
электроразведочной станции «Скала48» [10] . 
При измерениях методом электротомографии 
на участках Куектанар, Елангаш и Джело после
довательность подключения электродов соответ
ствовала симметричной установке Шлюмберже 
(ABmax = 235 м), при этом глубинность исследо
ваний составляла до 40 м . На участке ГМКО Су-
корский последовательность подключения элек
тродов соответствовала трёхэлектродной прямой 
и встречной установкам с максимальными раз
носами AOmax = 215 м . Глубинность исследова
ний достигала 80 м . Шаг измерений по профилю 
составлял 5 м на всех объектах . 

На участке Сукорский проведены измерения 
на двух профилях в левом и правом бортах цирка 
Сукорского оползнеобвала (см . рис . 2, а) . Про
филь А1–А4 исследований электрических зон
дирований протяжённостью 1315 м начинался в 
долине р . Чуя (абс . высота 1723 м) и поднимал
ся вверх, пересекая несколько разновозрастных 
генераций до высоты 2005 м . Профиль В1–В2 
протяжённостью 840 м проходил вдоль струк
туры более древнего ГМКО на высотах 1742–
1848 м . На участке Куектанар методом элек
тротомография проведены исследования на 
профиле С1–С2 (см . рис . 2, б), длина которого 
составила 235 м, измерения проводились на вы
сотах 1710–1756 м . На участке Елангаш проведе
ны измерения по двум профилям вдоль оси каж
дой из структур (см . рис . 2, в) . Профиль F1–F2 
имеет протяжённость 235 м и проложен на вы
соте 2484–2541 м; профиль D1–D2 протяжён
ностью 365 м проходит на высотах 2538–2586 м .

Заземление электродов велось с подливом со
лёной воды, что снизило сопротивление заземле
ний до приемлемых значений . Инверсию данных 
электрозондирования проводили в рамках двух
мерных моделей с учётом рельефа в программе 
Res2Dinv . В результате получены разрезы удель
ного электрического сопротивления ГМКО по 
профилям (геоэлектрические разрезы) .
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Георадиолокационное зондирование прово
дилось на тех же объектах, что и электрозонди
рование . Профили закладывались параллельно 
профилям электротомографии . Дополнитель
но зондирование было выполнено на активном 
языкообразном присклоновом ГМКО в доли
не р . Джело (СевероЧуйский хребет) . Измере
ния выполняли георадаром Питон3 с антенны
ми блоками разных частот (100, 50 и 38 МГц), 
которые позволяют получать георадиолокаци
онные разрезы глубиной до 20, 40 и 60 м соот
ветственно . При анализе полученных данных 
установлено, что оптимально использование ан
тенного блока с частотой 50 МГц, максимальная 
глубина зондирования которого составляет 40 м, 
а разрешающая способность – 2 м . Для геора
диолокационного зондирования на участке Су-
корский применён георадар ОКО2 с антенным 
блоком центральной частоты 150 МГц . Для обра
ботки данных георадиолокационного зондирова
ния использовалась программа GeoScan32 . Граф 
обработки включал в себя вычитание среднего, 
усиление профиля по глубине и задание рельефа .

Результаты исследований

Электротомография. На рис . 3 показаны 
гео электрические разрезы, полученные на всех 
изученных объектах . Разрезы характеризуют
ся наличием высокоомного слоя с удельным 
электрическим сопротивлением (УЭС) более 
10 кОм·м, который интерпретируется как камен
ноледяное ядро ГМКО . На всех разрезах одно
значно определяется кровля каменноледяных 
отложений, однако подошву каменноледяного 
ядра ГМКО чаще всего выделить невозможно .

Высокоомные аномалии в разрезе по профи
лю А1–А4 участка Сукорский (см . рис . 3, б) со
ответствуют нескольким отдельным разновоз
растным ГМКО, геоморфологические границы 
которых отмечены вертикальными линиями на 
рис . 3, б . Из них два нижних ГМКО (на рис . 3, б 
отмечены римскими цифрами I и II) находятся 
в неактивном состоянии, а участок А3–А4, при
уроченный к верхнему ГМКО (на рис . 3, б отме
чен римской цифрой III), относится к активному, 
на что указывают высокие значения УЭС, а также 
ряд геоморфологических признаков . УЭС камен
ноледяного материала в разрезе по профилю А1–

А4 не превышает 160 кОм·м . Глубина залегания 
кровли каменноледяного материала уменьшается 
с 6 м до 0,5 м в верхней части профиля [11] .

По геоморфологическим признакам ГМКО, 
по которому проходит профиль В1–В2 участка 
Сукорский, не активен . Это выражается в отсут
ствии у него выраженного активного фронталь
ного уступа, общей сглаженности поверхности, 
а также в высокой степени задернованности его 
поверхности и развитой древеснокустарниковой 
растительности . Для неактивного объекта харак
терны самые низкие значениях УЭС отложений . 
Остатки каменноледяного материала выделя
ются на 285–350 м, 480–575 м и 600–740 м про
филя . УЭС каменноледяного материала не пре
вышает 40 кОм·м, сопротивление вмещающей 
среды – порядка 100–2500 Ом·м . Глубина залега
ния кровли каменноледяного материала изме
няется от 2 до 5 м [12] . 

На геоэлектрическом разрезе профиля С1–
С2 участка Куектанар (см . рис . 3, в) УЭС ка
менноледяного материала составляет более 
40 кОм·м, глубина залегания кровли – 2–6 м . 
Его мощность достигает 10–15 м, однако одно
значно выделить подошву этого слоя нельзя . 
Наиболее высокие значения УЭС каменноле
дяного ядра (более 160 кОм·м) установлены на 
участке Елангаш на линии F1–F2 (см . рис . 3, д) 
на высоте порядка 2500 м . Глубина залегания 
кровли каменноледяного ядра здесь – 3–6 м . 
Геоэлектрический разрез по линии D1–D2 
участка Елангаш также характеризуется высо
кими значениями УЭС – более 40 кОм·м . Глу
бина залегания кровли каменноледяного мате
риала изменяется в пределах 2–4 м . Подробные 
результаты исследований по профилям С1–С2 и 
F1–F2 приведены в статье [13] .

Сравнение моделей разрезов сопротивлений 
с разных участков показало, что с увеличением 
высотного положения ГМКО УЭС каменноле
дяного материала возрастает . На рис . 4 показа
но распределение сопротивлений каменноле
дяного материала в зависимости от высотного 
расположения ГМКО . При построении распре
деления использовались значения УЭС пород 
более 10 кОм·м, которые соответствуют камен
ноледяному ядру, доверительный интервал по 
высоте составил ±50 м . Также на графике от
мечены наибольшие и наименьшие значения 
сопротивлений (см . рис . 4) . В полученном рас
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Рис. 3. Геоэлектрические разрезы гляциальномерзлотных каменных образований:
1 – кровля каменноледяных ядер; 2 – границы отдельных гляциальномерзлотных каменных образований; RMS – 
среднеквадратичная ошибка . Расположение профилей показано на рис . 2
Fig. 3. Geoelectric sections of glacialpermafrost rock formations:
1 –roof of the ice core; 2 – boundaries of separate glacialpermafrost rock formations; RMS – rootmeansquared error . Location 
of profiles shown in Fig . 2
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пределении прослеживается линейный тренд 
(y = 0,7191 − 1164,1; r = 0,7), что указывает на су
ществование зависимости – с увеличением вы
соты расположения ГМКО повышается УЭС его 
каменноледяного ядра . Отметим, что из данной 
закономерности выбивается профиль D1–D2 . 
Данный профиль имеет ту же экспозицию, что 
и профиль F1–F2, и схожую с ним литологию, 
однако ГМКО, по которому проходит профиль, 
спускается со склона в пойму р . Елангаш, поэто
му его поверхность имеет более пологий уклон, 
а в нижней части языка межкаменное простран
ство преимущественно занято мелкозёмом . Это 
может быть причиной меньших значений УЭС .

Таким образом, анализ геоэлектрических 
разрезов ГМКО, проложенных на разной вы
соте, имеющих разную экспозицию и степень 
активности, показывает, что метод электрото
мографии позволяет однозначно выделить кров
лю каменноледяного материала . Что касается 
мощности каменноледяных ядер, то достоверно 
установить её только на основе данных этого ме
тода невозможно . В распределении сопротивле
ний прослеживается зависимость от высотного 
положения ГМКО: с увеличением абсолютной 
высоты повышается УЭС, что непосредственно 
связано с уменьшением среднегодовых темпера

тур и может указывать на увеличение льдистости 
каменноледяного ядра [14] .

Георадиолокационное зондирование. Значи
тельная разница в значениях диэлектрической 
проницаемости пресного льда (ε = 3) и воды 
(ε = 81) даёт возможность проследить границу 
талых и мёрзлых отложений . Таким образом, 
метод георадиолокации позволяет выделять 
кровлю, а в некоторых случаях и подошву ка
менноледяного ядра ГМКО .

На радарограмме по профилю G1–G2 (участок 
Джело, рис . 5, а) выделяется пять областей, отли
чающихся амплитудночастотными характеристи
ками: 1) 0–55 м; 2) 55–103 м; 3) 104–189 м; 4) 189–
233 м; 5) 233–285 м . Такая зональность связана с 
изменением электрической проводимости вдоль 
профиля, влияющей на амплитудночастотную 
характеристику георадарного сигнала . К наиболее 
проводящей относится зона I в прифронтальной 
части ГМКО . В приповерхностной части разреза 
G1–G2 на радарограмме прослеживается кровля 
каменноледяного материала . Глубина залегания 
кровли изменяется по профилю от 3,5 м на пер
вых 150 м профиля и уменьшается до 2 м в верх
ней части ГМКО . В нижней части разреза также 
выделяется несколько отражающих горизонтов, 
которые, вероятно, связаны с подошвой каменно

Рис. 4. Распределение удельного электрического сопротивления каменноледяных ядер в зависимости от 
высотного расположения гляциальномерзлотных каменных образований: 
1 – профиль A1–A2; 2 – профиль B1–B2; 3 – профиль C1–C2; 4 – профиль A2–A3; 5 – профиль A3–A4; 6 – профиль D1–D2; 
7 – профиль F1–F2 (расположение профилей показано на рис . 2); 8 – линия тренда; 9 – границы доверительных интервалов
Fig. 4. Distribution of electrical resistivity of ice cores depending on the altitude position of the glacialpermafrost 
rock formations: 
1 – A1–A2 profile; 2 – profile B1–B2; 3 – profile C1–C2; 4 – profile A2–A3; 5 – profile A3–A4; 6 – profile D1–D2; 7 – profile 
F1–F2 (refer to Fig . 2); 8 – trend line; 9 – boundaries of confidence intervals
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ледяного ядра ГМКО, однако однозначно прове
сти данную границу нельзя . Можно предположить 
увеличение мощности каменноледяного матери
ала в нижней части ГМКО: здесь она составляет 
около 10 м . На участке Сукорский по профилю B1–
B2 (см . рис . 5, б) можно проследить границы ка
менноледяного ядра, выделенные на основе гео
радиолокационного зондирования .

На рис . 5, в совмещены радарограмма и гео
электрический разрез по профилю B1–B2 . На ра
дарограмме хорошо прослеживается кровля ка
менноледяного ядра на глубине около 3–5 м . 
Выделенная граница хорошо соотносится с гра
ницей, установленной по данным электрото
мографии . Мощность каменноледяного ядра, 
по материалам ГРЛЗ, составляет здесь 8–15 м, 

Рис. 5. Георадиолокационные разрезы:
а – на участке Джело; б – на участке Сукорский; в – комплексирование данных георадиолокационного зондирования и 
электротомографии; 1 – предполагаемые границы каменноледяного ядра; 2 – установленные границы каменноледя
ного ядра; 3 – границы зон с различными амплитудночастотными характеристиками . Расположение профилей показа
но на рис . 2
Fig. 5. GPR sections:
a – from the Dzhelo site; б – from the Sukorsky site; в – integration of GPR sensing and electrotomography data; 1 – estimated 
limits of the rockice core; 2 – rockice core boundaries; 3 – boundaries of zones with different amplitudefrequency characteris
tics . Location of profiles shown in Fig . 2
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что значительно меньше предполагаемой мощ
ности, установленной по данным электротомо
графии, когда мощность на некоторых участках 
достигала 20–30 м (профили 285–350 м и 480–
575 м) . На участке профиля 600–740 м можно с 
уверенностью говорить о выделении подошвы 
каменноледяного ядра ГМКО, так как и по дан
ным ЭТ, и по данным ГРЛЗ мощность составляет 
около 10 м . В данном случае совместное приме
нение методов ГРЛЗ и ЭТ позволило однозначно 
выделить как кровлю, так и подошву ГМКО . 

Полученные результаты приведены в табли
це . При анализе УЭС изученных объектов от
мечается увеличение сопротивления с ростом 
высотного положения объекта, что связано с 
уменьшением среднегодовых температур и ука
зывает на повышение льдистости каменноле
дяных ядер ГМКО с высотой [13] . Экспозици
онная приуроченность объектов практически не 
влияет на значения УЭС, но отражается на глу
бине залегания каменноледяных ядер ГМКО .

Обсуждение результатов и выводы

Среди исследованных гляциальномерзлот
ных каменных образований большинство отно
сятся к активным . Для них характерны большие 
значения удельного электрического сопротивле
ния каменноледяного материала (> 40 кОм·м) . 
Активное состояние гляциальномерзлотных ка

менных образований прослеживается и в следу
ющих признаках: хорошо выраженном осыпном 
фронтальном уступе; незадернованной или сла
бозадернованной поверхности гляциальномерз
лотных каменных образований; наличии ручьёв и 
ключей в прифронтальной области; заболоченной 
прифронтальной области; деформации древесной 
растительности (скручивание и заваливание ство
лов); хорошо выраженных поперечных и продоль
ных грядах и ложбинах (не для всех образований) .

При анализе геоэлектрических разрезов от
мечена зависимость удельного электрическо
го сопротивления каменноледяных ядер гля
циальномерзлотных каменных образований от 
высотного положения объекта . Максимальные 
значения удельного электрического сопротив
ления ядра (>160 кОм·м) установлены на высо
те 2484–2541 м, минимальные – 10–40 кОм·м – 
отмечаются на 1742–1848 м . Гипсометрическое 
положение также влияет на внутреннее строе
ние гляциальномерзлотных каменных образо
ваний, при этом с ростом альтитуды уменьша
ется глубина залегания каменноледяного ядра . 
Например, в интервале высот 1723–2005 м глу
бина кровли ядра изменилась с 6 до 0,5 м .

Однозначного влияния экспозиции на гео
электрическое строение гляциальномерзлот
ных каменных образований не установлено . Это 
позволяет сделать вывод, что строение гляци
альномерзлотных каменных образований опре
деляется высотным положением объекта и, 

Характеристика гляциально-мерзлотных каменных образований по данным электротомографии и георадиолока-
ционного зондирования

Характеристики
Участки и профили

Сукорский Куектанар Джело Елангаш
B1–B2 A1–A2 A2–A3 A3–A4 C1–C2 G1–G2 D1–D2 F1–F2

Высотное положение 
профиля, м 1742–1848 1723–1790 1766–1838 1824–2005 1710–1756 2358–2442 2538–2586 2484–2541

Экспозиция склона СВ ЮЗ Ю З
Глубина залегания кров
ли каменноледяного 
ядра, м

1,5–5 3–6 1–3 0,5–1 2–6 2–3,5 2–4 3–6

Мощность каменноле
дяного ядра, м 8–15 >15 15 10–15 15–18 10(?) >18 18–20

Удельное электрическое 
сопротивление, кОм·м:

активного слоя 0,2–1 0,1–2 1–2 2 1–5 Не опре
делялось

1–5 0,3–4
вмещающей толщи 0,1–2,5 < 1 < 1 < 2 0,3–5 < 2,5 < 2,5
каменноледяного ядра 10–40 20–40 40 40–160 > 40 > 40 > 160
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следовательно, величиной среднегодовых темпе
ратур . Поверхность большинства высокогорных 
гляциальномерзлотных каменных образований 
осложнена валами . Их наличие чаще всего пред
полагает формирование в структуре нескольких 
ядер консолидации ледокаменного материала . 
Положительные морфоскульптуры чаще всего 
совпадают с их расположением в теле гляциаль
номерзлотных каменных образований .

Совместное применение методов электрото
мографии и радиолокационного зондирования 
позволило выделить на всех изучаемых образо
ваниях кровлю и оценить мощность каменно
ледяных ядер . Для изученных гляциальномерз
лотных каменных образований характерны 
мощности порядка 10–20 м . Используя только 
метод электротомографии, получить однознач
ные значения мощности каменноледяных ядер 
невозможно . Лучшие результаты по выделению 
нижней границы гляциальномерзлотных ка

менных образований получены для самого не
активного образования, находящегося в талом 
состоянии, что указывает на необходимость по
вышения глубинности методов для выделения 
подошвы каменноледяного материала активных 
гляциальномерзлотных каменных образований .
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Обзор публикаций по проблеме моделирования заторов льда и ледовых процессов на реках пока‑
зывает важность физического, математического и компьютерного моделирования заторов. Наи‑
большие преимущества имеет компьютерное моделирование, которое, кроме научного анализа, 
позволяет представить доступные инструменты анализа организациям, ответственным за приня‑
тие решений по предотвращению негативных последствий заторообразования.

Заторы льда – распространённое явление на 
многих реках с регулярным и устойчивым в зимнее 
время ледяным покровом, протекающих по терри
ториям с выраженной сменой времён года . Фор
мирование затора льда приводит к резкому росту 
уровня воды выше тела затора, что может вызвать 
затопление окрестных земель и причинить ущерб 
находящимся там жилым и хозяйственным по
стройкам, а в особо опасных случаях – угрожать 
здоровью и жизни населения . Всё это требует все
стороннего изучения ледяных заторов, разработ

ки методов их предупреждения и регулирования, 
прогноза возникновения, протекания и разруше
ния, а также оценки их негативных последствий .

Ледяные заторы наблюдаются, как прави
ло, весной, продолжаются недолго и носят ди
намичный характер . Их изучение наиболее 
перспективно с помощью моделирования . В на
стоящей работе путём сравнительного анализа 
основных научных публикаций рассматривают
ся методы и инструменты, применяемые для мо
делирования заторов льда .
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Подходы к моделированию заторов льда

Применительно к проблеме моделирования 
заторов льда можно выделить три подхода, име
ющих характерные особенности .

1 . Физическое моделирование подразумевает 
построение физически осязаемой модели участ
ка как одно, так и многорукавного русла реки . 
Внутри физического моделирования можно 
выделить модели подобия, когда искусствен
но конструируется речное русло, повторяющее 
очертания русла реальной реки со всеми приле
гающими территориями [1], и моделирование в 
гидравлических лотках, имеющих, как правило, 
прямолинейную форму с прямоугольным попе
речным сечением [2–4] .

2 . Математическое моделирование – самый 
разнообразный по методам реализации подход [5] . 
Впрочем, оно включает в себя не столь большое 
число детерминированных моделей, которые 
представлены и в строгом аналитическом (в мень
шей степени), и в численном виде (наиболее рас
пространены) [6–10] . На практике чаще встреча
ются стохастические модели . В последнее время, 
по мере накопления объёма исходных данных для 
моделирования, всё большую популярность при
обретают нейронные сети и методы машинного 
обучения [11–13] . Осваиваются и не очень распро
странённые приёмы, среди которых – теория рас
познавания образов [14], теория серых систем [12], 
нечёткая логика [13, 15], а также создаются ком
бинированные модели, основанные сразу на не
скольких принципах [11–13, 16–18] .

3 . Компьютерное моделирование использует 
зарекомендовавшие себя на практике числен
ные модели в виде программного обеспечения 
с графическим пользовательским интерфейсом . 
К основным преимуществам таких моделей от
носятся: удобство и скорость работы с моделью; 
наглядность и интерпретируемость результатов 
моделирования; встроенная, как правило, ГИС 
или наличие возможности экспортировать ре
зультаты моделирования для дальнейшего их 
представления в ГИС . Существует достаточно 
много компьютерных моделей, как коммерче
ских, так и свободно распространяемых, и ввиду 
их растущей популярности уже предпринима
лись попытки сравнить наиболее распростра
нённые модели между собой для определения 
качества воспроизведения ими ледовых ситу

аций [19, 20] . Кроме того, с целью изучения 
воздействия ледяных заторов на водный поток 
применяют и модели, изначально для этого не 
предназначенные [21] .

Физическое моделирование заторов льда

Физическое моделирование можно разделить 
на моделирование в гидравлических лотках и 
пространственное (масштабное) моделирование . 
При этом каждая разновидность физического мо
делирования способна учитывать и не учитывать 
характеристики прочности льда (в специальных 
ледотермических лабораториях) [1] . Моделиру
ются, как правило, два вида наиболее распростра
нённых и вместе с тем наиболее опасных зато
ров – заторы подныривания и заторы торошения, 
простирающиеся по всей ширине реки . При
стальное внимание уделяется выбору материала, 
имитирующего лёд, поскольку в большей степени 
именно от него будет зависеть адекватность вос
произведения заторного явления .

Несмотря на то, что исторически первыми 
были попытки теоретического осмысления за
торных процессов путём наблюдения заторных 
явлений в природе, применение на практике 
нашло именно лабораторное физическое моде
лирование, а уже позднее подключились и ма
тематические методы . Широкое распростране
ние физического моделирования на начальном 
этапе исследования заторных явлений обуслов
лено рядом преимуществ . Прежде всего, многие 
характеристики заторов плохо поддаются ин
струментальным измерениям и наблюдениям 
в естественных условиях изза невозможности 
использования существующих инструментов по 
соображениям техники безопасности, а также 
изза высокой интенсивности процессов, подле
жащих измерению . Вместе с тем численные ма
тематические модели заторов льда на сегодняш
ний день развиты недостаточно, чтобы давать 
сопоставимые или даже лучшие по точности ре
зультаты, чем физические модели . 

Хотя в период 1970–90х годов физиче
ские модели давали правдоподобные результа
ты [22], сегодня приходится от них отказываться 
в пользу численных моделей по двум причинам . 
Вопервых, современные численные модели во 
многом вобрали в себя улучшенное понимание 
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физики заторного процесса и дают хорошие ре
зультаты при точной калибровке и предвари
тельном тестировании этих моделей на наборах 
данных, характерных для различных полевых ус
ловий; вовторых, численные модели значительно 
дешевле . Важность лабораторного моделирования 
заторов льда связана с недостатком количествен
ных данных, описывающих их динамику и не
обходимых для верификации вычислительных 
моделей [2] . Количественная информация, опи
сывающая изменение расхода воды, толщины за
тора, уровня воды и продвижение ледяного по
крова в ходе лабораторного моделирования, как 
раз и предоставляет те недостающие данные, ко
торые характеризуют динамику формирования 
затора . Важная роль отводится лабораторному 
моделированию заторов изза высокой степени 
зарегулированности многих рек и невозможности 
документирования значительных изменений ус
ловий потока в естественной среде [3] .

Лабораторное моделирование необходимо 
для дополнения и расширения знаний, получен
ных в ходе полевых исследований . Именно в ла
бораторных условиях было показано, что (хотя 
процессы образовывания затора носят динами
ческий характер, а мощность затора, возникшего 
при таких условиях, имеет тенденцию быть не
много меньше, чем при установившемся потоке) 
формирование затора и конечная толщина ледя
ных масс достаточно хорошо описываются тео
рией установившегося потока [2, 3] . Кроме того, 
в ходе лабораторных исследований было уста
новлено, что скорость потока и интенсивность 
турбулентности вдоль потока меняются в зави
симости от местоположения под затором [4] . 
Таким образом, лабораторные исследования и 
экспериментальная работа с гид равлическими 
моделями способствуют улучшению нашего по
нимания потока под затором льда, а также слу
жат материалом для проверки последующих чис
ленных моделей заторов .

Главное препятствие на пути физического 
лабораторного моделирования – сложность вос
произведения физических свойств льда (исклю
чение касается ледотермических лабораторий, 
где используется собственно лёд, однако они 
чрезвычайно редки) . К этому добавим высокую 
сложность построения масштабных моделей, их 
дороговизну и большое количество времени, не
обходимое для их реализации . Лабораторное мо

делирование, кроме того, связано с серьёзными 
трудностями ввиду невозможности выполнить 
все критерии подобия одновременно [7] .

Математическое моделирование заторов льда

В математических моделях заторов, как пра
вило, принимается факт отсутствия ледостава 
ниже очага затора [23], что наблюдается не так 
уж часто . Отметим, что наиболее опасны как раз 
заторы со сплошным ледоставом ниже мест их 
образования . При этом изза сложности и мно
гофакторности явления модели дают в основном 
приближённые решения в одномерной форму
лировке, а массы льда для упрощения рассма
триваются как сыпучая среда . В основе боль
шинства математических моделей заторов лежит 
уравнение баланса между силами, стремящи
мися привести заторные массы в движение, и 
силами, препятствующими этому . Со стороны 
первых – давление потока воды и приплываю
щих сверху по течению льдин, проекция веса 
скоплений льда на направление потока, трение 
воды о нижнюю поверхность льда, а со сторо
ны вторых – трение льдин друг о друга и о бе
рега . Таким образом, чтобы судить о возможно
сти или невозможности формирования затора 
на определённом участке реки, помимо инфор
мации о ледовой обстановке и характеристиках 
льда, достаточно знать такие гидрометрические 
характеристики, как глубину, ширину и уклон 
реки на этом участке .

Выделяют модели заторов на узких (ширина 
реки меньше десяти линейных размеров льдин) 
реках, где преобладает процесс подныривания, и 
на широких (ширина реки больше десяти линей
ных размеров льдин) реках, где преобладает про
цесс торошения . Модели заторов на широких 
реках встречаются чаще и, помимо уравнения 
баланса сил, действующих на скопления льда, 
включают в себя уравнения гидравлики потока 
подо льдом и баланса объёма льда .

Отмечается, что практически все методы ко
личественной оценки заторов льда основаны на 
анализе осреднённых по сечению характеристик, 
что упрощает процесс моделирования, но сужает 
область применения этих моделей [6] . Так, одно
мерное моделирование позволяет решать задачи, 
учитывающие только принципиальное разли
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чие подлёдного и открытого потоков – наличие 
дополнительного сопротивления . Неоспоримое 
преимущество математического моделирования 
состоит в том, что, в отличие от других методов, 
математические модели дают достаточно общие 
оценки для широкого класса водных объектов . 
Это позволяет в некоторой степени решить проб
лему переносимости моделей .

Помимо моделирования собственно затора 
льда, перед исследователями стоит даже более 
значимая с практической точки зрения зада
ча моделирования заторных уровней воды . Для 
её решения чаще всего применяют уравнения 
СенВенана, описывающие состояние потока 
при неустановившемся движении воды . Однако 
и здесь приходится допускать некоторые упро
щения: так, уклон водной поверхности прини
мается равным уклону дна ввиду нехватки по
левых наблюдений в период вскрытия реки, 
формирования и разрушения затора .

Среди всего многообразия математических 
моделей существуют и довольно простые, способ
ные описывать какоелибо отдельно взятое ледо
вое явление, и довольно сложные, описывающие 
весь ледовый режим и принимающие во внима
ние десятки внешних факторов . В связи с этим 
встаёт вопрос о целесообразности применения 
модели к задаче определённой сложности [10] . 
Как и в случае с физическим лабораторным мо
делированием, в математическом моделировании 
заторов большинство моделей носят стационар
ный характер, но при этом они описывают со
стояние потока в русле на момент максимального 
развития (прорыва) затора . Основное же разли
чие большинства существующих математических 
моделей заторов заключается, как правило, в спо
собе задания параметров модели, начальных и 
граничных условий . В основном модели, опи
сывающие распределение толщины льда в зато
ре, рассматривают распределение льда в русле в 
продольном направлении . Параметры, влияю
щие на распределение толщины заторных масс в 
поперечном направлении, анализируются замет
но реже [9] . Один из самых сложных – вопрос о 
структуре потока под телом затора, в частности, 
описание турбулентности потока под затором . 
Чтобы ответить на этот вопрос, разрабатываются 
модели турбулентности потока под скоплениями 
льда, которые позже проверяются лабораторны
ми экспериментами [8] .

Ввиду растущего разнообразия математиче
ских методов моделирования заторов льда пе
риодически возникает необходимость их срав
нения, например, когда встаёт вопрос о выборе 
метода применительно к определённой задаче . 
Так, выполнено сравнение метода обратно рас
пространяющихся нейронных сетей (BPNN), 
метода опорных векторов (SVM) и метода мно
жественной регрессии (MVRE) применительно к 
задаче прогнозирования толщины затора и уров
ня воды при заторе [11] . Моделирование с ис
пользованием методов BPNN и SVM показало 
значительно лучшие результаты по сравнению с 
MVRE, что делает эти два метода более перспек
тивными для прогнозирования мощности затора 
и величины заторных уровней воды .

Отдельно отметим ряд моделей, представля
ющих собой непопулярные решения . Такие мо
дели строятся либо с использованием аппарата 
слаборазвитых (ввиду относительной новизны) 
областей математики, либо представляют собой 
комбинации нескольких моделей сразу . Одна из 
таких моделей – динамикостохастическая мо
дель ледохода, в которой каждая льдина рассма
тривается как отдельный элемент совокупности 
свободно плавающих материальных тел конеч
ных размеров [16] . При этом для каждой льди
ны отдельно рассматривается набор действую
щих на неё сил . Замечено, что отказ от модели 
сплошной среды в пользу модели дискретных 
элементов позволяет точнее воспроизводить па
раметры ледохода .

Для ретроспективного анализа частоты и 
мощности ледяных заторов можно использовать 
модель дерева классификации [24] . Явления за
торов льда, восстановленные по годовым коль
цам деревьев, преобразовываются в двоичные 
переменные . Построение классификационных 
деревьев позволяет определить иерархию пере
менных, входящих в модель, а также граничные 
условия формирования затора . Было показано, 
что по существенным корреляциям с воспроиз
ведёнными метками ото льда весенний расход 
воды – важный фактор, но далеко не все случаи 
возникновения заторов льда он объясняет в до
статочной мере . Хотя классификационные де
ревья, полученные по относительно точно со
ставленным гидрологическим и климатическим 
прогнозам, вполне применимы для моделиро
вания . Лучшие результаты достигаются при со
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вместном использовании гидрологических и кли
матических переменных . Это подтверждает, что 
заторы – сложные и многофакторные процессы .

Несмотря на нередкие весенние заторные 
наводнения, ощущается недостаток данных, не
обходимых для разработки прогностических мо
делей [13] . Кроме того, крайне желательна воз
можность переноса модели с одного бассейна, 
на данных которого она была построена, на дру
гой, где планируется её применение . Однако 
пока такой возможности нет изза ряда ограни
чений в переносе моделей на отличные от пер
воначальных условия: пространственновре
менные ограничения (возможность применения 
модели, испытанной в определённом месте и в 
определённое время, в другом месте и в другое 
время необходимо тщательно обосновывать); 
ограничения, вызванные изменением началь
ных условий (изменения параметров русла и во
досбора, например дноуглубительные работы, 
строительство гидротехнических сооружений, 
распашка или облесение поймы, приведут к не
обходимости перестройки модели) . 

Для преодоления этих ограничений изуче
на возможность применения программных вы
числительных методов, основанных на нечёт
ких и нейронечётких модельных технических 
приёмах, к моделированию весеннего вскры
тия речного льда с целью оценки переносимости 
моделей между различными бассейнами и при 
разных сценариях изменения климата . При со
вмещении с нечёткой логикой в форме нейро
нечётких моделей логика модели может быть пе
ренесена в другое место . 

При рассмотрении нечётких экспертных си
стем с целью изучения их потенциала для раз
работки долгосрочных прогнозов риска заторов 
показано, что эти системы – перспективный ин
струмент для долгосрочного прогнозирования 
заторных наводнений [15] . Нечёткие эксперт
ные системы выдают результат, основываясь на 
логических лингвистических правилах вместо 
исторических данных, что позволяет этому типу 
моделирования быть менее зависимым от объё
ма данных в отличие от многих статистических 
методов . Однако следует быть предельно вни
мательным, поскольку при разработке нечёт
ких экспертных систем, особенно функции при
надлежности, необходимо глубокое понимание 
предмета моделирования . В результате истори

ческие данные и экспертная оценка часто совме
щаются, чтобы определить функцию принад
лежности и правила .

Ввиду многофакторности заторного процес
са и вытекающих неопределённостей в процес
се обработки данных при оценке риска ущер
ба, вызванного затором, который представляет 
собой сложную инженерную систему, распро
странённые методы оценки риска уже не могут 
применяться напрямую [12] . Необходимо разра
батывать новые методы оценки риска, среди ко
торых – серое оценивание, основанное на тео
рии серых систем . Модель серого оценивания 
способна эффективно решать однослойные и 
многоиндикаторные проблемы принятия ре
шений . Однако практические проблемы в есте
ственной среде сложнее, и, кроме того, изза не
определённости условий оценивания оценщик 
редко может получить определённые значения 
меры воздействия и весов индикаторов . По этой 
причине, чтобы оценить риск заторных разру
шений, используется интервал серых чисел .

Другой способ борьбы с недостаточностью и 
недоступностью данных для моделирования со
стоит в применении теории распознавания об
разов к проблеме выявления и прогнозирования 
ледового заторообразования . Прогноз в данном 
случае носит сценарный характер, выбранный 
год относится к одному из сценариев развития 
ледохода и заторообразования [14] . Такой сце
нарный прогноз наличия или отсутствия затора 
позволяет правильно планировать защитные ме
роприятия перед началом половодья .

Математические модели, разработанные в по
следние десятилетия, не только помогли улучшить 
понимание физических процессов речного льда в 
дополнение к полевым и лабораторным исследо
ваниям, но и предоставили инструменты для пла
нирования и инженерного проектирования [5] . 
При этом наблюдается дифференциация на «ком
понентные» модели, которые работают с отдельно 
взятыми ледовыми явлениями, и на «целостные» 
модели, которые рассматривают ледовые процес
сы комплексно . Несмотря на значительные дости
жения в математическом моделировании ледовых 
процессов, остаётся ряд слабых звеньев, над кото
рыми предстоит работать в ближайшем будущем, 
среди них – эволюция льда от первых ледовых яв
лений до начала осеннего ледохода, процесс фор
мирования донного льда, а также моделирование 
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ся попытки математического моделирования 
транспорта наносов в покрытых льдом руслах 
рек, при вскрытии рек, а также при формиро
вании и разрушении заторов льда .

Относительно проблемы воздействия за
торных процессов на транспорт наносов в 
реках отмечается, что большинство моделей 
представлены в одномерной формулиров
ке, которая слабо применима для простран
ственных задач . Для преодоления этого огра
ничения предлагаются двухмерные модели, 
способные учитывать плановые русловые де
формации, вызываемые заторными явления
ми на широких реках [7] . Отмечено, что фор
мирование различных типов льда и ледовых 
процессов может значительно влиять на окру
жающую среду и экологию рек . Таким обра
зом, существует необходимость в приложении 
математического моделирования к экологиче
ским аспектам речного льда .

Компьютерное моделирование заторов льда

Под компьютерным моделированием под
разумевается моделирование с использовани
ем специального программного обеспечения . 
Главная особенность таких программ состо
ит в том, что они имеют дружественный для 
пользователя интерфейс и, как правило, ряд 
инструментов, позволяющих визуализировать 
результаты моделирования . В итоге сам про
цесс моделирования становится доступнее для 
широкого круга пользователей . Как прави
ло, компьютерные модели носят численный 
характер, т .е . дают приближённое численное 
решение исследуемого процесса . Такое упро
щение и приближение, с учётом необходи
мой точности вычислений, удобно для прак
тического применения . В настоящее время 
существует ряд наиболее распространённых 
программ для компьютерного моделирования 
процессов речного льда и, в частности, зато
ров, а также программ для компьютерного мо
делирования гидравлики потоков, в которых 
заторы льда могут учитываться косвенно – 
путём задания повышенных значений коэф
фициента шероховатости русла . Некоторые 
наиболее распространённые компьютерные 
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программы, позволяющие моделировать заторы 
льда в реках, приведены в таблице .

Программы, способные имитировать влия-
ние заторов льда на поток. Опосредованный учёт 
(имитационное моделирование) влияния заторов 
льда на поток путём задания повышенных значе
ний коэффициента шероховатости русла может 
выполняться практически в любой програм
ме для гидравлического моделирования . Груп
пой специалистов из Томского государственно
го университета исследовалось влияние заторов 
льда на перераспределение расходов воды в мно
горукавном русле с использованием програм
мы SMS (модуль RMA2) [21] . SMS (Surfacewater 
modeling system) – коммерческий продукт ком
пании Aquaveo, предназначенный для моделиро
вания всего комплекса гидравлики поверхност
ных водных объектов (водотоков и водоёмов) . 
SMS – это оболочка, или модульная среда, кото
рую можно наполнять теми или иными модуля
ми, ориентированными на решение узкого круга 
задач . Модуль RMA2 (https://www .aquaveo .com/
software/smsrma2), использовавшийся для ими
тации влияния заторов на распределение расхода 
воды в многорукавном русле, представляет собой 
двухмерную гидродинамическую модель, осред
нённую по глубине . RMA2 основан на конечно
разностном решении уравнений Навье–Стокса, 
осреднённых по Рейнольдсу, и может рассчи
тывать отметки водной поверхности и скорост
ное поле потока . К достоинствам программы 
можно отнести интегрированную сис тему авто
матического проектирования и широкий набор 
инструментов визуализации результатов моде
лирования – от печати карт до записи динамич
ных видео . Было показано (подтверждено дан
ными полевых измерений), что RMA2 может 
использоваться в качестве адекватного инстру
мента для имитационного моделирования воз
действия заторов льда на распределение расхода 
воды в многорукавном русле .

Программы, непосредственно моделирую-
щие заторы льда. Из численных моделей зато
ров льда, воплощённых в виде программно
го кода, исторически первыми были: RIVJAM, 
разработанная в Национальном институте во
дных исследований в Канаде, и ICEJAM, создан
ная в Университете Альберты также в Канаде . 
Обе модели решают уравнение равновесия за
тора вместе с уравнением одномерного устано

вившегося плавно меняющегося потока, способ
ны вычислять профили заторов и рассматривают 
русло с неподвижной геометрией [19] . Отмеча
ется, что ввиду более простой организации мо
дели ICEJAM именно она легла в основу моду
ля, отвечающего за моделирование заторов льда 
в HECRAS (Hydrologic Engineering Center's River 
Analysis System) . Вместе с тем RIVJAM имеет не
которые преимущества, например, она учитыва
ет просачивание потока через тело затора, что, 
как известно, наблюдается в реальности . В мо
делях, где поток через тело затора игнорируется, 
приближение к нижней кромке затора создаёт 
значительные трудности в вычислении .

Увеличение толщины затора и уменьшение 
глубины под ним приводят к очень малому жи
вому сечению, и для выполнения условия не
разрывности скорости потока должны увели
чиваться до экстремально больших значений, 
что привело бы к разрушению нижней поверх
ности затора и его последующему прорыву . Во 
избежание таких трудностей некоторые модели 
определяют максимально допустимые значения 
скорости воды подо льдом, как это реализова
но в ICEJAM, а затем в HECRAS . Кроме того, 
длина вычисляемого затора не определяется в 
RIVJAM заранее (до вычисления), она служит 
выходным параметром . Среди ключевых особен
ностей модели выделяются: процедура решения 
обыкновенных дифференциальных уравнений, в 
которой каждый последующий шаг итерации ра
ботает с сечением выше по течению от предыду
щего, и взаимосвязь приведённого коэффициен
та шероховатости с мощностью затора и средней 
глубиной под ним [25] . Тем не менее, обе эти 
модели могут применяться для решения одних 
и тех же задач . Главное условие для успешного 
моделирования в данном случае – независимая 
калибровка моделей с использованием точных 
данных полевых измерений и наблюдений . Обе 
программы распространяются бесплатно, одна
ко для их освоения необходим определённый 
уровень владения языками программирования .

Популярная альтернатива рассмотренных 
ранее моделей – программа HECRAS, разра
ботанная в Инженерном корпусе армии США . 
HECRAS представляет собой систему для реше
ния комплекса задач речной гидравлики, таких 
как: расчёт движения донных наносов, опреде
ление качества воды, построение кривых сво
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бодной поверхности, а также моделирование 
ледостава и затора льда . Исследователями из 
Томского государственного университета изуча
лась применимость HECRAS к задаче прогно
зирования заторов льда, их мощности, време
ни и места возникновения [26] . Исследовали 
связь скоростного напора с местами регуляр
ного образования заторов . Там же позднее рас
сматривался вопрос локализации заторов льда в 
многорукавных руслах [27] . Были разработаны 
расчётный коэффициент, указывающий (при 
превышении его порогового значения) на высо
кую вероятность вскрытия реки, и карты, иллю
стрирующие распределение этой вероятности по 
многорукавному участку русла реки .

Несмотря на то, что HECRAS – не самая 
строгая и сложная программа для численного 
моделирования заторов льда, она имеет ряд важ
ных практических преимуществ, среди которых: 
внутренняя простота, доброжелательность к 
пользователю, графические и табличные опции 
вывода результатов моделирования [28] . При 
этом внутренняя простота не приводит к потере 
адекватности результатов моделирования . Как 
показала практика, применение более слож
ной модели к анализу заторов на широких реках 
даёт сопоставимые с HECRAS результаты [17] . 
HECRAS способна моделировать гидравлику 
не только естественных, но и изменённых чело
веком русел . В программу встроены инструмен
ты учёта и проектирования дамб, мостов и водо
пропускных сооружений [29, 30] .

Необычный подход к картированию заторных 
наводнений с использованием инструментария 
HECRAS был предложен в Финском институте 
окружающей среды [31] . Вместо составления карт 
зон затопления для единичного затора с един
ственным набором определённых характеристик 
было предложено составлять карты, основыва
ясь на широком наборе моделей . Такая необхо
димость вызвана тем, что модельные переменные 
затора могут значительно варьировать в зависи
мости от условий зимы . Очень разные, но всё ещё 
вероятные комбинации могут приводить к по
хожим или неожиданным отметкам водной по
верхности . Число наблюдений на реках, подвер
женных влиянию заторов льда, часто невелико, 
и они нередко содержат неточности . Эти пробле
мы предлагается решать при помощи программы 
HECRAS, которая моделирует сценарии на ос

нове диапазонов параметров, определённых экс
пертами . Моделируя ту же территорию с широ
ким диапазоном параметров, можно обнаружить, 
какое именно воздействие оказывает каждый па
раметр на уровни воды в различных частях обла
сти моделирования .

Чуть ли не единственная двухмерная модель 
динамики льда – DynaRICE, предназначенная 
для анализа транспорта поверхностного льда и за
торообразования на реках и озёрах . Модель рас
считывает совместную динамику движения льда 
и течения воды, включая поток через скопления 
льда и под скоплениями льда . Глубины и элемен
тарные расходы воды в модели вычисляют путём 
решения проинтегрированных по глубине двух
мерных гидродинамических уравнений мелкой 
воды с учётом воздействия поверхностного льда . 
Модель способна точно воспроизводить затор, 
время и место его возникновения, а также связан
ные с ним условия потока и служит хорошим до
полнением к ограниченной информации, полу
ченной в ходе полевых наблюдений [32] .

Хотя двухмерные модели, такие как DynaRICE, 
и дают более полную картину при изучении за
торных явлений, они значительно сложнее их од
номерных аналогов, гораздо более редки и, как 
правило, на сегодняшний день находятся в за
крытом доступе . Кроме того, для решения не всех 
задач такие модели необходимы . В Университете 
Альберты (Канада) была предложена одномер
ная модель River1D, предназначенная для мо
делирования прорыва затора, распространения 
волны прорыва затора, а также влияния трения 
льда на поток и взаимодействия потока со льдом . 
Возможность оценивать воздействие льда на рас
пространение волны прорыва затора как в самом 
заторе, так и в принимающем русле – одна из 
главных особенностей модели [33] . В Универси
тете Лаваля (Канада) разработана модель SPIKI, 
находящаяся в открытом доступе, которая спо
собна моделировать динамику потока и льда 
во время вскрытия реки и формирования зато
ра [18] . Модель состоит из двух независимых ком
понент: одномерной конечнообъёмной гидро
динамической модели СенВенана и двухмерной 
модели гидродинамики сглаженных частиц, мо
делирующей динамику ломаного льда . Модель 
SPIKI во многом основана на модели DynaRICE, 
но содержит некоторые особенности, среди кото
рых: переменный угол трения, ядро сглаживания 
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кубического сплайна, взаимодействие с трением 
берегов . Использование переменного угла внут
реннего трения приводит к более сложному про
филю затора, что в свою очередь требует данных 
полевых измерений для проверки правильности 
результатов моделирования . Благодаря учёту тре
ния между ломаным льдом и берегами, формиро
вание затора значительно запаздывает, но разме
ры конечного профиля при этом не обязательно 
меняются . Модель SPIKI способна адекватно мо
делировать профиль затора, несмотря на неопре
делённость с расходом воды во время формирова
ния затора и представление поперечных сечений 
в прямоугольном виде .

Хотя вопрос изучения гидравлики зато
ров льда, формирующихся при вскрытии реки, 
важен сам по себе, нередко изучение затора надо 
начинать уже с началом осенних ледовых явле
ний, так как известно, что особо опасные заторы 
формируются, накладываясь на осенние зажо
ры . Поэтому существует потребность в разработ
ке не просто моделей, воспроизводящих гидрав
лику заторов, но комплексных моделей ледовых 
явлений . Модель RIVICE для всего комплекса 
ледовых явлений и процессов разработана в ряде 
консалтинговых фирм в Канаде, ведущая из ко
торых – KGS Group . RIVICE распространяет
ся бесплатно Университетом Саскачевана при 
поддержке Министерства окружающей среды 
Канады . RIVICE – одномерная модель, имити
рующая следующие основные ледовые процес
сы в реке: образование и транспорт льда, разви
тие ледяного покрова (торошение, погружение 
под воду, нагромождение), формирование за
тора льда [34] . Анализ чувствительности модели 
RIVICE показал, что влияние параметров и гра
ничных условий модели на подпорные уровни 
представляется как функция распределения за
торных масс вдоль участка реки . Воды заторно
го наводнения, переливающиеся через бровки 
берегов и отводящиеся вокруг затора, в модели 
не учитываются, однако ведётся работа по со
вмещению модели RIVICE с двухмерной моде
лью поймы с включением бессточных областей, 
что позволит устранить этот недостаток . Огра
ничение RIVICE состоит в том, что она способ
на формировать ледяной покров только посред
ством наложения внутриводного и плывущего 
ломаного льда, что справедливо для рек, ско
рость потока которых при замерзании или зато

рообразовании превышает 0,4 м/с . Также в мо
дели недостаёт термического модуля, который 
позволит учитывать термическое утолщение ле
дового покрова при установлении ледостава .

Направления развития и сравнение  
некоторых моделей

Уже более 20 назад канадские исследовате
ли из Университетов Лаваля и Альберты опреде
лили основные направления развития в области 
изучения ледовых процессов в реках . Среди них: 
налаживание взаимодействия моделей геомор
фологии и окружающей среды с количествен
ными гидродинамическими моделями речного 
льда; разработка инструментов принятия реше
ний для организаций, ответственных за мони
торинг и регулирование опасных ледовых про
цессов в реках [35] . В целом можно отметить 
определённый прогресс, который характеризу
ется появлением и развитием широкого набора 
одномерных моделей ледовых процессов, нахо
дящихся в открытом доступе (RIVICE, RIVJAM, 
ICEJAM, HECRAS и др .), а также ряда двух
мерных моделей, в основном коммерческих (на
пример, модель CRISSP, появившаяся в резуль
тате развития DynaRICE) . Значительные усилия 
направлены на создание и развитие моделей 
со стороны профильных организаций в США 
(Cold Regions Research and Engineering Labora
tory – CRREL), в Канаде (Committee on River 
Ice Processes and the Environment – CRIPE), на 
международном уровне (IAHR Ice Research and 
Engineering Committee) и при поддержке прави
тельств ряда стран (Канада, США, Китай) .

Устойчивое развитие численных моде
лей процессов речного льда в течение послед
них десятилетий отмечается в Канаде [12] . Всё 
это время разработка моделей велась в основном 
в различных консалтинговых фирмах при под
держке правительства странразработчиков . Так, 
достаточно сложная и развитая модель CRISSP 
была разработана при поддержке канадских и 
американских гидроэнергетических компаний . 
Компьютерные программы для моделирования, 
разработанные консалтинговыми фирмами, как 
правило, частные, но математические уравне
ния, лежащие в их основе, обычно опубликова
ны в открытом доступе . Большинство моделей, 
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находящихся в открытом доступе – ICEJAM, 
HECRAS, RIVJAM, построены на относительно 
простых алгоритмах, однако есть и несколько до
вольно сложных моделей – River1D/2D, SPIKI, 
RIVICE . Канадские университеты и гидроэнерге
тические компании всё чаще применяют, тести
руют и калиб руют модели . Основные результаты 
развития моделей и их приложения к решению 
практических задач регулярно докладываются 
на тематических конференциях, главные из ко
торых – RIW (River Ice Workshop) и IAHR (The 
International Association for HydroEnvironment 
Engineering and Research) Ice Symposium .

Сопоставление различных методов изучения 
ледовых процессов показывает, что уровень раз
вития моделей, за редким исключением [36], пока 
не позволяет прогнозировать время и место об
разования затора [37] . Прогнозирование заторов 
ограничивается определением толщины ледяных 
скоплений и соответствующих уровней воды с 
использованием аналитического и численного 
подходов . При этом большее внимание уделяет
ся прогнозу уровней воды [38] . При прогнозе соб
ственно заторов ключевое предположение состо
ит в том, что ломаный лёд в заторе ведёт себя как 
плавающая сыпучая масса, которая подчиняется 
критерию разрушения Мора–Кулона .

Неуравновешенные заторы при установив
шемся движении достаточно точно прогнозиру
ются при помощи одномерных численных мо
делей – ICEJAM, RIVJAM, HECRAS . Главная 
отличительная черта двухмерных динамических 
моделей, например DynaRICE, – дискретная 
элементная модель, которая не нуждается в при
менении концепции сыпучей сплошной среды . 
Вместо этого движение каждого блока внутри 
затора на малых временных отрезках прогнози
руется путём вычисления сил, действующих на 
каждый блок со стороны воды и окружающих 
блоков . Этот подход даёт важное понимание как 
развития, так и конечной конфигурации затора 
и позволяет прогнозировать воздействия, кото
рые заторы оказывают на сооружения .

Серия тестов ряда моделей (CRISSP 2D, HEC
RAS, ICEJAM, ICEPRO, ICESIM, MIKE 11, 
River1D, и RIVJAM) показала, что общая эффек
тивность всех моделей хорошая, когда доступны 
данные для калибровки, но когда модели приме
няют в некалиброванном, или «слепом» режиме, 
результаты их работы сильно разнятся [20] . Раз

нообразие результатов в «слепом» режиме может 
быть отнесено больше к вариациям в интерпрета
ции физических процессов пользователями, чем 
к механике численных вычислений .

Заключение

Рассмотренные в настоящем обзоре подхо
ды к моделированию заторов льда позволяют ут
верждать, что на сегодняшний день компьютер
ное моделирование вышло на ведущие позиции 
и выступает основным инструментом изучения 
ледовых процессов на реках . Вместе с тем ни 
одна компьютерная модель не даст достаточно 
адекватного представления об изучаемых про
цессах, если она не откалибрована на достовер
ных данных полевых и лабораторных наблюде
ний и измерений . Проанализированный здесь 
спектр модельных подходов и моделей, наряду 
с конкретными случаями их применения, дол
жен послужить хорошей базой для любого спе
циалиста, начинающего изучать тот или иной 
аспект заторообразования и ледовых процессов 
на реках, и помочь выбрать наиболее подходя
щий инструмент для своего собственного иссле
дования . Развитие моделей, с одной стороны, 
предоставляет нам мощные вычислительные ин
струменты обработки большого объёма данных 
измерений и наблюдений, а с другой – внушает 
опасения по поводу недостаточного количества 
усилий, направленных на построение адекват
но работающих детерминированных моделей, 
характеризующихся свойством переносимости . 

Обратим внимание и на географию распро
странения моделей . Наибольшего успеха в по
строении и развитии моделей добились (в убы
вающем порядке) Канада, США и Китай, что 
объясняется поддержкой исследований прави
тельствами этих государств . В России же, где 
построение и развитие собственных моделей 
значительно отстаёт, необходимо осваивать су
ществующие модели, разработанные ведущими 
мировыми научными группами, учиться грамот
но эти модели применять . Кроме того, необходи
мо налаживать механизм взаимодействия науч
ных групп и институтов, ведущих моделирование, 
и структур, ответственных за принятие решений в 
вопросах предупреждения и ликвидации негатив
ных последствий образования ледяных заторов .
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Laptev and East Siberian seas - in summer.
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Проанализирована линейная связь среднемесячных аномалий площади морского льда в аркти‑
ческих морях и приземной температуры воздуха над сушей Северного полушария в марте и сен‑
тябре. Установлена отрицательная корреляция с температурой в прилегающих к морям регионах 
суши, а также ряд удалённых связей, которые можно объяснить влиянием атмосферной циркуля‑
ции. Наибольшее сокращение площади морских льдов зимой в последние десятилетия наблюда‑
ются в Баренцевом море, в летний – в Карском, Лаптевых и Восточно‑Сибирском морях.

Введение

Одно из самых ярких проявлений проис
ходящих изменений климата – стремительное 
сокращение арктических морских льдов в по
следние десятилетия [1–3] . Арктический мор
ской лёд не только служит индикатором изме
нений климата, но и играет ключевую роль в 
важных обратных связях в земной климатиче
ской системе [1] . Площадь и толщина ледяного 
покрова модулируют потоки тепла на границе 

океан–атмосфера и связаны с изменениями ат
мосферной, океанической циркуляции и ради
ационным балансом . Арктический морской лёд 
относится к важному компоненту арктического 
гидрологического цикла [1, 4] . С 1979 г ., когда 
началось непрерывное спутниковое зондирова
ние ледяного покрова, площадь арктического 
морского льда в сентябре (месяц климатологи
ческого минимума площади морского льда, ПМЛ) 
сокращалась примерно на 11% за десятилетие, а 
в начале XXI в . темпы сокращения ускорилиcь 
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почти вдвое [3, 5] . Зимой относительное сокра
щение ПМЛ не так велико, как летом (около 
3%/ де сятилетие), но изза большей площади по
крытия абсолютные изменения сравнимы с лет
ними [6] . При этом отметим, что значительные 
турбулентные потоки тепла из океана в атмо
сферу зимой (достигающие 1000 Вт/м2 [7]) су
щественно влияют на температуру и содержание 
водяного пара в нижней тропосфере Арктики, а 
также на циркуляцию атмосферы [8, 9] .

Реконструкции ледовых условий показывают, 
что современное сокращение площади арктиче
ских морских льдов – беспрецедентное в течение 
последнего тысячелетия [2, 10] . Современные мо
дели климата воспроизводят наблюдаемое сокра
щение ПМЛ как отклик на антропогенное воз
действие, прежде всего увеличение содержания 
парниковых газов в атмосфере, хотя заметно не
дооценивают и ускоренное таяние морских льдов 
в последнее десятилетие . Результаты разных мо
делей характеризуются большим разбросом [5] .

Лёд и приповерхностная температура воз
духа тесно связаны [11] . Колебания температу
ры и соответствующие им изменения влажно
сти воздуха влияют на морской лёд через потоки 
турбулентного тепла и длинноволновой радиа
ции на границе лёд–атмосфера . В свою очередь 
концентрация льда также влияет на температуру 
приземного воздуха путём модуляции турбулент
ных потоков из океана в атмосферу . Вклад со
кращения концентрации морского льда (КМЛ) в 
изменение температуры арктической атмо сферы 
проявляется в значительно более сильном по
теплении у поверхности [12] . Сокращение арк
тического морского льда в период спутниковых 
наблюдений совпало с увеличением средней 
температуры воздуха у поверхности в Арктике, 
причём за последние 30 лет это повышение про
исходило, как минимум, в два раза быстрее гло
бального потепления [13] . Такая особенность 
получила название Арктического усиления [14] .

Современное арктическое потепление с 
1970х годов последовало за периодом похолода
ния в 1940–60х годах, которому предшествовало 
потепление середины ХХ в . [15, 16] . Значительная 
мультидекадная изменчивость в Арктике в ХХ в . 
отмечается как в инструментальных наблюдени
ях за температурой воздуха на высокоширотных 
метеорологических станциях, так и в региональ
ных данных по ледовитости арктических морей в 

XX в ., и в реконструкциях площади распростра
нения морских льдов в атлантическом секторе 
Арктики за последнее тысячелетие [15, 17–19] . 
В результате значительных долгопериодных коле
баний климата в Арктике оценка климатических 
трендов температуры существенно зависит от вы
бора периода тренда [20] .

Данные о распространении арктических 
морских льдов в доспутниковую эпоху харак
теризуются фрагментарностью и неоднород
ностью . Сведения до 1930х годов – это в ос
новном наблюдения с берега и судов, причём 
преимущественно в тёплую половину года . Пе
риод 1930–40х годов дополнен нерегулярны
ми наблюдениями с самолётов, но имеет пропу
ски в период Второй мировой войны . С 1950х 
годов появились достаточно регулярные данные 
воздушной разведки, а также дрейфующих буёв 
в течение всего года, что позволило создать се
точный архив данных по концентрации морских 
льдов в Артике с 1953 г . [21] . Позднее этот архив 
был расширен в прошлое до 1870 г . [22, 23], од
нако данные до 1953 г . остаются нереалистичны
ми и их нельзя использовать для анализа измен
чивости климата [15] . 

Пассивное микроволновое зондирование со 
спутников позволяет получить достоверные оцен
ки изменчивости и климатических трендов пло
щади арктического морского льда [24] . Но такие 
оценки зависят от используемого алгоритма обра
ботки спутниковых данных, что может приводить 
к разбросу между среднемесячными значениями 
площади морского льда до 10%, хотя климатиче
ские тренды в целом хорошо согласуются [25] .

Для оценки роли изменчивости площади арк
тических морских льдов в изменениях климата 
и лучшего понимания механизмов формирова
ния таких изменений необходимо оценить связь 
изменений площади льдов и температуры над 
континентами Северного полушария . Посколь
ку данные по температуре до начала эры спут
никового зондирования более полные, чем по 
концентрации морских льдов, эту связь можно 
применять для реконструкции ПМЛ в историче
ском прошлом [15, 26, 27] . При этом, как прави
ло, используются осреднённые для всей Аркти
ки значения ПМЛ и средние для высоких широт 
аномалии приземной температуры, которые в пе
риод надёжных наблюдений показывают согласо
ванные изменения [26, 27] . Анализ осреднённых 
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значений не позволяет выделить типичную про
странственную структуру взаимосвязанных из
менений концентрации морских льдов и темпе
ратуры воздуха над континентами, которая изза 
взаимодействия с атмосферной циркуляцией 
может характеризоваться не только ожидаемым 
потеплением при сокращении площади морских 
льдов, но и похолоданием [9] . Так, похолодание 
зимой над Северной Евразией в начале XXI в ., со
провождаемое увеличением изменчивости темпе
ратуры [28], может быть связано с сокращением 
ПМЛ в Баренцевом море [9, 15] .

В настоящей работе анализируется линей
ная связь аномалий ПМЛ в арктических морях и 
приземной температуры воздуха над сушей Се
верного полушария в марте и сентябре с целью 
установления регионов со статистически значи
мыми корреляциями; обсуждаются и возможные 
механизмы таких связей . Показаны изменения 
площади покрытия арктических морей с 1953 г ., 
анализируется их вариабельность и рассматри
ваются другие характеристики .

Используемые данные и методы

В качестве источника данных о концентрации 
морских льдов мы использовали архив HadISST1 
Центра Гадлея (Великобритания), который 
включает в себя сеточные среднемесячные дан
ные по концентрации морского льда и темпера
туре поверхности океана с шагом сетки 1° × 1° 
за период с 1870 г . по настоящее время [23] . 
Данные о концентрации морских льдов архива 

HadISST1 содержат информацию из различных 
источников, среди которых – ледовые карты не
которых национальных метеорологических ин
ститутов, судовые наблюдения, данные пассив
ного микроволнового зондирования . Сведения 
за период до 1953 г . имеют существенные пропу
ски в годы ограниченных наблюдений, в частно
сти во время Второй мировой войны, особенно 
в зимний период [15, 23] . Климатические изме
нения площади морского льда за 1870–2016 гг . 
по данным HadISST1 для разных сезонов приве
дены на рис . 1 . Хорошо видны периоды с нуле
вой и низкой изменчивостью площади морского 
льда, когда изза отсутствия данных использова
ны климатологические значения . Данные о при-
поверхностной температуре воздуха (ПТВ) над 
сушей получены с помощью базы данных CRU 
TS [29] . Архив содержит среднемесячные значе
ния температуры воздуха по данным 5583 метео
рологических станций с 1901 по 2016 г ., интер
полированные в узлы сетки с шагом 0,5° × 0,5° . 
ПТВ – один из параметров, имеющих длинные 
ряды наблюдений, но отметим значительную 
пространственную и временнýю неоднород
ность покрытия данными наблюдений, особен
но в Арк тическом регионе [13] .

В отличие от многих исследований, где ана
лизируется площадь распространения морского 
льда (ПРМЛ), которая включает в себя участ
ки (ячейки) со сплочённостью морских льдов 
больше 15%, нами в качестве характеристики 
покрытия морей морскими льдами использо
валась площадь морских льдов (ПМЛ) . Исполь
зование ПРМЛ позволяет уменьшить ошибки, 

Рис. 1. Площадь морского льда (в 
106 км2) в Северном полушарии по 
данным архива HadISST1 за период 
1870–2016 гг . для:
1 – марта; 2 – июня; 3 – сентября; 4 – 
декабря
Fig. 1. Sea ice area time series (106 km2) 
for the Northern Hemisphere from 1870 
to 2016 (based on HadISST1 SIC data) 
for:
1 – March; 2 – June; 3 – September; 4 – 
December
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связанные с неопределённостью данных наб
людений . Существенный недостаток исполь
зования ПРМЛ – потеря информация о кон
центрации морских льдов в пределах выбранной 
границы распространения морских льдов (от 
15% и выше) . В этом диапазоне могут наблю
даться значительные изменения концентрации 
морских льдов, влияющие на модуляцию турбу
лентных потоков тепла на границе океан–атмо
сфера (особенно в зимний период) .

Ввиду хорошо выраженных естественных 
гео графических границ и соображений прак
тического применения полученных результа
тов в настоящей работе анализировались данные 
для следующих арктических морей: Баренцева, 
Карского, Лаптевых, ВосточноСибирского, Чу
котского, Охотского, Берингова, Баффина, Ла
брадор и Гренландского . Границы морей на ши
ротнодолготной сетке 1° × 1° (архив HadISST1) 
приведены на рис . 2 . В табл . 1 указаны площади 
морей, а также основные характеристики ПМЛ 
в анализируемых морях для марта и сентября: 
а) среднее значение и среднеквадратичное от
клонение для базового периода 1981–2000 гг .; 
б) линейный тренд в период спутниковых на
блюдений с 1979 по 2016 г .

При анализе использованы данные о кон
центрации морских льдов для марта и сентяб
ря – соответственно максимума и минимума 
среднеклиматического сезонного хода площа
ди морского льда для всей Арктики . На рис . 3 
представлен средний за период 1981–2000 гг . се
зонный ход ПМЛ для анализируемых арктиче
ских морей . Моря разделены на две группы с 
максимальной ПМЛ: от 0,7 до 1,0 млн км2 (см . 
рис . 3, а) и от 0,3 до 0,6 млн км2 (см . рис . 3, б) . 
Наибольших значений ПМЛ достигает в период 
с февраля по апрель, ряд морей (Карское, Лап
тевых, ВосточноСибирское и Чукотское) почти 
полностью покрыт морскими льдами в течение 
нескольких месяцев холодного периода . В апре
ле–мае площади покрытия морей льдом резко 
сокращаются, достигая минимума в августе–
сентябре; в течение нескольких месяцев тёплого 
периода некоторые моря (Охотское, Лабрадор, 
Берингово) полностью свободны ото льда .

Выявление пространственной структуры 
связи температуры воздуха на суше и ПМЛ в 
морях выполнялось с помощью корреляцион
ного анализа (коэффициент корреляции Пир

сона) за период 1953–2016 гг . Для исключения 
долгопериодной климатической изменчивости 
из рядов температуры воздуха и ПМЛ в морях 
был убран линейный тренд, т .е . анализирова
лись связи только между изменчивостью иссле
дуемых параметров на межгодовом и десяти
летнем временных масштабах . Для ряда морей 
(Карское, Лаптевых, ВосточноСибирское) кор
реляционный анализ проводили только для сен
тября, поскольку изменчивость ПМЛ в марте не 
превышала 5% . Для морей, которые почти сво
бодны ото льда в сентябре (Баренцево, Охот
ское, Берингово, Лабрадор), анализировались 
только связи ПТВ и ПМЛ в марте .

Поскольку ряды используемых данных авто
коррелированы, была выполнена оценка значи
мости полученных коэффициентов корреляции 
на основе tкритерия Стьюдента с учётом авто
корреляции по следующей методике . Для учёта 
автокорреляции временных рядов при оценке 

Рис. 2. Границы морей арктической зоны, использо
ванные в исследовании:
1 – Баренцево; 2 – Карское; 3 – Лаптевых; 4 – Восточно
Сибирское; 5 – Чукотское; 6 – Охотское; 7 – Берингово; 
8 – Баффина; 9 – Лабрадор; 10 – Гренландское
Fig. 2. The boundaries of the seas of the Arctic zone 
used in the study:
1 – Barents; 2 – Kara; 3 – Laptev; 4 – East Siberian; 5 – 
Chukchi; 6 – Okhotsk; 7 – Bering; 8 – Baffin; 9 – Labrador; 
10 – Greenland
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значимости рассчитывалось эффективное число 
независимых значений Neff:

Neff = n(1 − r1)/(1 + r1),

где n – число элементов в выборке; r1 – коэффи
циент автокорреляции со сдвигом 1 . 

Далее оценивалась значимость (на 90%м 
уровне) коэффициента корреляции на основе 
tкритерия Стьюдента с использованием Neff:

t = r(1 − r2)−0,5(Neff − 2)0,5 .

Корреляционный анализ между ПМЛ и тем
пературой воздуха над сушей проводился как 
для исходных рядов, так и для рядов, сглажен
ных пятилетним скользящим средним . Картина 
распределения корреляций ПМЛ и температуры 
по исходным данным и по данным, сглаженным 
пятилетним скользящим средним, существенно 
не отличается, но корреляции сглаженных рядов 
выше с бóльшими областями статистически зна
чимых показателей, поэтому они использованы 
для иллюстраций . Корреляционный анализ вы
полнялся только для морей, где изменчивость 
ПМЛ в сентябре или в марте составляла более 
5% общей площади моря .

Результаты

Автокорреляционный анализ площади распро-
странения морского льда. Важная характеристи
ка для прогноза динамики площади морского 
льда – коэффициент автокорреляции . Для мор
ского льда коэффициент автокорреляции, как 

правило, становится незначимым уже на сдвигах 
в два и более месяца, что показано ещё в рабо
те [30] . Несмотря на достигнутый прогресс, дина
мические модели прогноза, как правило, тоже не 
выходят за этот предел естественной предсказуе
мости [31] . Такую тенденцию подтверждает вы
полненный автокорреляционный анализ рядов 
среднемесячных аномалий ПМЛ (относительно 
среднеклиматического сезонного хода) для раз
личных морей . Корреляции с коэффициентами 
0,2 и выше – статистически значимы . Быстрее 
всего ослабевает автокорреляция аномалий ПМЛ 
в Чукотском море, где она становится незначи
мой уже на сдвиге в два месяца . Самое медленное 
уменьшение коэффициента автокорреляции от
мечается для Баренцева моря, где значимая связь 
между ПМЛ прослеживается до сдвига в четыре 
месяца . Данная особенность отмечается и в рабо
те [32], что может быть связано с влиянием при
тока атлантической воды на изменчивость ПМЛ 
в течение нескольких последовательных месяцев .

Связь между площадью морских льдов в морях. 
Для выявления связанных изменений ПМЛ про
ведён корреляционный анализ аномалий ПМЛ в 
исследуемых морях для марта, июня, сентября и 
декабря . Для исходных несглаженных рядов кор
реляции не превышают 0,6 . Корреляции рядов с 
пятилетним скользящим осреднением значитель
но выше (табл . 2) . Максимальные положитель
ные корреляции (0,70–0,83) отмечаются для всех 
сезонов между ПМЛ в Баренцевом и Карском 
морях . Положительная связь в течение всего года 
прослеживается между ПМЛ в ВосточноСибир
ском и Чукотском морях . Отрицательные значе

Таблица 1. Основные характеристики площади покрытия льдом арктических морей для марта (числитель) и сентября 
(знаменатель)

Море Площадь моря*, 
млн км2

Средняя площадь покрытия 
льдом (1981–2000 гг .), тыс . км2

Тренд (1979–2016 гг .), 
тыс . км2/10 лет

СКО (1981–2000 гг .), 
тыс . км2

Баренцево 1,62 744,6/47,2 −81,9/−8,1 131,8/41,6
Карское 0,98 898,5/146,2 −8,9/−44,0 10,6/96,0
Лаптевых 0,68 544,2/117,0 0, 3/−29,8 3,5/74,0
ВосточноСибирское 0,99 688,6/223,6 −0,1/−92,7 4,0/134,3
Чукотское 0,64 344,8/19,4 0,3/−6,8 4,7/23,4
Берингово 2,21 557,1/0,6 13,3/−0,5 88,6/0,6
Охотское 1,58 826,1/0 −73,6/0 130,0/0
Баффина 1,36 1001,3/39,8 0,6/−4,7 91,1/17,4
Лабрадор 0,83 243,2/0 11,8/0 68,6/0
Гренландское 1,27 538,5/196,1 −3,1/4,7 74,3/72,4

*По используемой в работе маске на сетке 1° × 1°, см . рис . 2 .
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ния коэффициента корреляции, вне зависимости 
от сезона, наблюдаются между ПМЛ в море Ла
брадор и Гренландском . Однако, кроме смежных 
морей, в некоторых из которых связь между ПМЛ 
ожидаема, обнаружены также значимые связи 
между ПМЛ и в отдалённых друг от друга морях: 
отрицательная связь зимой в Баренцевом море и 

море Баффина, в Карском море и море Баффи
на; положительная корреляция между ПМЛ в Ба
ренцевом и Охотском морях, Беринговом море и 
море Баффина в зимний сезон . Такая связь объ
ясняется разнонаправленным влиянием Аркти
ческого колебания [33] на ПМЛ в обоих морях . 

Однозначной зависимости силы корреля
ции от сезона не отмечается . Так, для Баренцева 
и Карского морей, Баренцева моря и моря Лап
тевых, ВосточноСибирского и Чукотского моря 
наиболее сильная связь ПМЛ отмечается в лет
ний период, а для Баренцева и Гренландского, на
против, зимой . Для ряда морей знак корреляции 
между ПМЛ меняется при переходе от одного се
зона к другому (например, Баренцево и Лабрадор, 
Карское и Баффина, Лаптева и Лабрадор) .

Корреляционный анализ между площадью 
льда в арктических морях и температурой воз-
духа на суше. В регионе Баренцева моря отмеча
ется изменчивость ПМЛ и в марте, и в сентябре 
(рис . 4, а) . Это может быть обусловлено рядом 
факторов, важнейшие из которых – вариации 
притока тёплой атлантической воды в Баренцево 
море [34, 35] . Также влияет на изменчивость ПМЛ 
в Баренцевом море Североатлантическое колеба-
ние (САК) [17, 36, 37], как прямым путём – пере
носом тёплых воздушных масс, так и воздействуя 
на интенсивность притока атлантической воды 
в Баренцево море через его западную границу, 
причём связь САК с притоком нестационарна [7] . 
В свою очередь динамика площади морского льда 
также влияет на атмосферную циркуляцию (в 
частности, и на САК) в результате изменения ме
ридионального градиента температуры [38] .

Самое интенсивное сокращение ПМЛ в Ба
ренцевом море (примерно на 80 тыс . км2/деся
тилетие) отмечается в зимний период, в то время 
как ПМЛ во всей Арктике сильнее уменьшает
ся в летний сезон . С 1953 по 2016 г . в Баренце
вом море площадь морского льда в марте сокра
тилась на 60% . В 1950–70х годах не отмечалось 
полного открытия акватории моря ото льда в 
летний период, а в период с 1980х годов до на
стоящего времени в некоторые годы наблюда
ются нулевые значения ПМЛ . При этом разброс 
межгодовой изменчивости в годы минимума и 
максимума достигал 700 тыс . км2 . Летом эти зна
чения гораздо ниже, что связано с практически 
полным отсутствием морских льдов . С 1980х 
годов всё чаще наблюдаются периоды с пол

Рис. 3. Годовой ход площади арктического льда (км2) 
в арктических морях (среднее за период 1981–
2000 гг .) по данным архива HadISST1:
а: 1 – Баренцевом; 2 – Карском; 3 – ВосточноСибир
ском; 4 – Охотском; 5 – Баффина; б: 1 – Лаптевых; 2 – Чу
котском; 3 – Беринговом; 4 – Лабрадор; 5 – Гренландском
Fig. 3. The seasonal sea ice area (km2) in the Arctic seas 
(average for the period 1981–2000):
а: 1 – Barents; 2 – Kara; 3 – East Siberian; 4 – Okhotsk; 5 – 
Baffin; б: 1 – Laptev; 2 – Chukchi; 3 – Bering; 4 – Labrador; 
5 – Greenland
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ностью свободным ото льда морем, а с 2005 г . 
режим полностью свободного ото льда моря стал 
практически постоянным .

Непосредственно на побережье Баренцева 
моря в марте статистически значимой связи ано
малий температуры и льда не отмечается (только 
на Кольском пове) (рис . 5, а) . Но наблюдает
ся область значимых отрицательных корреля
ций на севере Западной Сибири – на побережье 
Карского моря и на пове Таймыр . Это может 
быть связано с тем, что изменения ПМЛ в Ба
ренцевом и Карском морях сильно коррелирова

ны (см . табл . 2) . Наиболее сильные отрицатель
ные корреляции (−0,62) отмечаются в районе 
арх . Земля ФранцаИосифа .

Положительные корреляции над Канадским 
арктическим архипелагом, востоком Канады, 
Чукоткой, западом Аляски, контрастирующие 
с отрицательными корреляциями над арктиче
ским побережьем Сибири, объясняются влия
нием Арктической осцилляции как на ПМЛ в 
Баренцевом море, так и на аномалии температу
ры [33] . Положительные связи достигают своего 
максимума в районе Баффиновой Земли .

Таблица 2. Коэффициенты корреляции между сглаженным пятилетним скользящим средним площади морского 
льда  (ПМЛ)* в арктических морях для периода 1979–2017  гг. для марта, июня, сентября и декабря. Значимые (на 
95%-м уровне) коэффициенты корреляции выделены жирным шрифтом

Море** 2 3 4 5 6 7 8 9 10 Месяц

1

0,70 0,50 0,06 0,32 0,66 −0,51 −0,38 −0,28 0,67 III
0,71 0,00 0,15 −0,19 0,39 0,71 −0,19 0,12 0,47 VI
0,83 0,54 0,14 0,24 − −0,42 0,67 0,52 −0,25 IX
0,35 0,12 0,49 0,52 0,32 0,25 −0,52 −0,23 0,44 XII

2

0,72 0,29 0,52 0,12 −0,72 −0,47 −0,19 0,29 III
−0,20 −0,18 −0,16 0,61 0,68 −0,37 0,56 0,13 VI
0,63 −0,25 0,00 – −0,47 0,35 0,51 −0,41 IX
0,73 0,63 0,10 0,22 −0,02 −0,25 0,06 −0,22 XII

3

0,03 0,25 −0,06 −0,36 −0,32 −0,42 0,06 III
0,60 0,19 0,05 −0,05 −0,14 −0,14 −0,01 VI
0,12 0,18 – −0,31 0,50 0,49 −0,12 IX
0,24 −0,32 0,22 −0,24 −0,33 0,15 −0,07 XII

4

0,49 −0,01 −0,60 −0,06 0,52 −0,27 III
0,54 −0,08 −0,23 0,11 −0,20 0,58 VI
0,68 – 0,21 0,53 0,07 0,11 IX
0,61 0,24 0,37 −0,10 0,06 −0,13 XII

5

0,10 −0,54 0,05 0,49 0,01 III
−0,44 −0,28 0,53 0,02 0,49 VI

– 0,24 0,51 0,37 0,08 IX
0,15 0,56 0,19 −0,38 0,05 XII

6

−0,17 0,19 0,16 0,49 III
0,50 −0,66 0,49 −0,26 VI

– – – – IX
−0,22 −0,13 0,42 −0,43 XII

7
0,47 −0,17 −0,23 III

−0,20 0,47 −0,05 VI
−0,15 −0,27 0,49 IX
0,24 −0,69 0,15 XII

8

0,64 −0,55 III
−0,14 0,43 VI
0,41 0,14 IX

−0,26 −0,41 XII

9

−0,43 III
−0,21 VI
−0,44 IX
−0,40 XII

*Из временнóго хода ПМЛ для каждого моря удалён климатический тренд .
**Море: 1 – Баренцево, 2 – Карское, 3 – Лаптевых, 4 – ВосточноСибирское, 5 – Чукотское, 6 – Охотское, 7 – Беринго
во, 8 – Баффина, 9 – Лабрадор, 10 – Гренландское
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Рис. 4. Площадь морского льда (км2) по данным архива HadISST1 в период 1953–2016 гг . в марте (1) и сентяб
ре (2) в арктических морях:
а – Баренцевом; б – Карском; в – Лаптевых; г – ВосточноСибирском; д – Чукотском; е – Охотском; ж – Беринговом; 
з – Баффина; и – Лабрадор; к – Гренландском
Fig. 4. Sea ice area time series (km2) based HadISST1 dataset for 1953–2016 in March (1) and in September (2) in 
the Arctic seas:
a – Barents; б – Kara; в – Laptev; г – East Siberian; д – Chukchi; е – Okhotsk; ж – Bering; з – Baffin; и – Labrador; к – Greenland
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Рис. 5. Коэффициенты корреляции между площадью морского льда в Баренцевом море в марте (а), в Кар
ском море (б) и море Лаптевых (в) в сентябре, в Охотском (г), Беринговом (д), Баффина (е), Лабрадор (ж), 
Гренландском (з) морях в марте, Гренландском море в сентябре (и) и приповерхностной температурой в пе
риод 1953–2016 гг . (оба параметра сглажены пятилетним скользящим средним) .
Области значимых корреляций (на 90%м уровне) закрашены [коэффициенты, по модулю превышающие 0,42 (a), 
0,4 (б), 0,41 (в), 0,48 (г), 0,42 (д), 0,45 (е), 0,42 (ж), 0,4 (з, и)]
Fig. 5. Correlation coefficients for correlations between sea ice area in the Barents Sea in March (a), in the Kara 
Sea (б) and Laptev Sea (в) in September, in Okhotsk Sea (г), Bering Sea (д), Baffin Sea (е), Labrador Sea (ж), 
Greenland Sea (з) in March, in the Greenland Sea in September (и), and land temperature (both parameters are 
smoothed 5 year running average) for 1953–2016 .
Regions with significant (90% confidence level) correlations are shaded [(absolute value of correlation coefficients more than 
0,42 (a), 0,4 (б), 0,41 (в), 0,48 (г), 0,42 (д), 0,45 (е), 0,42 (ж), 0,4 (з, и)]
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Площадь морских льдов в Карском море в 
марте оставалась почти постоянной в течение 
исследуемого периода (см . рис . 4, б) с незначи
тельным сокращением (на 5–7%) после 2010 г . 
Основная изменчивость ПМЛ отмечается в лет
ний сезон, когда ПМЛ за период 1953–2016 гг . 
изменялась от 0,48 млн км2 до полностью откры
той ото льда акватории . На пике годового хода 
Карское море практически весь исследуемый пе
риод было полностью покрыто льдом . Регуляр
ное появление лет с участками открытой воды 
зимой началось с начала XXI в . Летом наблюда
ются сильная изменчивость (СКО 96 тыс . км2, 
что составляет почти 2/3 средней площади льда 
в Карском море в сентябре) и значительный от
рицательный тренд ПМЛ (−44 тыс . км2/10 лет) . 
Как и для Баренцева моря, примерно после 
2005 г . произошёл переход к преимуществен
но безлёдному режиму в сентябре . Поскольку 
наибольшая изменчивость ПМЛ проявляется в 
сентябре, была проанализирована связь этого 
параметра с температурой именно в этот месяц 
(см . рис . 5, б) . Отрицательные корреляции отме
чаются с архипелагами Новая Земля (наиболее 
сильные отрицательные корреляции достига
ют −0,54), Северная Земля, повом Ямал, запа
дом Таймыра . Можно отметить дальнюю связь с 
ПТВ на Балканах . Положительные корреляции с 
температурой обнаружены в центральных частях 
Канады и на севере Восточной Сибири . 

Площадь морских льдов в море Лаптевых, как 
и в Карском море, в зимний период характеризу
ется слабой изменчивостью с почти полным по
крытием акватории моря морскими льдами и зна
чительными колебаниями в летний период (СКО 
74 тыс . км2 при площади моря 700 тыс . км2) с за
метным сокращением ПМЛ в последние десяти
летия (тренд −30 тыс . км2/10 лет) (см . рис . 4, в) . 
Отрицательные корреляции с температурой отме
чаются в сравнительно небольших регионах при
брежной арктической зоны: на Кольском пове и 
севере Скандинавии, Шпицбергене, Земле Фран
цаИосифа, в северной части Новой Земли, Се
верной Земли, на пове Ямал и северозападе 
Таймырского пова . Интересно, что самые силь
ные значимые отрицательные корреляции с тем
пературой отмечаются в обширной области За
падной и Южной Европы с максимальными по 
модулю значениями (−0,8) в Италии и на побере
жье Средиземного моря (см . рис . 5, в) .

В зимний период Восточно-Сибирское море 
остаётся практически полностью покрытым мор
скими льдами (см . рис . 4, г) . В летний сезон наблю
дается сильная межгодовая и десятилетняя измен
чивость ПМЛ с ярко выраженной тенденцией к 
уменьшению ПМЛ с середины 1960х годов (тренд 
сокращения площади льда в сентябре и СКО – наи
большие среди рассматриваемых морей и составля
ют −93 тыс . км2/10 лет и 134,3 тыс . км2 соответст
венно) . Значимых связей с температурой почти не 
отмечается, только для сентября характерен неболь
шой участок значимых корреляций (не превышаю
щих 0,5) над прилегающей к морю областью Яку
тии и над Чукоткой (не показан на рис . 4, г) .

В Чукотском море, как и в большинстве морей 
в Восточном секторе Арктики, в зимние периоды 
1953–2016 гг . практически вся акватория покрыта 
льдами (см . рис . 4, д) . В сентябре в 1950–60х годах 
выделяются два интенсивных декадных колебания 
ПМЛ, более чем в два раза превышающие после
дующие вариации, а затем изменчивость умень
шается и с 2000х годов акватория моря становится 
свободной ото льда . Значимые области положи
тельных корреляций отмечаются для сентября в 
Восточной Европе и в прибрежных районах Япон
ского моря (не показано на рис . 4, д) . 

Охотское море – единственное из рассматри
ваемых в работе морей, изолированное от Арк
тического бассейна . Основная изменчивость наб
людается в зимний период с конца 1970х годов 
по настоящее время (см . рис . 4, е) . Резкое изме
нение ПМЛ в 1978–1979 гг . относится к артефак
ту и связано с появлением нового источника дан
ных – спутникового зондирования . Увеличение 
ПМЛ в начале 2000х годов подтверждается и ма
териалами других исследований [39, 40] . В связи 
с этим корреляционный анализ проводился для 
периода 1979–2016 гг . для марта . В летний пери
од акватория моря полностью свободна ото льда .

Области сильных положительных корреля
ций на Аляске и в западной части Канады с мак
симальными значениями, превышающими 0,8, с 
отрицательными корреляциями на северовос
точном побережье Охотского моря (см . рис . 5, г) 
указывают на связь изменчивости ПМЛ с ин
тенсивностью Алеутской депрессии . Усиление 
депрессии одновременно приводит к адвекции 
тёп лых воздушных масс с югазапада на Аляску и 
притоку холодного арктического воздуха к Охот
скому морю и росту ПМЛ . Связь изменчивости 
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площади морского льда в Охотском море с цир
куляционной системой Алеутская депрессия – 
Сибирский антициклон исследуется в рабо
те [41], в работе [42] отмечается и влияние САК .

Берингово море связывает Тихий океан и Арк
тический бассейн . Ход ПМЛ в зимний пери
од обнаруживает декадную изменчивость (см . 
рис . 4, ж) . В сентябре море остаётся свободным 
ото льда в течение всего исследуемого периода . 
В марте отмечается отрицательная связь ПМЛ с 
температурой полуостровов Чукотка, Камчатка, 
Аляс ка, северозапада США, а также юга Даль
него Востока и северовостока Китая, наиболее 
сильные отрицательные корреляции – с Алеут
ским островами (−0,81) (см . рис . 5, д) . Положи
тельные корреляции наблюдаются с севером Тай
мыра и с архипелагами Северная Земля, Новая 
Земля, Земля ФранцаИосифа, Шпицберген и 
о . Исландия . Сильная десятилетняя и междеся
тилетняя изменчивость ПМЛ в Беринговом море 
зимой связана с изменениями температуры по
верхности в Тихом океане . Значимая отрицатель
ная корреляция (коэффициент корреляции −0,6) 
отмечается между индексом Тихоокеанской де
кадной осцилляции и ПМЛ в Беринговом море 
в марте . Поэтому для ПМЛ в марте отсутству
ет долгопериодная тенденция к уменьшению в 
последние десятилетия . Взаимосвязь изменений 
температуры поверхности северной части Тихо
го океана и характеристик ледовых условий в Бе
ринговом море показана в работе [43] .

Море Баффина связано с Арктическим бассей
ном множеством проливов . Морской лёд наблю
дается в море Баффина в течение всего года (см . 
рис . 4, з) . Наибольшая изменчивость отмечается 
в марте, однако явной тенденции к сокращению 
ПМЛ не установлено . В сентябре межгодовые 
и десятилетние изменения ПМЛ наблюдаются 
до 1980х годов, затем изменчивость ПМЛ прак
тически отсутствует . Проанализированы связи 
ПМЛ с температурой воздуха в марте, когда от
мечается значительная изменчивость ПМЛ (СКО 
91,1 тыс . км2) при отсутствии долгопериодных 
трендов . Распределение областей значимых кор
реляций очень похоже на аналогичную карту для 
Баренцева моря (см . рис . 5, а), но с обратным 
знаком, что объясняется значительным противо
положным влиянием САК на эти моря: усиление 
САК связано с усилением западного переноса в 
атлантическом секторе, уменьшением ПМЛ в Ба

ренцевом море и с выносом арктического возду
ха над морем Баффина . Изменчивость в Баренце
вом море и море Баффина показывает значимые 
отрицательные корреляции в зимний период (см . 
табл . 2) . В марте отрицательные связи отмеча
ются с западными и югозападными районами 
Гренландии (до −0,6), с севером пова Камчатка 
и югом пова Чукотка (см . рис . 5, е) . Положитель
ные связи наблюдаются со Скандинавией, севе
ром Таймыра и Канады .

В море Лабрадор наблюдается значитель
ная изменчивость ПМЛ в зимний период (СКО 
68,6 тыс . км2), при этом не отмечается явно вы
раженного тренда (см . рис . 4, и) . Максимум 
ПМЛ в начале 1970х годов связан с Великой 
солёностной аномалией – сильным распресне
нием поверхностных вод Северной Атланти
ки [44] . Солёностные аномалии 1980х и 1990х 
годов, наряду с САК и явлением ЭльНиньо/
Южное колебание, также влияли на сильные 
межгодовые вариации ПМЛ [45] . В сентябре 
почти во все годы акватория моря была свобод
на ото льда . Картина связей ПМЛ в море Лабра
дор в марте с температурой воздуха на суше (см . 
рис . 5, ж) схожа с зонами значимых корреляций 
ПМЛ в море Баффина на территории Евразии 
(см . рис . 5, е), однако в случае моря Лабрадор не 
прослеживается корреляций с полуостровами 
Камчатка и Чукотка . Отрицательные связи наб
людаются с юговосточными районами Кана
ды, наиболее сильные отрицательные корреля
ции (−0,56) прослеживаются с восточной частью 
пова Лабрадор . Отметим общую особенность во 
временнóм ходе ПМЛ морей канадской части 
Арктики (см . рис . 4, з, и) – изменчивость ПМЛ 
не обнаруживает тренда к сокращению ПМЛ . 

В Гренландском море изменения ПМЛ имеют 
схожую динамику в марте и сентябре (см . 
рис . 4, к) . Коэффициент корреляции меду ними 
составляет 0,67 . Период повышенных значений 
ПМЛ отмечается в 1960е годы, более низких 
значений – с 1980х годов по настоящее время . 
Установлено также, что полностью свободным 
ото льда море не становится даже в сентябре . 
В Гренландском море количество льда опреде
ляется выносом льда Трансарктическим течени
ем вдоль восточного побережья Гренландии . На 
изменчивость интенсивности выноса льда силь
но влияет САК [46] . Вынос льда, составляющий 
в год примерно 1 млн км2, повидимому, огра
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ничивает с 1990х годов дальнейшее сокращение 
ПМЛ, начавшееся с 1970х годах . 

В марте отрицательные связи ПМЛ с темпе
ратурой воздуха отмечаются с восточным побе
режьем Гренландии (до −0,65), центральными 
и западными районами Канады, положитель
ные связи – с побережьем Охотского моря (см . 
рис . 5, з) . В сентябре отрицательная корреляция 
ПМЛ с температурой воздуха (см . рис . 5, и) наб
людается с Баффиновой Землёй (с минимальны
ми значениями −0,66) . Положительные корреля
ции охватывают значительно бóльшую площадь: 
это восточная часть Гренландии, запад Скандина
вии, Прибалтика, центральные районы Канады, 
Камчатка, восток Чукотки и запад Аляски .

Корреляции со сдвигом между площадью мор-
ских льдов и температурой воздуха. Также были 
проанализированы связи с временными сдвига
ми между ПМЛ в морях и температурой воздуха . 
Рассматривались связи ПМЛ в Баренцевом море 
в марте с температурой в январе, феврале, марте 
(синхронная корреляция) и апреле . Установле
но, что наибольшие области значимых корреля
ций отмечаются между температурой в январе 
и льдом в марте . Значимые связи практически 
пропадают между температурой в апреле и льдом 
в марте . Обнаруживается и быстрое убывание 
абсолютного значения коэффициента корреля
ции в случае связи хода температуры в апреле с 
ПМЛ в марте . Запаздывание изменений ПМЛ 
относительно температуры воздуха указывает на 
роль океанического притока тепла в формирова
нии аномалий ПМЛ [30, 34, 35] . Аномалии при
тока формируются главным образом аномали
ями атмосферной циркуляции и с задержкой в 
несколько месяцев влияют на ПМЛ .

Заключение и выводы

Самое сильное сокращение площади морских 
льдов наблюдается в Баренцевом море в зимний 
период и в Карском, Лаптевых и ВосточноСи
бирском морях в летний (вплоть до перехода 
к безлёдному режиму в начале XXI в .) . В то же 
время в остальных арктических морях на фоне 
значительной десятилетней и междесятилетней 
изменчивости ПМЛ значимого тренда к умень
шению площади льда в последние десятилетия 
не отмечается . Выполненный автокорреляци

онный анализ рядов среднемесячных аномалий 
отклонений ПМЛ от среднеклиматического се
зонного хода показал, что коэффициент корре
ляции становится незначимым (менее 0,2) уже 
на сдвигах в три и более месяца, что подтверж
дается и другими работами [30, 31] . В Чукотском 
море аномалии ПМЛ не коррелированы уже при 
сдвиге в два месяца . Самое медленное убывание 
коэффициента автокорреляции отмечается в Ба
ренцевом море, где значимая связь между ПМЛ 
прослеживается до сдвига в четыре месяца

Анализ связи изменчивости приповерх
ностной температуры воздуха на суше и площа
ди морского льда в арктических морях показал 
наличие ожидаемой значимой отрицательной 
корреляции вблизи морей . Однако установле
на связь с удалёнными от моря областями, в том 
числе с районами, находящимися существен
но южнее арктических морей (связь аномалий 
ПМЛ в море Лаптевых в летний период с из
менчивостью температуры в Западной и Южной 
Европе) . Такая связь обусловлена главным об
разом влиянием атмосферной циркуляции, Се
вероатлантического колебания, Тихоокеанской 
декадной осцилляции . Статистически значимые 
корреляции отмечаются лишь в ограниченных 
регионах . Максимальные абсолютные значения 
коэффициента корреляции достигают 0,6–0,7 
(для исходных рядов) и 0,83 (для рядов, сглажен
ных пятилетним скользящим средним), в том 
числе и в удалённых от моря областях . 
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Summary
In recent years, when organizing works of the Russian Antarctic Expedition (RAE), considerable attention 
is given to the safety of logistics operations carried out at Russian stations and field bases. The main factors that 
threaten polar explorers are extensive systems of cracks and water breakthroughs, confined to the marginal, the 
most dynamic part of the outlet glaciers, in the area of which the most part of stations are located. One example 
of the impact of these processes on transport communications in Antarctica is the breakthrough of an intragla-
cial reservoir in the Dolk glacier near the station Progress (Larsemann Hills, Eastern Antarctica) in the season of 
the 62nd RAE (2016/17). The outburst resulted in the formation of a huge hole in the glacier body and an exten-
sive system of cracks directed towards its flanks. This took place on the part of the route connecting the Progress 
Station with the point of organization the sledge-tractor train marches to inner regions of the Antarctic continent. 
Thus, this destroyed the transport links between these points. That is why during the seasonal works of the 63rd 
RAE (2017/18) geophysical surveys were carried out around the hole by means of the GPR profiling for the pur-
pose to find the best way and organize a new all-season route. The GPR soundings performed at frequencies of 
900 and 150 MHz, made possible to fix numerous cracks and large volumes of melt water accumulations in the 
near-surface part of the ice layer. The analysis of the obtained time sections and the assessment of the depths of 
cracks and watered areas did show that the detected objects in the glacier body were not dangerous for advanc-
ing of the sledge-caterpillar equipment passing by the hole. These surveys allowed planning the optimal new route, 
after which it was rolled up and put into operation. The logistical connection between the station and the airfield 
has been restored. Until the end of the field season, the new all-season route was actively used for transportation.
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станция Прогресс, транспортные операции.
Представлены результаты исследований в районе Холмов Ларсеманн на участке ледника Долк 
в поисках безопасного места для организации новой всесезонной трассы с целью возобновле‑
ния транспортного сообщения между станцией Прогресс, аэродромом и пунктом формирования 
санно‑гусеничных походов, прерванного в результате образования провала в леднике Долк.

Введение

Один из важнейших факторов функциони
рования отечественных станций в Антарктиде – 
организация логистических операций между ос

новными объектами инфраструктуры Российской 
антарктической экспедиции (РАЭ) . В первую оче
редь это касается тех станций, которые располо
жены в прибрежной зоне материка, где ледники 
очень динамичны и на них возникают обширные 



Прикладные проблемы

 150 

зоны трещин . Подобное наблюдается в районе 
станций Мирный и Прогресс [1] . С 2007/08 г . на 
последней формируются санногусеничные по
ходы, до этого базировавшиеся на станции Мир
ный . Походы – основной способ обеспечения 
внут риконтинентальной станции Восток . Поэто
му безопасность трассы Прогресс–Восток – одна 
из главных задач, которая тесным образом связа
на с изучением динамики ледника, определяющей 
процесс формирования и развития трещин . В на
стоящее время пристальное внимание уделяется 
также водоёмам, расположенным вблизи объек
тов инфраструктуры РАЭ и находящимся близко 
от снежников и ледников . Нередко в тёплое время 
года водоёмы переполняются в результате интен
сивного приповерхностного таяния снежного по
крова или циркуляции водотоков в теле ледника, 
что иногда вызывает катастрофические прорыв
ные паводки [2, 3] . Своевременное их выявление и 
возможность прогнозирования подобных опасных 
процессов способны предотвратить экономиче
ский ущерб и сохранить человеческие жизни .

Подобные изыскания выполняются с помо
щью георадарных исследований, которые доста
точно информативны и просты в исполнении . 
Этот метод успешно применяется в РАЭ с 2013 г . 
для всестороннего изучения приповерхностной 
части ледников и позволяет выявлять зоны тре
щин при организации и мониторинге взлётно
посадочных полос, а также трассы следования 
санногусеничных походов [1] . К подобным ин
женерным изысканиям можно отнести и гео
радарные работы, выполненные в 2017/18 г . в 
районе станции Прогресс . Эти работы носили 
уникальный характер, так как изучались не толь
ко ледниковые трещины, но и обширная депрес
сия в теле ледника Долк, связанная с прорывом 
внутриледникового водоёма [4] .

Задача геофизических исследований

Прорыв внутриледникового озера произо
шёл 30 января 2017 г . вблизи российской станции 
Прогресс (холмы Ларсеманн, Восточная Антарк
тида), в западной части ледника Долк . В результа
те прорыва образовался огромный провал разме
ром 183 × 220 м [4] и у его бортов сформировалась 
система трещин (рис . 1) . Как раз здесь проходил 
участок трассы, соединяющий станцию Про

гресс с аэродромом и пунктом формирования 
санногусеничных походов, поэтому транспорт
ное сообщение между ними было нарушено . Для 
возобновления коммуникации между этими пун
ктами были организованы новые варианты трасс, 
в частности для движения транспорта в зимнее 
время была организована новая дорога, которая 
пересекала узкую югозападную часть озера Про
гресс . Однако отсутствие какойлибо информа
ции о глубинах озера ставило под вопрос безопас
ность передвижения транспорта по этому пути 
в летнее время, когда происходит интенсивное 
приповерхностное таяние ледяного покрова .

В период антарктического лета санногусе
ничная техника стала передвигаться по новому 
варианту трассы: в районе полевой базы «Про
гресс1», через скальные склоны, с западной 
стороны провала (рис . 2, а) . Однако на этом пути 
были значительные уклоны рельефа, нередко 
достигающие 35–40° и опасные для гусеничной 
техники . Кроме того, отдельные участки этого 
пути были с каменистым покрытием, что пред
ставляло опасность для ходовой части санно
гусеничной техники . Поэтому летом 2017/18 г . 
необходимо было выполнить геофизические 
изыскания в районе полевой базы Прогресс1 
для организации новой всесезонной трассы .

Характеристика района исследований

Рекогносцировочные работы были выполнены 
в западной части ледника Долк и в окрестностях 
полевой базы «Прогресс1» . На основе визуаль
ной оценки местности и фотоснимков был сделан 
вывод о непригодности окружающих скальных 
массивов для проезда по ним санногусеничной 
техники, поэтому самым подходящим участком 
для организации всесезонной трассы сочли обход 
провала в западной части ледника Долк .

Ледник Долк, согласно [5], можно считать 
шельфовым . Косвенно на это указывают и ма
териалы аэрорадиолокационного профили
рования, выполненного в этом районе в сезон 
32й САЭ [6] . Движение ледника Долк очень 
нестабильно, и в краевой части он подвержен 
активному разрушению [7] . Крупное разруше
ние ледника, по словам очевидцев, произошло 
в 2015/16 г .; тогда огромные айсберги, отколов
шиеся от ледника, заполнили залив Долк (см . 
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рис . 2, б) . Подобные ледники характеризуются 
многочисленными зонами трещин (см . рис . 2, в), 
в одной из которых и произошёл этот провал .

На участке между провалом и полевой базой 
Прогресс3 (см . рис . 1) также отмечены обшир
ные обводнённые поверхности ледника Долк, 
генезис которых до конца не ясен . Формирова
ние подобных водных скоплений может быть 
связано с процессами интенсивного приповерх
ностного таяния ледника в тёплые периоды ан
тарктического лета . На участке от полевой базы 
Прогресс3 до самого провала эти образования 
имеют вытянутое простирание (см . рис . 2, г) . 
Можно предположить, что такие обводнённые 
зоны могли быть связаны с приповерхностным 
каналом, осложнённым системой неглубоких 
трещин, по которым воды из прорвавшихся 

близлежащих озёр текли по направлению к вну
триледниковому озеру в леднике Долк .

Таким образом, к основным объектам в теле 
ледника, влияющим на безопасность передвиже
ния техники, относятся трещины и водные скопле
ния в приповерхностной части ледниковой толщи . 
Поэтому основная задача геофизических иссле
дований заключается в том, чтобы выявить наи
более значимые неоднородности в теле ледника и 
оценить степень их безопасности для проезда здесь 
санногусеничного транспорта . К опасным трещи
нам были отнесены разрывные нарушения шири
ной более 1 м с перекрывающим снежным мостом 
толщиной менее 1 м . Обводнённые участки опре
делялись как безопасные, если их мощность была 
меньше высоты ходовой части гусеничной техники 
от дневной поверхности, т .е . не более 1 м .

Рис. 1. Организация новой трассы после образования провала:
1 – контур провала; 2 – старая трасса, разрушенная провалом; 3 – зимняя трасса через югозападную часть озера Про
гресс; 4 – летняя трасса через скальные склоны; 5 – положение георадарных маршрутов в обход провала; 6 – новая трас
са в обход провала; 7 – начало и конец георадарного маршрута, выполненного по участку новой трассы; 8 – участки гео
радарных маршрутов АБ и ВГ; 9 – пункт отбора керна К1
Fig. 1. The organization of the new route after the formation of the dip:
1 – boundary of the dip; 2 – the old route, which was destroyed by the dip; 3 – winter corridor through the southwestern part of the 
Progress lake; 4 – summer route through the rocky slopes; 5 – GPR profiles; 6 – new route across the dip; 7 – the beginning and the 
ending of the GPR profile, which was implemented along the new route; 8 – АБ and ВГ fragments of GPR profile; 9 – drilling site K1
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Методика выполнения полевых работ

В ходе геофизических работ была выполнена 
георадиолокационная съёмка при помощи гео
радаров ОКО2 (ООО «Логические системы», 
Россия) . Зондирование выполняли на частоте 
150 МГц . Использовали также георадар GSSI 
SIR3000 (Geophysical Survey Systems Inc ., USA) 
с частотой зондирующих импульсов 900 МГц . 
Плановую привязку выполняли приёмоиндика
тором Garmin GPSMap 64st . Сеть профилей гео
физические исследования приведена на рис . 1 .

Основная трудность при интерпретации ра
диолокационных и георадарных данных связана с 
определением кинематической модели среды для 
корректного пересчёта временнóго разреза в глу
бинный . Для её построения использовались дан
ные, полученные по результатам кернового буре
ния в районе провала (см . рис . 1) . Бурение велось 
с помощью механического бура Kovacs (Kovacs 
Enterprises, USA) . Диаметр скважины составил 
17 см, диаметр образца – 14 см, глубина бурения – 

5 м . Полученный керн распиливали на отдельные 
образцы длиной 20 см . Температуру каждого об
разца определяли с помощью электронного тер
мометра WT1 (China) с погрешностью измерений 
±0,1 °C . Чтобы избежать температурных измене
ний керна под воздействием окружающей среды 
температуру образцов измеряли сразу после отбо
ра . Для этого в каждом образце высверливали от
верстие глубиной около 6 см и в него полностью 
погружали щуп термометра . Измерение прово
дили в среднем через две минуты . При измерении 
массы использовали электронные весы WH805 
(China) с погрешностью измерений ±1 г .

Характеристика временных георадарных разрезов

На основании результатов съёмки, а также ви
зуальной оценки характера трещиноватости и об
воднённости местности была намечена возможная 
конфигурация новой трассы . По ней был выполнен 
георадарный маршрут на частоте 150 МГц для под

Рис. 2. Характер местности, на которой проводились инженерные изыскания:
а – трасса через скальные массивы; б – айсберги, заполняющие залив Долк; в – обширная система трещин в теле ледни
ка Долк; г – скопление воды под снежным покровом между полевыми базами Прогресс1 и Прогресс3
Fig. 2. The character of the area, where engineering surveys were carried out:
a – route through the rocky arrays; б – icebergs, which fill the Dålk bay; в – the wide crevasse area in the Dålk Glacier; г – water 
bodies under the snow between stations Progress1 and Progress3 field bases
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тверждения его безопасности . Для более удобного 
рассмотрения разреза его поделили на два участка – 
AБ и ВГ, расположение которых показано на рис . 1 .

На рис . 3, а представлен фрагмент AБ геора
дарного маршрута, выполненного по пути следо
вания новой трассы . На протяжении всего участка 
контрастно выделяется отражение 1, связанное с 
прямой волной . Далее, в левой части разреза наб
людается отражение 2, соответствующее сигналу, 
отражённому от скального основания . Эта граница 
довольно быстро исчезает за пределами окна реги
страции, что объясняется значительными уклона
ми рельефа скального основания не только на днев
ной поверхности, но и под снежноледовой толщей . 
Кроме того, в начале участка фиксируется отраже
ние 3, связанное с границей между снежнофирно
вой толщей и льдом и исчезающее на расстоянии 
примерно 250 м от начала маршрута . Это показыва
ет, что все неоднородности и нарушения, в частно
сти трещины, формирующиеся в большом количе
стве вокруг провала, образуются непосредственно 
в теле ледника за счёт напряжений сжатия–растя
жения, вызванных течением льда . Поэтому боль
шинство трещин имеет вертикальные стенки, что 
на георадарных разрезах отражается в виде дифра
гированных волн 4 и 5, образующихся в результа
те отражений от стенок трещин и располагающих
ся друг под другом в виде вертикальных линий (см . 
рис . 3, б, в) . Отметим, что контрастность отражений 
от трещин на волновом поле визуально отличается . 
Это связано с тем, что часть трещин вокруг прова
ла заполнена талой водой, за счёт чего существен
но повышается диэлектрическая проницаемость и, 
как следствие, увеличивается интенсивность отра
жений от стенок трещин, сопровождающаяся мно
гочисленными реверберациями 6 . В увеличенном 
масштабе они представлены на рис . 3, г .

При анализе отражений, полученных от тре
щин, видно, что ширина последних в среднем не 
превышает 0,6 м . Подобные выводы о размерах 
трещин подтверждаются и на основании реког
носцировочного обследования участка проводи
мых работ . Поскольку большинство нарушений 
в ледниках в летний период лишено снежных мо
стов, можно подробно изучить их морфологию . 
Ширина трещин варьирует в пределах 0,5–0,6 м 
и считается относительно небольшой по срав
нению с размером ходовой части используемой 
гусеничной техники . На представленном фраг
менте георадарного маршрута не обнаружены ка

киелибо полости или каналы, которые могли бы 
привести к формированию провалов, подобных 
тому, который образовался в теле ледника Долк .

Как уже отмечалось, на исследуемой террито
рии опасными могут считаться также скопления 
талых водных масс в приповерхностной части 
ледника Долк, особенно между полевыми база
ми Прогресс1 и Прогресс3 . По информации, 
полученной от сотрудников станции Прогресс, 
такие скопления ежегодно образуются в наибо
лее тёплые периоды . Не стало исключением и 
антарктическое лето 2017/18 г ., поэтому при гео
физических исследованиях этому участку уделя
лось особое внимание . Природа этих скоплений 
до конца не ясна . Исходя из предположения, что 
образование таких обводнённых зон могло быть 
связано с циркуляцией прорывных водотоков 
в приповерхностной части ледниковой толщи, 
можно при помощи георадарной съёмки на этом 
участке попытаться установить основные черты 
строения верхней части ледника и морфометри
ческие характеристики самих обводнённых зон .

Фрагмент разреза ВГ соответствует именно 
этому участку трассы (см . рис . 3, д) . На протяже
нии всего разреза прослеживается интенсивное от
ражение 1, связанное с зондирующим импульсом 
(прямая волна) . Как и на разрезе АБ, на небольшом 
участке маршрута прослеживается отражение 3 от 
незначительного по мощности снежнофирново
го слоя . Его утолщение по сравнению с остальной 
частью разреза, видимо, связано с заметным укло
ном рельефа в этом месте, что способствует по
вышенной аккумуляции снега . В левой части раз
реза фиксируется также интенсивная граница 2, 
связанная с отражением импульсов источника от 
каменистого основания . Интересно, что просле
живается она не на всю глубину разреза, как на 
участке AБ . Вероятно, это объясняется тем, что 
уклоны скальных массивов, залегающие глубже 
задержки 200 нс, значительны . Электромагнитная 
волна отражается от каменистого основания под 
некоторым углом к вертикали, что не позволяет 
зарегистрировать сигнал на поверхности .

Наиболее интересные на этом участке – ин
тенсивные отражения 7 и 8, связанные именно с 
водными скоплениями . Визуально на разрезе вы
явленные зоны отличаются друг от друга . Кон
трастные отражения 7 вызваны прохождением 
электромагнитной волны в трещиноватой среде, 
что подтверждается наличием дифрагированных 
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Рис. 3. Временнóй 
гео радарный разрез, 
выполненный по пу
ти следования новой 
всесезонной трассы:
а – фрагмент АБ; б–г – 
укрупнённые фрагменты 
временнóго разреза с 
трещинами, помеченные 
теми же буквами на сек
ции а; д – фрагмент ВГ . 
1 – прямая волна; 2 – от
ражение от скальных по
род; 3 – граница между 
снежнофирновой тол
щей и льдом; 4, 5 – диф
рагированные волны, 
образованные от стенок 
трещин; 6 – ревербера
ции; 7 – водные скопле
ния, развитые по трещи
нам; 8 – водные скопле
ния в приповерхностной 
части ледника
Fig. 3. GPR timesec
tion along new allsea
sonal way:
а – АБ fragment; б–г – 
enlarged fragments of GPR 
timesection, marked by 
the same letters; д – ВГ 
fragment . 1 – direct wave; 
2 – reflections from the 
rocks; 3 – reflection from 
the boundary between 
snowfirn layer and ice; 4, 
5 – diffracted waves from 
the walls of crevasses; 6 – 
reverberations; 7 – water 
accumulation in the cre
vasses; 8 – water accumu
lation in the nearsurface 
part of the glacier

волн, располагающихся друг под другом и образу
ющих на волновом поле характерные для трещин 
отражения . Отражения 8 вызваны скоплениями 
водных масс в приповерхностной части леднико
вой толщи . Об этом свидетельствуют и многочис
ленные реверберации 6, сопровождающие скопле
ния, что указывает на их малую мощность и, как 
следствие, на многократное переотражение элек
тромагнитной волны в небольшом водном про
пластке . О характере трещиноватости этой зоны 
судить сложно, так как волновое поле на разре
зе зашумлено кратными волнами, перебивающи

ми полезный отражённый сигнал . Однако непре
рывность отражённого сигнала 8 и кратных волн 6 
показывает, что в этом месте водные скопления 
представляют собой некие пустоты в приповерх
ностной части ледника Долк, заполненные водой .

Выбор кинематической модели среды

Для оценки глубины простирания в леднико
вой среде выявленных трещин и водных скоплений 
необходима скоростная модель среды, позволяю
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щая перейти от временнóго разреза к глубинному . 
В рамках георадарных исследований за характери
стику кинематических свойств среды отвечает ди
электрическая проницаемость . По данным работ, 
выполненных в сезон 63й РАЭ, изучено измене
ние диэлектрической проницаемости на основании 
скоростных моделей, полученных двумя способа
ми: по данным кернового бурения в районе провала 
и по результатам анализа дифрагированных волн, 
образованных от стенок трещин вокруг провала .

Определение скоростной модели при помощи 
исследования керна основывается на эмпириче
ской зависимости между скоростью распростране
ния электромагнитных волн и плотностью иссле
дуемой среды . Впервые опыт таких расчётов был 
представлен в работах В .А . Камминга и Дж .Д .К . Ро
бина во второй половине ХХ в . [8, 9] . В дальнейшем 
подобные исследования проводили как за рубе
жом [10, 11], так и в нашей стране [12] . Спустя де
сятилетия, полученные результаты не теряют своей 
актуальности и применяются в комплексных гео
физических и гляциологических исследованиях как 
в Арктике [13, 14], так и в Антарктиде .

Авторами настоящей работы был изучен керн 
К1, полученный в ходе гляциологических иссле
дований в районе провала (см . рис . 1) . Как уже от
мечалось, для каждого образца керна длиной 20 см 
определялись температура и плотность, что по
зволило построить плотностной и температурный 

профили по мере увеличения глубины (рис . 4, а) . 
Значение температуры льда на разных глубинах из
меняется от −4,5 °C до 0 °C, и, согласно [15], для 
такого диапазона температур при расчёте относи
тельной диэлектрической проницаемости можно 
воспользоваться следующим соотношением:

ε = (1 + 0,857ρ)², (1)

где ε – диэлектрическая проницаемость среды, 
отн . ед .; ρ – плотность, кг/м3 .

Получившийся, исходя из расчётов по соотно
шению (1), профиль диэлектрической проницаемо
сти по керну К1 представлен на рис . 4, б . Видно, что 
значения претерпевают резкий скачок на первых 
40 см разреза в пределах от 2,4 до 3,1 отн . ед . При
чина в том, что верхняя часть керна представляет 
собой снег, находящийся на начальной стадии фир
низации . Поэтому более низкая плотность и, как 
следствие, пониженная диэлектрическая прони
цаемость снега связаны с тем, что поры в снежной 
толще заполнены воздухом . Полученные значе
ния отвечают данным уже опубликованных иссле
дований [12, 15] . Оставшаяся часть керна, судя по 
результатам стратиграфического описания, пред
ставляет собой лёд, здесь значения варьируют в ин
тервале 2,98–3,25 отн . ед . Разброс значений обус
ловлен наличием линз с пониженной плотностью 
и слоёв льда с пузырьками воздуха, что несколько 
уменьшает диэлектрическую проницаемость . Мак

Рис. 4. Профили плотности, темпера
туры и диэлектрической проницаемо
сти керна К1:
а – профили: 1 – температуры; 2 – плотно
сти; б – профиль диэлектрической прони
цаемости
Fig. 4. Ice core K1 density, temperature 
and permittivity:
a – profiles of: 1 – temperature; 2 – density; 
б – permittivity of the ice core
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симальные значения отвечают керновым прослоям 
с отсутствием какихлибо включений и пустот .

В предположении, что ниже первых 40 см на
чинается монолитный лёд, и на основе расчёта 
ε (см . рис . 4, б) значение диэлектрической про
ницаемости можно принять равным 3,13 отн . ед . 
Верхней же части разреза соответствует наиболь
ший градиент диэлектрической проницаемости 
по сравнению с остальной частью отобранного 
керна; среднее значение на этом участке можно 
принять равным 2,72 отн . ед .

Не менее информативен способ получения дан
ных о скоростях распространения электромагнит
ных волн на основе определения диэлектрической 
проницаемости по годографам дифрагированных 
волн [16–18] . На примере трещин на рис . 3, б, в 
было показано, что если обнаруживаются объек
ты, меньшие по размеру или соизмеримые с длиной 
волны зондирующего импульса, то при электромаг
нитном облучении георадаром эти объекты стано
вятся источниками вторичных волн . На временных 
разрезах отражения от таких источников будут про
являться в виде дифрагированных волн, в вершине 
которых и находится зондируемый объект . Это по
зволяет рассчитать скорость распространения волн 
в среде выше объекта дифракций, а также глуби
ну, на которой он располагается [17, 18] . В случае 
большого числа таких объектов на определённом 
участке исследования можно рассчитать скорость 
по всем имеющимся годографам .

Практически все маршруты георадарной 
съёмки на этом участке вели в обход провала (см . 
рис . 1), но в зоне распространения обширной си
стемы трещин прибрежной части ледника Долк . 
В качестве примера на рис . 5, а приведён один из 
временных разрезов, полученных при георадиоло
кационном профилировании в зоне трещин . По
следние довольно контрастно выделяются на раз
резах, образуя многочисленные дифрагированные 
волны, что позволило на основании полученных 
годографов рассчитать значения диэлектрической 
проницаемости (см . рис . 5, б–г) . Выявленные на 
разрезах дифрагированные волны приурочены 
к верхней части разреза и расположены в преде
лах первого метра от дневной поверхности . По
явилась возможность рассчитать значения ди
электрической проницаемости по 280 годографам 
дифрагированных волн . По полученным данным 
построена схема диэлектрической проницаемости 
в верхней части ледникового покрова на террито

рии в обход провала (см . рис . 5, д) . Гридирование 
выполнялось при помощи программы Surfer 15 .5 
(Golden Software Inc ., USA) методом Kriging . Па
раметры для создания грида выбирались с учётом 
масштаба съёмки и требуемой детальности схемы: 
радиус осреднения выбран равным 25 м, что соиз
меримо с расстоянием между рядовыми маршру
тами; расстояние между узлами сетки равно 5 м .

Как следует из представленной схемы, значе
ния диэлектрической проницаемости изменяются 
от 2 до 3,34 отн . ед . и имеют некоторую закономер
ность в распределении по участку работ . В северо
западной части провала, в относительной близости 
от скальных массивов, диэлектрическая проница
емость достигает наименьших значений, что свя
зано со снежным покрытием ледниковой толщи в 
этой части . В восточной части наблюдается тенден
ция к увеличению диэлектрической проницаемо
сти, что, скорее всего, характеризуется отсутствием 
здесь снежного покрова и проведением зондиро
ваний непосредственно в ледяной среде . Кроме 
того, на кинематические свойства среды, пре
имущественно в восточной части провала, влияет 
большое количество талой воды, перемещающей
ся по системе трещин и скапливающейся в некото
рых из них . Поэтому значения несколько возраста
ют . Отметим, что простирание этого обводнённого 
участка в восточной части имеет направление с юга 
на север, в сторону залива Долк, что также согласу
ется с визуальными наблюдениями за течением по
токов талых вод в этом районе .

Исходя из того, что полученные по годографам 
значения ε соответствуют кинематической модели 
для первого метра ледниковой среды, при переходе 
от временнóго разреза к глубинному следует вос
пользоваться средним эффективным значением 
диэлектрической проницаемости, равным в дан
ном случае 2,78 отн . ед . Это значение соответству
ет информации из литературных источников [15] и 
согласуется с эффективным значением ε по резуль
татам статистического анализа (см . рис . 5, д) . 

При сопоставлении результатов скоростного 
анализа, выполненного по двум разным кинемати
ческим моделям, установлено, что при переходе от 
временных георадарных разрезов к глубинным для 
первого метра среды необходимо воспользоваться 
значением диэлектрической проницаемости, рав
ным 2,75 отн . ед . Указанное ε было рассчитано как 
среднее между тем значением, которое получи
лось при анализе керна (2,72 отн . ед .), и тем, кото
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Рис. 5. Георадиолокационное профилирование в районе провала:
а – фрагмент георадарного маршрута, выполненного в зоне трещин ледника Долк; б–г – укрупнённые фрагменты вре
менного разреза с трещинами, помеченные теми же буквами на секции а; д – схема диэлектрической проницаемости в преде
лах первого метра толщи ледника в районе провала . Сечение изолиний – 0,2 ед . Точками в секции д обозначены трещины, по 
которым осуществлялся расчёт диэлектрической проницаемости . 1 – годографы дифрагированных волн; 2 – контур провала . 
На врезке показана гистограмма распределения диэлектрической проницаемости по годографам дифрагированных волн
Fig. 5. GPR investigations in the dip area:
a – the fragment of the GPR timesection, which was registered in the dip area; б–г – enlarged fragments of GPR timesection, 
marked by the same letters; д – the glacier permittivity within the uppermost (1st meter) part of the glacier structure in the dip area . 
The contour interval is 0 .2 units . The dots marked the crevasses, which used for calculations . 1 – hodographs of diffracted waves; 
2 – boundary of the dip . Scattering of the permittivity is demonstrated in the insert
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рое было определено на основании обсчёта годо
графов дифрагированных волн (2,78 отн . ед .) . Для 
определения глубин расположения объектов ниже 
первого метра от дневной поверхности, исходя из 
результатов плотностного анализа керна К1, ис
пользовано значение ε = 3,13 отн . ед .

Оценка безопасности района исследований

На основе полученных значений диэлектри
ческой проницаемости можно определить глу
бину трещин, пересекающих основную трассу, а 
также обводнённых участков, описанных ранее 
как водные скопления в приповерхностной части 
ледника . Глубина трещин на участке АБ в ос
новном варьирует от 1 до 15 м . Однако при столь 
больших значениях глубин ширина трещин, как 
уже отмечалось, не превышает 0,6 м . Поэтому все 

трещины на участке в обход провала можно от
нести к категории безопасных, а сам участок счи
тать пригодным для проведения транспортных 
операций . Толщина водных скоплений на участ-
ке ВГ достигает 1 м . Это не представляет большой 
опасности для используемых на станции транс
портных средств, но может затруднить и замед
лить их передвижение . Поэтому новую всесе
зонную дорогу было решено проложить в обход 
обводнённого участка (см . рис . 1) .

По итогам выполненных геофизических 
работ намечен маршрут новой безопасной трас
сы в обход провала . Трещины, пересекающие до
рогу, были забучены снегом, а трасса была ука
тана специализированной техникой и сдана в 
эксплуатацию (рис . 6) . До окончания сезонных 
работ, а также в первые месяцы зимовочной экс
педиции 2018 г . передвижение санногусеничной 
техники происходило именно по этой трассе .

Рис. 6. Организация всесезонной трассы в районе провала:
а, б – укатка трассы при помощи санногусеничной техники; в – общий вид на трассу по завершении работ . Фотогра
фии выполнены С .В . Поповым 23 января 2018 г . (а, б) и 3 февраля 2018 г . (в)
Fig. 6. Formation of allseasonal trace in the dip area:
а, б – making the road smooth; в – common view after the finishing of the work . Photos by S .V . Popov, January 23, 2018 (а, б) and 
February 3, 2018 (в)
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Заключение

Геофизические изыскания в полевой сезон 
2017/18 г . имели важное прикладное значение 
для обеспечения безопасности логистических 
операций в районе российской станции Про
гресс . Выполненный комплекс инженерных ис
следований позволил восстановить сообщение 
между важнейшими пунктами инфраструкту
ры Российской антарктической экспедиции и 
найти наиболее оптимальный участок для орга
низации новой всесезонной трассы . В дальней
шем планируется мониторинг укатанной дороги 
для выявления опасных объектов в теле ледника, 
что, при наличии последних, позволит опера
тивно скорректировать пути проезда санногу
сеничной техники .

Подобные исследования показывают эффек
тивность применения геофизических методов 
для инженерных изысканий в районах отече
ственных антарктических станций . Метод геора
диолокационного профилирования – достаточ
но простой с точки зрения реализации в полевых 
условиях – доказывает свою высокую инфор
мативность и точность, особенно при работе на 
ледниках . Успешный опыт проведения подоб
ных изысканий [1], а также описанное в насто
ящей работе исследование на станции Прогресс 
позволяет сделать вывод, что георадиолокация 
может стать одним из ведущих методов органи

зации и мониторинга состояния основных логи
стических объектов инфраструктуры РАЭ .
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