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В издательстве «Нестор–История» опубли
кована монография «Ледники и климат Эль
бруса», подготовленная большим коллективом 
авторов из Института географии РАН, Москов
ского государственного университета имени 
М .В . Ломоносова, Арктического и Антаркти
ческого научноисследовательского института, 
Научноисследовательского ядерного универ
ситета (МИФИ), Института физики атмосфе
ры им . А .М . Обухова, Института физикохими
ческих и биологических проблем почвоведения 
РАН, Ботанического института им . В .Л . Кома
рова РАН, Института наук о Земле (Гренобль, 
Франция) и Корейского Университета в Сеуле 
(Корея) . В этой работе представлены все резуль
таты исследований в ледниковой зоне Эльбру
са, которые были проведены после окончания 
Международного геофизического года . В напи
сании монографии участвовали специалисты раз
ного профиля . Каждая глава имеет своих авторов 
и представляет собой законченное исследование . 
Монография состоит из трёх частей, которые, в 
свою очередь, разделены на отдельные главы . 

Первая часть посвящена результатам иссле
дования климата района Эльбруса . Её авторы – 
П .А . Торопов, М .А . Алёшина, А .А . Полюхов и 
А .А . Шестакова . Во второй части представле

ны итоги работ по изучению современного со
стояния ледников Эльбруса, их баланса массы; 
приведена оценка вероятности возникнове
ния приледниковых озёр при дальнейшем со
кращении ледников . Её авторы – С .С . Кутузов, 
И .И . Лаврентьев, Г .А . Носенко, О .В . Рототае
ва и А .М . Смирнов . Третья часть посвящена ре
зультатам исследования ледниковых кернов, по
лученным в разные годы на Западном плато и 
на Восточной вершине . Авторы этого раздела – 
А .В . Козачек, С .С . Кутузов, М . Легран, С . Лим, 
В .М . Михаленко, С . Пройнкерт, А .Г . Хайреди
нова . Глава, посвящённая температурному ре
жиму ледников и реконструкции температуры, 
написана В .Н . Михаленко, Г .А . Черняковым, 
С .А . Тюфлиным и О .В . Нагорновым . Заключи
тельный раздел посвящён изучению фумароль
ного поля, лежащего близ Восточной вершины . 
В его написании  участвовали В .Н . Михаленко, 
А .А . Абрамов, Л .В . Гагарина, Г .Я . Дорошина, 
С .С . Кутузов, И .И . Лаврентьев и А .Д . Потемкин .

В результате исследований последних лет на 
Эльбрусе получены принципиально новые ре
зультаты в области изучения метеорологическо
го режима, баланса массы ледников, изменчи
вости климата и природной среды по данным 
ледовых кернов . С использованием данных кос
мических съёмок, наземных и воздушных радио
локационных измерений оценено изменение 
площади, толщины и объёма ледников . Много
летние исследования баланса массы ледника Га
рабаши показали, что в настоящее время про
исходит самое быстрое сокращение оледенения 
за последние 130 лет, что отражает значительное 
повышение летней температуры воздуха (0,5–
0,7 °C за 30 лет) при почти неизменном количе
стве осадков и увеличении приходящей корот
коволновой солнечной радиации с 1980х годов . 
Важные результаты получены при изучении кер
нов льда с Западного плато Эльбруса . Они содер
жат данные об изменчивости изотопного состава 
ледникового льда, основных ионах химических 
соединений, о содержании несгоревшего углеро
да и нерастворимых примесей . Радиоуглеродная 
датировка придонных слоёв льда показала, что 
максимальный возраст ледниковой толщи может 
достигать 2 тыс . лет . На основе анализа темпе
ратурного профиля, измеренного в леднике, вы
полнена реконструкция температуры деятельно
го слоя . Приводятся результаты исследований на 
Восточной вершине Эльбруса, где измерены тем
пературы воздуха и поверхности и обнаружены 
несколько видов мхов и печеночников .

Книгу можно получить по адресу: 117312 Моск
ва, ул . Вавилова, д . 37, Институт географии РАН .

Новая книга об оледенении Эльбруса
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Summary
The reconstruction of changes in the temperature of the base of the active layer (at a depth of 10 m) of the gla-
cier on the Western plateau of Elbrus for the period 1930–2008 was performed. The temperature dynamics at 
this depth generally corresponds to the average annual changes in the air temperature at the height of the plateau 
(5100 m), since seasonal temperature fluctuations take place in the active layer. The initial data for the mathemat-
ical model are: 1)  the temperature measurements in a borehole with a depth of 181.8 m, drilled on the plateau 
(2009); 2) vertical profile of the density of the firn/ice thickness; 3) vertical profile of the advection rate (ice speed), 
recently obtained from the analysis of the ice core (2015). Temperature changes are reconstructed by solving an 
incorrect inverse problem for the 1D heat equation with coefficients depending on the depth. The following con-
ditions are added to the heat conduction equation: 1) the initial one that is calculated stationary temperature pro-
file related to the beginning of the reconstruction period; 2) the boundary condition at the glacier bed – calculated 
permanent geothermal heat flux; 3) the condition of redefinition, i.e. distribution of the temperature measured in 
the borehole at the end of the reconstruction period. Solving the inverse problem, we obtain a previously unknown 
boundary condition on the surface which is the temperature of the active layer base as a function of time. The 
depth is reckoned from the base of the active layer. The method used for solving the inverse problem is the Tik-
honov regularization, implemented numerically as an iterative procedure. The boundary condition on the sur-
face (the restored function of the temperature changes) was found as a finite sum of harmonics with indeterminate 
coefficients. To improve the accuracy of the reconstruction, we used harmonic frequencies obtained from another 
indirect climate indicator – the tree-ring chronology for the Central Caucasus. Wavelet analysis was used to extract 
characteristic frequencies from the dendrochronological data. Our reconstruction determined the temperature 
changes within range from –17.7 to –15.3 °C for the investigated period. The reconstruction data were compared 
with independent polynomial smoothed temperature series from the studied region: with ENCEP/ENCAR reanal-
ysis (significant correlation coefficient 0.76), as well as with temperature measurements at the Terskol (0.53) and 
Teberda weather stations. The reconstruction clearly reflects the main climate trends of the twentieth century: a 
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На основе результатов измерения температуры в скважине глубиной 181,8 м, пробуренной в толще 
льда, материалов анализа ледникового керна и древесно-кольцевой хронологии выяснено, что 
температура основания деятельного слоя ледника (примерно 10 м ниже поверхности, где затухают 
межсезонные колебания температуры) за исследуемый период менялась в диапазоне от –17,7 до 
–15,3 °С, и это полностью соответствует изменению температуры воздуха в средней тропосфере в 
районе Эльбруса, оценённой по данным реанализа.

Введение

Понимание механизмов климатических ко
лебаний на временнóм отрезке от нескольких 
десятилетий до нескольких столетий – одна из 
ключевых проблем современной климатологии 
ввиду многофакторности и неоднозначности ге
незиса соответствующих изменений, а также не
линейности обратных связей в климатической 
системе, которая ярче всего проявляется именно 
на этих временных масштабах . Решение данной 
проблемы необходимо для физического обосно
вания как современных, так и прогнозируемых 
изменений климата .

Другая важная проблема – изучение реги
ональных проявлений глобальных изменений 
климата в голоцене . Очевидно, что использо
вание материалов метеонаблюдений ограниче
но сравнительно коротким периодом измере
ний, который для большинства метеостанций 
Земли не превышает 100 лет . Поэтому в качестве 
дополнительных способов извлечения полез
ной климатической информации (прежде всего, 
температуры и осадков) используют палео
географические методы . Так, имеющиеся для 
высоко горья Кавказа реконструкции температу
ры воздуха основаны, прежде всего, на дендро
хронологических данных [1] и результатах лим
нологических исследований [2] . В первом случае 
можно восстановить только летние температу
ры; во втором, изза невысокой скорости осад
конакопления в озёрах, временнóе разрешение 
получаемых данных остаётся крайне низким .

В настоящем исследовании рассматривается 
независимая история температуры поверхности 
высокогорного ледника в массиве Эльбруса, по
лученная с помощью геотермического метода . 
Для реконструкции изменений температуры зем
ной поверхности на основе геотермического ме
тода используются результаты измерений тем
пературы как в ледниковых скважинах [3, 4], 
так и в скважинах, пробуренных в толще горных 
пород [5] . Наряду с локальными температурными 

реконструкциями, где применяют данные одной 
или нескольких скважин, предпринимались по
пытки восстановления температурного режима 
крупных регионов земного шара на основе из
мерений в десятках или сотнях скважин [6, 7] . 
В ряде работ геотермический метод интегрирует
ся с температурными реконструкциями, основан
ными на косвенных свидетельствах, что позволя
ет повысить временнóе разрешение получаемых 
реконструкций . Реконструкция, выполненная по 
616 скважинам в совокупности с метеонаблюде
ниями и косвенными данными, позволила по
лучить сводную температурную хронологию для 
Северного полушария за последние 500 лет [8] . 
Дендрохронологические данные дали возмож
ность реконструировать температуру на о . Куна
шир за последние 400 лет [9] .

В задаче восстановления долговременных 
изменений температуры поверхности ледни
ка по эмпирическому профилю температуры в 
скважине под температурой поверхности под
разумевается температура на глубине основания 
деятельного слоя (около 10–15 м) . Динамика 
температуры на этой глубине, как правило, хо
рошо отражает длительные изменения средне
годовых температур воздуха у поверхности лед
ника, а также самой поверхности, поскольку 
деятельный слой поглощает сезонные колебания 
температуры окружающей среды . Чем глубже 
скважина, тем более длительные реконструкции 
прошедших температурных изменений можно 
выполнить . Рассматриваемая в данном исследо
вании скважина глубиной около 182 м позволяет 
выполнить реконструкцию в пределах столетне
го промежутка времени .

При восстановлении колебаний температу
ры поверхности ледника в прошлом по резуль
татам измерений в скважине решается задача 
определения краевого условия для уравнения 
теплопроводности с учётом вертикальной адвек
ции годовых слоёв в леднике (массопереноса, 
сопровождающегося уплотнением снежнофир
новой толщи) . Данная задача относится к классу 
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некорректных обратных задач математической 
физики [10] . Подобные задачи восстановления 
граничного температурного режима решались 
методами контроля [11], МонтеКарло [12], ре
гуляризации Тихонова [13] и др . В настоящей 
работе используется метод регуляризации Ти
хонова, позволяющий находить решение обрат
ной задачи, которое устойчиво по отношению к 
малым возмущениям входных данных [10] .

Предыдущая реконструкция температу
ры поверхности ледника на Западном леднико
вом плато Эльбруса на протяжении XX в . была 
основана на измерениях в скважине глубиной 
182 м [14] . В настоящей работе использованы 
новые данные о процессах массопереноса в фир
новоледяной толще на плато, полученные в ре
зультате анализа керна льда [15], что позволя
ет провести более достоверную реконструкцию 
температуры поверхности ледника . Кроме того, 
для повышения точности реконструкции при по
строении граничного условия для уравнения теп
лопроводности мы применяли дендрохроноло
гические данные по Центральному Кавказу [16] . 
Полученные результаты сравнивали с материала
ми высокогорных метеорологических станций в 
регионе, а также с данными реанализа .

Материалы и методы

Данные измерения температуры в скважине и 
результаты обработки керна льда. В августе–сен
тябре 2009 г . на Западном ледовом плато Эльбруса, 
представляющем собой субгоризонтальный уча
сток площадью около 0,5 км2 в области питания 
ледников Большой Азау и Кюкюртлю, в точке с 
координатами 43°20ʹ53,9ʺ с .ш . и 42°25ʹ36,0ʺ в .д ., на 
высоте 5115 м была пробурена скважина, достиг
шая ложа ледника на глубине 181,8 м [15] . Район 
исследований и местоположения источников ис
пользуемых данных приведены на рис . 1 . После 
завершения бурения в скважине была измерена 
температура толщи снега, фирна и льда [14, 15] . 
Перед началом измерений тампонированная сква
жина выстаивалась в течение двух суток . Измере
ния проводили сверху вниз при помощи дважды 
тарированного термистора . Сравнение тариров
ки до начала работ и после их окончания показало 
устойчивость характеристик измерительного эле
мента . Точность измерения температур составляла 
0,1 °С . На каждом уровне термистор выстаивался 
до полной стабилизации измеряемого электриче
ского сопротивления в течение 15–20 минут . Ре
зультаты измерений представлены на рис . 2 .

Рис. 1. Район проведения исследований на Центральном Кавказе .
1 – метеорологические станции; 2 – точки отбора дендрохронологического материала; Западное плато в массиве Эль
бруса показано стрелкой
Fig. 1. Research area in the Central Caucasus .
1 – meteorological stations; 2 – dendrochronological sampling sites; Western Elbrus Plateau is shown by arrow
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Ледниковый керн анализировался на содержа
ние стабильных изотопов кислорода и водорода, 
основных ионов химических соединений и кон
центрацию микрочастиц [15] . На основании от
чётливых сезонных вариаций ионов аммония и 
янтарной кислоты в керне льда определяли грани
цы годовых горизонтов . Датирование фирноволе
дяной толщи выполнено путём прямого подсчёта 
годовых горизонтов до глубины 156 м с точностью 
до одного года . Данная датировка хорошо согласу
ется с измеренным пиком концентрации трития 
(1963 г .) и наличием хорошо датированных вулка
нических горизонтов в керне (1912 и 1835 гг .) [15] .

Метод реконструкции температуры поверх-
ности ледника. Распределение температуры в лед
никах определяется двумя основными факторами: 
геотермическим потоком у ложа ледника и измене
ниями теплового баланса на его поверхности . Про

цесс распространения тепла в пределах ледниковой 
скважины можно описать с помощью одномерного 
уравнения теплопроводности и с учётом адвекции 
годовых слоёв в леднике [11] . Направим координат
ную ось z вдоль скважины от поверхности ледника 
к его основанию, а начало координат совместим с 
поверхностью ледника . Геотермический поток и 
профиль скорости адвекции будем считать стацио
нарными . Тогда распределение температуры T(z, t ) 
в толще ледника на отрезке времени [0, tf ], где tf – 
продолжительность периода реконструкции, полу
чаем в результате решения следующей задачи:

0 < z < H, 0 < t ≤ tf ;
T(0, t) = U0 + μ(t), 0 ≤ t ≤ tf ; (1)

T(z, 0) = U(z), 0 ≤ z ≤ H,

где H – глубина скважины; ρ(z) – плотность фирно
воледяной толщи; c(z) – удельная теплоёмкость; 
k(z) – коэффициент теплопроводности; w(z) – ско
рость вертикальной адвекции; U0 – начальная тем
пература на поверхности ледника; μ(t) – отклоне
ние температуры на поверхности от начального 
значения – μ(0) = 0; q – геотермический поток; 
U(z) – начальный профиль температуры .

В качестве начального профиля температуры 
U(z) возьмём стационарный профиль, т .е . реше
ние следующей краевой задачи:

 (2)

Прямую задачу (1) запишем в операторном 
виде: T(z, tf) = R{μ(t)}, где R – оператор, отобража
ющий множество F возможных граничных условий 
μ(t) на множество G соответствующих профилей 
температуры в скважине в конечный момент вре
мени tf . Если обозначить измеренный температур
ный профиль через χ(z), то обратная задача состоит 
в поиске функции μ(t), для которой χ(z) = R{μ(t)} . 
Данное операторное уравнение в общем случае 
не имеет точного решения при заданной функ
ции χ(z) . Это связано с тем, что измеренный тем
пературный профиль χ(z) содержит возмущения 
температуры, которые могут приводить к тому, что 

Рис. 2. Профили температуры в скважине:
1 – измеренный; 2 – стационарный; 3 – вычисленный на 
основе восстановленной температуры
Fig. 2. Temperature profiles in the borehole:
1 – measured; 2 – stationary; 3 – calculated based on the 
recovered temperature
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 где G = R{F} – образ оператора R, дей
ствующего на множестве F . Таким образом, об
ратная задача восстановления динамики темпера
туры на поверхности ледника по температурному 
профилю, измеренному в скважине, представляет 
собой некорректно поставленную задачу [17] .

Если известен стационарный профиль тем
пературы U(z), то решение прямой задачи (1) 
сводится к поиску остаточного температурного 
профиля V(z, t) = T(z, t) – U(z) на основе следую
щей начальнокраевой задачи:

0 < z < H, 0 < t ≤ tf;
V(0, t) = μ(t), 0 ≤ t ≤tf; (3)

V(z, 0) = 0, 0 ≤ z ≤ H .

Обратную задачу реконструкции темпера
турных изменений μ(t) также можно сформули
ровать в терминах остаточного температурного 
профиля θ(z) = χ(z) – U(z) в момент tf измерений 
в скважине . Математическая постановка обрат
ной задачи включает в себя уравнения (3), до
полненные условием переопределения:

V(z, tf) = θ(z), 0 ≤ z ≤ H . (4)

Для решения обратной задачи (3) и (4) вос
пользуемся методом регуляризации Тихоно
ва [13], который заключается в нахождении 
функции μ(t), минимизирующей сглаживающий 
функционал, состоящий из двух слагаемых – не
вязки и стабилизатора [10]:

 (5)

где  оператор, соответствующий задаче (3), 
т .е .  α – параметр регуляризации, 
согласованный с точностью входных данных; 
функционал Ω называется стабилизирующим, 
или стабилизатором:

 (6)

где r – порядок стабилизатора; qj ≥ 0, qr > 0 – ко
эффициенты стабилизатора .

Минимизация невязки позволяет находить 
такой температурный режим на границе ледника, 

когда соответствующее ему вычисленное распре
деление температуры в толще ледника в конечный 
момент времени близко к измеренному температур
ному профилю . Вместе с тем погрешность измере
ний в скважине может приводить к тому, что най
денное по одной лишь невязке решение обратной 
задачи будет сильно отличаться от действительного 
хода температуры в прошлом . Стабилизирующий 
функционал (6) добавляется к невязке для сниже
ния чувствительности решения обратной задачи 
к вариациям исходных данных . Минимизировать 
сглаживающий функционал (5) можно с помощью 
градиентного метода, что представляет собой ите
рационную процедуру [13] . Она выполняется до тех 
пор, пока не будет достигнут минимум функциона
ла (5) с заданной точностью . Функция μ(t), соответ
ствующая минимуму этого функционала, считается 
оптимальным решением обратной задачи .

Представим температуру поверхности ледни
ка на nм шаге итерационной процедуры в сле
дующем виде:

 (7)

На первом шаге произвольно задаются началь
ные значения коэффициентов   
Например, в качестве  можно взять среднее зна
чение температуры поверхности ледника в прош
лом, а остальные коэффициенты приравнять к 
нулю . Периоды гармоник Tl также могут быть про
извольными, однако для повышения точности ре
конструкции их следует выбирать так, чтобы они 
отражали периодичность, характерную для темпе
ратурных изменений в исследуемом регионе . Эта 
периодичность может быть определена с помощью 
частотного анализа дополнительных косвенных ис
точников информации об изменениях климата (см . 
далее) . При использовании градиентного метода 
коэффициенты на n+1ом шаге вычисляются по 
следующим формулам [17]:

 (8)

l = 1, 2, …, L,
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где γn > 0 – градиентный шаг;   
 решения задачи (3) в момент времени tf 

с граничными условиями на поверхности 
μ(t) = 1/2, μ(t) = cos(2πt/Tl) и μ(t) = sin(2πt/Tl) 
соответственно; Ωn = Ω[μn(t)] .

Реконструкция температуры поверхности ледника

Предшествующие реконструкции темпера
туры поверхности ледника на Западном плато 
Эльбруса [14] существенно различались между 
собой, так как изза недостатка натурных дан
ных они были выполнены при различных гипо
тезах о вертикальном распределении адвекции . 
Появление новых данных о распределении годо
вых слоёв в фирноволедяной толще на Запад
ном плато [15] позволило определить действи
тельную зависимость скорости вертикальной 
адвекции от глубины . На основании возраста от
дельных горизонтов и их толщины была рассчи
тана вертикальная скорость погружения слоёв 
в леднике . Значения скорости, вычисленные 
по толщине годовых слоёв, скачкообразно из
меняются и без сглаживания непригодны для 
температурной реконструкции . На основе име
ющейся датировки керна была построена ап
проксимация зависимости возраста от глубины 
(рис . 3, а) . Погрешность аппроксимации соста
вила не более 1,5% . По аппроксимационной за

висимости была найдена скорость вертикальной 
адвекции годовых слоёв в леднике (см . рис . 3, б) .

Профиль скорости вертикальной адвек
ции рассчитывался следующим образом . Пусть 
A(z) – аппроксимированная зависимость воз
раста фирна/льда от глубины (см . рис . 3, а) . Об
ратив эту зависимость, получим зависимость 
глубины залегания слоя фирна/льда от его воз
раста z(A) . Тогда скорость вертикальной адвек
ции  слоя возраста A будет выражаться произ
водной  а скорость адвекции того 
же слоя как функцию глубины (см . рис . 3, б) 
можно найти путём подстановки зависимости 
возраста от глубины:  Нижняя 
часть ледникового керна не датирована, поэтому 
полученный на основе датировки керна профиль 
скорости адвекции не достигает ложа ледника . 
В связи с этим вычисленный профиль был ли
нейно продолжен до ложа ледника так, чтобы на 
максимальной глубине скорость адвекции ста
новилась равной нулю – w(H) = 0 .

На основе изложенной здесь методики мы ре
конструировали температуру на глубине основа
ния деятельного слоя ледника (≈10 м) на Западном 
плато Эльбруса по измеренному в скважине тем
пературному профилю (см . рис . 2) с учётом новых 
данных об адвекции . Физические параметры 
среды были определены ранее [14] . Зависимость 
плотности от глубины аппроксимирована поли
номом четвёртой степени . Удельная теплоёмкость 

Рис. 3. Вертикальная адвекция:
а – возраст фирноволедяной толщи; 
б – скорость адвекции, вычисленная 
по датировке ледникового керна (зиг
загообразная кривая), и её аппрокси
мирующий профиль (гладкая кривая)
Fig. 3. Vertical advection:
а – age of ice/firn thickness; а – rate of 
advection calculated from the ice core 
dating (zigzag curve) and its approximat
ing profile (smooth curve)
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и коэффициент теплопроводности варьируют по 
глубине незначительно и вычисляются по эмпири
ческим формулам для чистого льда:
c = 2098 + 7,122  = 1999 Дж/(кг К);
k = 9,828e−0,0057(273,15 + ) = 2,24 Вт/(м К),
где  = −13,9 °С – средняя температура в сква
жине .

Для большинства ледников профили темпе
ратуры у основания соответствуют стационарным 
граничным условиям на поверхности и у ложа – 
задача (2), что позволяет вычислить значения на
чальной температуры на поверхности U0 и геотер
мического потока q . Для этого задача (2) решается 
численно с неопределёнными параметрами U0 и 
q, после чего данные параметры определяют на 
основе метода наименьших квадратов из условия 
близости стационарного и измеренного профи
лей температуры в нижней части скважины . Так 
было найдено начальное значение температуры 
на глубине основания деятельного слоя ледника 
U0 = −15,3 °С, а величина геотермического пото
ка на нижней границе ледника оказалась равной 
|q| = 0,3 Вт/м2 и близка к значению, полученно
му в работе [15] . Эта величина превышает сред
нее значение теплового потока для Центрального 
Кавказа в 4–5 раз, но для Эльбруса повышен
ное значение теплового потока может достигать 
и 2 Вт/м2 [18, 19], что связывают с магматическим 
очагом, залегающим на глубине 2 км ниже уровня 
моря . Предполагается, что за период реконструк
ции (1930–2008 гг .) геотермический поток суще
ственно не изменился, поэтому соответствующее 
граничное условие считается стационарным .

Решая задачу (2) с уже известными значения
ми U0 и q, находим стационарный температурный 
профиль (см . рис . 2) . Далее решаем обратную за
дачу – (3) и (4) . При отсутствии дополнительных 
априорных данных о климатических изменениях 
вблизи ледника в прошлом можно восстановить 
температуру поверхности методом регуляриза
ции по Тихонову [10], используя представление 
температуры (7) в виде суммы гармоник Фурье с 
неопределёнными коэффициентами . Результат 
такой реконструкции представлен на последнем 
рисунке в статье – рис . 5, а, кривая 2 . В этой ре
конструкции высокочастотные колебания силь
но сглаживаются и можно увидеть лишь средний 
тренд температуры в прошлом . Если же имеет
ся априорная информация о прошлых климати

ческих изменениях в районе ледника, то можно 
выполнить более точную реконструкцию . В этом 
случае решаем обратную задачу – (3) и (4), ис
пользуя в формуле (7) специально подобранные 
периоды гармоник Tl, которые возьмём из до
полнительного косвенного источника информа
ции об изменениях климата в данном регионе – 
из хронологии древесных колец [16] (рис . 4, а) . 
В обоих случаях неопределённые коэффициенты 
в выражении (7) вычисляются в процессе итера
ционной процедуры по формулам (8) при уже за
данных периодах гармоник . Подобный подход, 
использующий дополнительные данные по кос
венным индикаторам изменений климата с вы
соким разрешением по времени, может повысить 
точность проводимой реконструкции и обеспе
чить уменьшение невязки между вычисленным и 
измеренным профилями температуры в скважине .

Для выявления характерных временных пе
риодов, присутствующих в этих данных, приме
нён вейвлетанализ . В настоящей работе в ка
честве анализирующего вейвлета использован 
вейвлет Морле . Результаты вейвлетпреобразо
вания для хронологии древесных колец можно 
видеть на рис . 4, б, в – это спектр коэффици
ентов вейвлетпреобразования и глобальный 
спектр энергии . На нём обозначен и треуголь
ник достоверности, вне которого значения ко
эффициентов вейвлетпреобразования вычис
ляются с погрешностями, так как около границ 
невозможно использовать всю длину анализи
рующего вейвлета . Из вейвлетпреобразования 
видно, что для хронологии древесных колец ха
рактерны периоды ~78, ~41, ~27 и ~19 лет . Воз
можно, существуют и периоды ~264 и ~165 лет, 
но, поскольку бóльшая часть информации о ко
лебаниях с этими периодами находится вне тре
угольника достоверности, однозначно предпо
ложить их существование нельзя .

Реконструкция, полученная путём решения 
обратной задачи – (3) и (4) с использованием ука
занных периодов при построении граничного 
условия (7), представлена на рис . 5, а, кривая 1 . 
В этом случае невязка оказалась на порядок 
меньше по сравнению с реконструкцией методом 
Тихонова без привлечения дендрохронологиче
ских данных, что свидетельствует о правомерно
сти использования такого подхода . Вычисленный 
на основе этой реконструкции профиль темпера
туры в скважине приведён на рис . 2 .
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Обсуждение результатов

Температура основания деятельного слоя поч
венного покрова, водоёмов и ледников в хорошем 
приближении соответствует приземной среднего
довой температуре воздуха в регионе . Однако это 
не означает, что отклик температуры нижней гра
ницы деятельного слоя на межгодовую изменчи
вость температуры приземного воздуха однозна
чен . Изза различия инерционных характеристик 
атмосферы и подстилающей поверхности сигнал 
может запаздывать, а в ряде случаев и совсем про
падать . Вместе с тем логично предположить, что 
крупные и долгопериодные климатические ано
малии должны проявиться в вариациях темпера
туры подошвы деятельного слоя .

Реконструкция температуры основания дея
тельного слоя ледника на Западном плато Эль
бруса выполнена для высоты 5100 м, т .е . высоты 
средней тропосферы, поэтому её значения долж

ны соответствовать температуре воздуха на уровне 
500 мб поверхности . Поскольку ближайшая точка 
аэрологического зондирования атмосферы рас
положена в Минеральных Водах в 100 км к севе
ру от точки бурения, результаты реконструкции 
были сопоставлены с данными реанализа NCEP/
NCAR . Среди различных реанализов, полученных 
в результате корректного синтеза данных наблю
дений и численного моделирования атмосферы, 
к наиболее распространённым относятся: NCEP/
NCAR, XXCentury, CFSR, FNL, EraInterim . Они 
различаются схемами усвоения данных, простран
ственным разрешением, временным охватом . 
Ранее при сравнении всех температурных данных 
по району Эльбруса нами было показано [20], что 
реанализ NCEP/NCAR весьма корректно описы
вает температурный режим свободной атмосфе
ры над Центральным Кавказом . Так, изменчи
вость температуры воздуха на Западном плато по 
данным этого реанализа хорошо согласуется с ре

Рис. 4. Анализ древеснокольцевых данных:
а – хронология годичного прироста древесины сосны на Центральном Кавказе; б – спектр коэффициентов вейвлетпре
образования; в – глобальный спектр энергии 
Fig. 4. Treering data analysis .
а – chronology of the annual growth of pine wood in the Central Caucasus; б – spectrum of coefficients of the wavelet transform; 
в – global energy spectrum
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зультатами измерений на метеостанциях Терскол 
(r = 0,82) и Теберда (r = 0,65) и отражает общие 
тенденции изменений среднегодовой температу
ры воздуха, осреднённой по всей территории Рос
сии в XX – начале XXI вв .

Полученная реконструкция температуры ос
нования деятельного слоя ледника на Западном 
плато Эльбруса в целом соответствует общему 
тренду климатических изменений в Приэль
брусье . На рис . 5, б представлены средние го
довые значения реанализа температуры возду
ха, приведённые с уровня 500 мб поверхности к 
уровню Западного плато Эльбруса по градиенту 
стандартной атмосферы (–0,65 °С/100 м) . Значе
ния реанализа в точке бурения получены путём 
интерполяции данных в ближайших узлах ре
гулярной сетки реанализа NCEP/NCAR . Мето
дика расчётов для данного района детально рас
смотрена в работе [20] . Как видно из рис . 5, а, б, 
абсолютные значения, а также диапазон измен
чивости среднегодовой температуры воздуха и 
основания деятельного слоя ледника достаточно 
близки, что указывает на адекватное воспроиз
ведение моделью термического режима региона .

Расчётные результаты реконструкции тем
пературы в подошве деятельного слоя ледника 
представляют собой сильно сглаженные величи
ны, поэтому для сравнения было выполнено сгла
живание с помощью полинома третьей степени 
средней годовой температуры по данным реана
лиза . Нормированный коэффициент корреляции 
между этими рядами данных составил 0,76 и, со
гласно критерию Стьюдента, представляет собой 
статистически значимую величину на 5%ом 
уровне значимости . Значение коэффициента 
нормированной корреляции между результата
ми реконструкции и полиномиально сглаженной 
среднегодовой температурой воздуха на метео
станции Терскол, расположенной близко от Эль
бруса (см . рис . 4, в), оказалось равным 0,53 и также 
значимо на уровне 0,05 . Сравнение реконструк
ции с данными метеостанции Теберда, имеющей 
самый длинный ряд наблюдений (1926–2010 гг .) 
среди высокогорных метеостанций на Северном 
Кавказе, не показало значимой корреляции .

С точки зрения интерпретации полученных 
значений существенно, что установленные корре
ляции не связывают непосредственно ряды тем

Рис. 5. Динамика температуры по раз
личным данным .
Реконструкция температуры основания де
ятельного слоя ледника на Западном плато 
Эльбруса за период 1930–2008 гг . а: 1 – с 
учётом дендрохронологических данных; 
2 – только на основе скважинной термомет
рии и анализа керна; б – средняя годовая 
температура воздуха над Западным плато 
Эльбруса на высоте 500 мб поверхности по 
данным реанализа NCEP/NCAR; в – тем
пература на метеостанции Терскол . Звез
дочками показаны измеренные температу
ры в подошве деятельного слоя ледовой 
толщи на Западном плато Эльбруса
Fig. 5. Temperature dynamics according 
to various data .
Reconstruction of the temperature of the base of 
the active layer of the glacier on the Elbrus 
western plateau for the period 1930–2008 . а: 1 – 
taking into account dendrochronological data; 
2 – based on borehole thermometry and core 
analysis only; б – mean annual air temperature 
over the Elbrus western plateau at a height of 
500 mbar surface according to the NCEP/NCAR 
reanalysis; в – temperature at the Terskol 
weather station . The asterisks show the measured 
temperatures in the base of the active layer of the 
ice thickness on the Elbrus western plateau
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пературы воздуха, а характеризуют связь между 
реконструированной температурой фирна на глу
бине основания деятельного слоя и различными 
рядами температуры воздуха, дополнительно сгла
женными для выявления трендов . По этой при
чине ожидаемо получить лишь умеренные вели
чины коэффициентов корреляции даже в случае 
ближайших метеостанций . В то же время, соглас
но шкале Чеддока, найденную связь можно харак
теризовать как заметную для метеостанции Тер
скол (диапазон 0,5–0,7) и высокую для данных 
реанализа (диапазон 0,7–0,9) . Таким образом, по
лученные результаты указывают на наличие ста
тистически значимой связи температуры воздуха в 
среднегорье и высокогорного оледенения Кавказа .

Выполненный анализ показал, что соответствие 
между метеорологическими и реконструированны
ми данными проявляется только в масштабах кли
матической изменчивости (т .е . в случае сглажива
ния рядов среднегодовой температуры воздуха, речь 
о котором шла ранее) . Причина этого – нелиней
ность связи между приземной температурой воздуха 
и температурой подошвы деятельного слоя ледни
ка . Последняя зависит от результирующего потока 
тепла в глубь снежнофирновой толщи, а следова
тельно, подчиняется законам Фурье (сглаживание 
межгодовой изменчивости, запаздывание макси
мумов и т .д .) . Таким образом, высокочастотная 
межгодовая изменчивость температуры подошвы 
деятельного слоя ледника не проявилась в резуль
татах реконструкции, в то время как общие кли
матические тенденции (потепление 1940х годов, 
сменившееся похолоданием 1960–80х годов, затем 
современное потепление) в общих чертах просле
живаются достаточно хорошо .

Тренд температуры в разных средах (свобод
ная атмосфера, её приземной слой, поверхность 
ледников) в данном регионе соответствует гло
бальным изменениям . Можно выделить три пе
риода: 1) завершающую фазу «потепления 1940х 
годов», связанную с интенсификацией мериди
ональных и блокирующих типов атмосферной 
циркуляции; 2) относительно холодный период 
1960–90х годов, для которого характерно обо
стрение зональных типов циркуляции; 3) стреми
тельное потепление в конце XX – начале XXI вв ., 
проявляющееся в основном в высокой повторяе
мости антициклональной погоды в летние меся
цы, которая приводит к продолжительным пери
одам аномально высокой температуры воздуха .

Современное потепление на уровне Западного 
плато Эльбруса проявляется слабо – в виде стати
стически незначимой положительной аномалии в 
2000–2010 гг . (см . рис . 5, б), сменившейся доволь
но глубоким похолоданием в 2014 г . Это несоответ
ствие, на первый взгляд, хорошо сочетается с общи
ми представлениями о современном потеплении 
климата, которые сводятся к антропогенному фор
сингу, прежде всего, к влиянию парниковых газов . 
Парниковый эффект проявляется главным образом 
в нижней тропосфере, где значения парциального 
давления водяного пара, углекислого газа, метана и 
закиси азота максимальны . В более высоких слоях 
атмосферы температурные тренды менее значимы, 
что подтверждают данные аэрологического зонди
рования [21] . Вместе с тем существуют исследова
ния, в которых показано, что в горных районах по 
мере роста высоты над уровнем моря эффект со
временного потепления усиливается [22] . Однако, 
как показали оценки, выполненные в исследова
нии [23] на основе натурных данных и результатов 
моделирования, в высокогорных районах Кавказа 
потепление проявилось не так интенсивно, как на 
прилегающих равнинах . В этом смысле результаты 
реконструкции температуры подошвы деятельно
го слоя ледника на Западном плато соответствуют 
среднему многолетнему тренду годовой температу
ры воздуха, который пока статистически значимо 
не выражен (имеет место лишь интенсивное потеп
ление в летний сезон [23]) .

Природу понижения температуры подошвы 
деятельного слоя ледника к концу периода нашей 
реконструкции пока объяснить достаточно слож
но . В качестве гипотезы можно предположить ре
акцию температуры основания деятельного слоя 
ледника на уменьшение радиационного баланса 
поверхности, которое на Западном плато Эльбру
са может быть связано с увеличением теплового 
излучения поверхности в условиях отрицатель
ного тренда балла облачности [23] . В масштабах 
годовых значений этот эффект может вызвать 
уменьшение радиационного баланса снежной по
верхности, которое не обязательно приведёт к по
нижению среднегодовой приземной температуры 
воздуха, но вполне может способствовать посте
пенному охлаждению снежнофирновой толщи .

Фактические данные измерения температуры в 
подошве деятельного слоя (10 м) ледника на Запад
ном плато Эльбруса в 2004 г . (−17,0 °С) и в 2009 г . 
(−17,3 °С) показывают неплохое соответствие ре
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зультатам моделирования (см . рис . 5), однако от
носиться к этому результату нужно осторожно . Во
первых, расстояние между двумя точками бурения 
в 2004 и 2009 гг . составляло около 200 м, вовторых, 
полученная разница всётаки статистически зна
чима и, кроме того, соизмерима с величиной меж
годовой изменчивости температуры основания де
ятельного слоя ледника: её среднеквадратическое 
отклонение составляет 0,49 °С . Примечательно 
также, что температурный пик 2000х годов прак
тически синхронно возникает при обоих способах 
реконструкции температуры (как с использовани
ем дендрохронологических данных, так и без них) 
и близок к значениям, измеренным на глубине ос
нования деятельного слоя ледника .

Заключение

В настоящем исследовании авторы представи
ли реконструкцию температуры поверхности лед
ника на Западном плато Эльбруса, охватывающую 
период 1930–2008 гг . и выполненную на основе 
скважинной термометрии с привлечением дан
ных дендрохронологии . Отметим, что проведён
ная реконструкция независима от метеорологиче
ских данных . Согласно полученным результатам, 
температура основания деятельного слоя ледни
ка менялась в диапазоне от −17,7 до −15,3 °С, что 
близко к масштабам межгодовой изменчивости 
температуры воздуха в средней тропосфере в райо
не Эльбруса по данным реанализа NCEP/NCAR . 
Так, среднеквадратическое отклонение темпера
туры основания деятельного слоя ледника состав
ляет 0,49 °С, тогда как эта величина для приземной 
температуры воздуха равна 0,7 °С .

Ряды среднегодовой температуры воздуха по 
данным реанализа и метеостанции Терскол за
метно коррелируют с температурой основания 

деятельного слоя ледника (коэффициенты кор
реляции 0,76 и 0,53 соответственно) . Вместе с тем 
основные климатические тенденции ХХ в . нашли 
своё проявление в температуре поверхности лед
ника: достаточно хорошо воспроизводится похо
лодание 1960–80х годов и сменившее его экстре
мальное потепление на рубеже веков .

Резкое понижение температуры подошвы 
ледника в 2005–2010 гг . пока объяснить доста
точно сложно . Возможно, это реакция на при
остановку глобального потепления, которая 
выразилась и в региональном масштабе, о чём 
свидетельствуют как натурные данные, так и ре
зультаты реанализа . Кроме того, снежноледо
вая толща может выхолаживаться за счёт увели
чения длинноволнового излучения поверхности, 
которое совершенно не обязательно должно от
разиться в приземной температуре воздуха даже 
в масштабах среднегодовых значений .
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Summary
The Northern part of the Sredinny (Middle) Range is the largest glaciation area in Kamchatka in terms of the 
numbers and areas of glaciers. As of 2016–2017, there were 465  glaciers in this area with a total area of about 
255±17  km2. Amongst the morphological types, the cirque (corrie), slope, and corrie-valley glaciers pre-
dominate (64%), but more than half of the total area (54%) is covered by the corrie-valley and transaction gla-
ciers. The average area of glaciers over this region is 0.55 km2, while for the transection ones it is 8.3 km2. The 
main part (77.4%) of the glaciers in the region is located in the altitude range of 1200–1800 m. The firn line on 
both slopes of the Central Range lies within the altitude range of 880–1910 m. Analysis of changes in the size of 
the recent glaciation in comparison with the data of the mid-twentieth century indicates that the trend towards 
its reduction, established in the second half of the twentieth century, remains at the present time. The loss of the 
area of glaciers in the region registered in the USSR Glacier Inventory (1950), by 2016–2017 amounts to almost 
125 km2 (35.6%). Note, that losses for the first 15 years of the twenty-first century turn out to be approximately 
equal to the total sum of losses for second half of the twentieth century. It means that at the beginning of the 
twenty-first century the rate of reduction of glaciers is 4.3 times greater, i.e. about 1.45% of the area per year. The 
glaciers of the South-Eastern (62.9%) and Southern (43.6%) exposures reduced the most (significantly more than 
others). Loss of the total area was the greatest in small glaciers with sizes smaller 0.1 km2 (> 70%) and the smallest 
in large glaciers exceeding 5 km2 (< 11%). The process of disintegration of large glaciers into smaller ones did also 
accelerate, that increased total number of glaciers. The increase in the rate of glaciers area reduction in the region 
at the beginning of the twenty-first century was mainly caused by the rise in summer air temperatures, that also 
intensified in these years. Similar values of the relative reduction of glacier areas are observed in the North Chui 
Range (Altay), in the Bernese and Pennine Alps, in the Polar Ural, in the Nordenskjold Land (Svalbard), etc.
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Приводятся данные о размерах, морфологии и высотных параметрах ледников северной части 
Срединного хребта на Камчатке в 2016–2017 гг. Дана оценка изменения оледенения района за три 
временных периода: с 1950 по 2016–2017 гг., c 1950 по 2002 гг., c 2002 по 2016–2017 гг. Установлены 
резкое увеличение скорости сокращения ледников с 2002 по 2016–2017 гг. (1,45% площади в год) 
по сравнению с 1950–2002  гг. (0,34%  площади в  год), а также интенсификация распада ледников 
(вместо 152 ледников, зарегистрированных во второй половине ХХ в., обнаружены 187 ледников в 
2002 г. и 249 ледников в 2016–2017 гг.).

Введение

В последние десятилетия горное оледене
ние умеренных широт Северного полушария 
интенсивно сокращается, что связано с потеп
лением климата . Такой процесс наблюдается в 

Альпах [1, 2], на Кавказе [3, 4], Алтае [5, 6], в 
Восточном Саяне [7], на Камчатке [8] и в Корди
льерах [9] . Однако произошедшие в этих горных 
системах изменения часто неоднородны и зави
сят от местных климатических условий, рель
ефа, морфологии, экспозиции и размеров лед
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ников . Подобная неоднородность изменений 
ярко выражена на Камчатке . Так, на Кроноцком 
полуострове сокращение ледников со времени 
каталогизации [10] достигало 27,6% за 1957–
2013 гг ., но оно не было выявлено в районах ак
тивного вулканизма, к которым относятся Клю
чевская и Авачинская группы вулканов [8, 11] .

Изученность ледников разных районов Кам
чатки и повторяемость наблюдений на них край
не неоднородны . Лучше всего изучены ледники 
Ключевской и Авачинской групп вулканов, нахо
дящиеся вблизи относительно населённых райо
нов Камчатки [8] . Меньше исследовано оледене
ние Кроноцкого полуострова и ряда вулканов и 
хребтов ЮгоВосточной Камчатки . К одному из 
наиболее труднодоступных и наименее изучен
ных районов оледенения Камчатки относится се
верная часть Срединного хребта . Этот район уда
лён от активных вулканов, что увеличивает его 
интерес для исследования влияния на ледники 
современных климатических изменений . 

Полевые исследования ледников северной 
части Срединного хребта немногочисленны . 
Первая экспедиция с целью изучения вулка
нов и ледников была организована летом 1964 г . 
Камчатским отделом Географического обще
ства СССР и Институтом вулканологии СО АН 
СССР . Её основные результаты опубликованы 
в работе [12] . Следующие полевые гляциологи
ческие исследования проведены спустя 15 лет (в 
1979 г .) на леднике Гречишкина . Это были ба
лансовые наблюдения и геодезические измере
ния [13] . С 1979 г . гляциологические исследова
ния на ледниках этого района не проводились .

Наиболее актуальные сведения о ледниках 
северной части Срединного хребта приведены в 
работе [8] на 2002 г . (на основе данных ручного 
дешифрирования границ ледников на спутни
ковых снимках) и в Каталоге Randolph Glacier 
Inventory 6 .0 [14] на 2000–2011 гг . (на основе 
данных автоматизированного дешифрирования 
границ ледников на спутниковых снимках) . Со
гласно работе [8], в 2002 г . в этом районе насчи
тывалось 388 ледников общей площадью около 
335 км2; по данным Каталога [14] – 533 ледника 
общей площадью около 421 км2 . Пришла пора 
актуализировать сведения о ледниках этого рай
она, проанализировать их изменения за послед
ние 15–20 лет и сопоставить их с материалами 
более ранних исследований . Задачи этой рабо

ты – получить и исследовать характеристики со
временного оледенения северной части Средин
ного хребта, а также их изменения со времени 
каталогизации (1950 г .) и с 2002 г .

Район исследований

Район исследований расположен в северной 
части Срединного хребта на Камчатке, к северу 
от 57°15' с .ш . (рис . 1), и простирается пример
но на 270 км в направлении с югоюгозапада 
на северосеверовосток до 59°26' с .ш . От Пара
польского дола Срединный хребет постепенно 
повышается до горного массива Острая–Хув
хойтун и имеет сглаженный среднегорный рель
еф . Примерно до 58°17' с .ш . – вулкан Подснеж
ный (1598 м) – он образован цепью вулканов 
позднеплейстоценового возраста с абсолютны
ми высотами 1700–2600 м (высшая точка – гора 
Хувхойтун высотой 2613 м) . Вулканические по
стройки здесь чётко выражены в рельефе . Све
дений об их активности в ХХ–ХХI вв . в научной 
литературе нет, однако в данном районе встре
чаются проявления относительно недавней вул
канической деятельности в виде многочислен
ных свежих, не задернованных лавовых потоков . 
На склонах вулканов находится большое число 
каров и трогов, появление которых связано с 
воздействием позднечетвертичного оледенения . 
К северу от вулкана Подснежный вулканических 
форм рельефа не обнаружено .

Климатические условия определяются осо
бенностями атмосферной циркуляции над се
веровостоком Охотского моря и Беринговым 
морем . Климат восточного склона северной части 
Срединного хребта более континентальный, чем 
западного [15] . Годовое количество атмосферных 
осадков на восточном склоне (600–800 мм) суще
ственно больше, чем на западном (400–500 мм), 
выше на восточном склоне и зимние температуры 
воздуха – в среднем на 2–3 °C . Летние климати
ческие условия на западном и восточном склонах 
различаются существенно меньше, чем зимние . 
Для открытого ветрам с Охотского моря западно
го склона хребта не характерны заметные скачки 
метеорологических параметров .

Северная часть Срединного хребта – круп
нейший район оледенения Камчатки по площа
ди и числу ледников [8, 10] . По данным карты 
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Рис. 1. Район исследований в 2016–2017 гг .
1 – местоположение ледников в 2016–2017 гг .; 2 – северная граница зоны охвата снимков ASTER от 18 .08 .2002 г .; 3 – се
верная граница зоны охвата схем Каталога [10]; 4 – границы района исследований на схеме Камчатки; 5 – ГМС Оссо
ра (а) и Ключи (б)
Fig. 1. Research area in 2016–17 .
1 – location of glaciers in 2016–17; 2 – northern boundary of the ASTER 18 .08 .2002 image coverage area; 3 – northern boundary 
of the Catalog [10] schemes coverage area; 4 – research area boundaries; 5 – weather stations Ossora (а) and Kluchi (б)
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«Режим ледников» из работы [16], области пи
тания ледников района образованы холодной 
фирновой, фирноволедяной и ледяной зонами 
льдообразования . В нивальногляциальной зоне 
широко распространены крупные многолетние 
снежники, что хорошо видно на сериях разно
временных спутниковых снимков и отмечалось 
исследователями и ранее [12, 17] .

Данные и методы

В работе использованы следующие материа
лы: 1) спутниковые снимки Sentinel2 уровня 
обработки L1C от 19 .08 .2016 г ., 10 .09 .2017 г . и 
31 .08 .2018 г . с пространственным разрешени
ем 10 м; 2) скорректированные данные о про
странственном положении границ ледников в 
2002 г . из работы [17]; 3) мозаика цифровой мо
дели рельефа (далее ЦМР) ArcticDEM v3 .0 [18] 
с пространственным разрешением 2 м; 4) ЦМР 
ASTER GDEM V3 [19] с пространственным раз
решением 30 м в географической системе ко
ординат на эллипсоиде WGS 1984; 5) данные 
Каталога ледников СССР [10]; 6) среднемесяч
ная температура воздуха [20] и месячные суммы 
осадков с устранением погрешностей осадко
мерных приборов [21] на гидрометеостанциях 
(ГМС) Ключи и Оссора из архива ВНИИГМИ
МЦД за 1950–2018 гг .

Границы ледников на спутниковых сним
ках Sentinel2 дешифрировали вручную в соот
ветствии с методикой Международного проекта 
GLIMS [22] . Изза облачности в горах подобрать 
спутниковые снимки нужного качества на конец 
августа – начало сентября в пределах одного 
года в период 2015–2019 гг . оказалось невозмож
ным . Поэтому дешифрирование границ ледни
ков велось по подборке снимков Sentinel2 2016–
2018 гг .: 43,1% общего числа ледников были 
обработаны по четырём снимкам 19 .08 .2016 г .; 
53,4% – по четырём снимкам 10 .09 .2017 г .; 
3,4% – по двум снимкам 31 .08 .2018 г . Сним
ки Sentinel2 31 .08 .2018 г . были наименее каче
ственными из всей подборки и использовались 
только в том случае, когда ледники на снимках 
Sentinel2 от 19 .08 .2016 г . и 10 .09 .2017 г . были за
крыты облачностью . Площадь ледников, гра
ницы которых дешифрировались по ним, со
ставляет всего 1,3% общей площади оледенения 

района исследований . Исходя из таких пропор
ций, можно сделать вывод, что результаты ра
боты отражают параметры оледенения северной 
части Срединного хребта в 2016–2017 гг .

Погрешность определения площади ледни
ков по спутниковым снимкам Sentinel2 опре
делялась умножением протяжённости границ 
ледников на точность пространственной при
вязки этих снимков, находящуюся, по данным 
ESA (European Space Agency), в пределах 11 м с 
уровнем доверия 95,5% [23] . Точность определе
ния площадей ледников и их минимальный раз
мер составляли 0,01 км2 . В Каталоге ледников 
СССР [10] на территорию Камчатки ледники с 
площадью менее 0,1 км2 не регистрировались, 
однако в данном исследовании они учитыва
лись . Морфологические типы ледников опреде
лены по классификации работы [24], дополнен
ной материалами других исследований [10, 25] . 

ЦМР ArcticDEM v3 .0 [18] использована для 
определения таких параметров ледников, как 
высоты высших и низших точек, средние вы
соты, вертикальная протяжённость, высо
та фирновой линии и высотное распределение 
площади ледников . Мозаика данной ЦМР на 
территорию района исследований сформирова
на из результатов обработки спутниковых сним
ков WorldView1, WorldView2,  WorldView3 и 
GeoEye1 2010–2017 гг ., скорректированных 
по высоте с использованием данных съёмки 
ICESat . Точность пространственной привязки 
таких снимков и, следовательно, ЦМР на их ос
нове без использования наземных контрольных 
точек находится в пределах 4, 3,5, 3,5 и 3 м со
ответственно . ЦМР ASTER GDEM V3 [19] при
менялась аналогично ArcticDEM v3 .0 для шести 
ледников в северной части района исследова
ний, не покрытых данными ArcticDEM v3 .0 . 
Средняя высота каждого ледника определялась 
как среднее значение всех ячеек ЦМР в преде
лах границ ледника . ArcticDEM v3 .0 использо
вали также как вспомогательный материал при 
проведении ледоразделов . Построенные растро
вые изображения экспозиции и наклона поверх
ности позволили существенно повысить точ
ность проведения ледоразделов по сравнению с 
дешифрированием по визуальным признакам . 
Отметим, что проведение ледоразделов в Ката
логе [10] и в данной работе может существен
но различаться, поэтому в ряде случаев следует 
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анализировать изменения пространственных ха
рактеристик не отдельных ледников, а двухтрёх 
ледников, имеющих общие ледоразделы .

Положение фирновой линии на ледниках ви
зуально определялось на спутниковых снимках . 
Значение высоты фирновой линии снималось с 
ЦМР в точке её пересечения с центральной ли
нией ледника, предварительно построенной в 
модели «Open Global Glacier Model» (OGGM) . 
Входными данными в OGGM служили границы 
ледников, дешифрированные по использован
ным в настоящей работе спутниковым снимкам 
Sentinel2, а также ЦМР ArcticDEM v3 .0 и ASTER 
GDEM V3 (для шести ледников, не покры
тых данными ArcticDEM v3 .0) . Если централь
ная линия ледника пересекала фирновую линию 
более одного раза (например, крупные участки со 
льдом на поверхности среди фирновых полей), то 
высота фирновой линии не определялась .

Данные об оледенении района исследований 
в Каталоге [10] приведены на 1950 г . Они полу
чены в результате анализа материалов дешиф
рирования аэрофотоснимков, сделанных в авгу
сте 1950 г . Во всех случаях (около 30% ледников 
района), когда в основной таблице Каталога 
приводятся данные о высоте фирновой линии, 
в графе «способ определения и дата» стоит от
метка «АФС 10/VIII50» . Единственное исклю
чение – ледник Гречишкина, где в 1964 г . были 
выполнены полевые исследования [12] . Это, од
нако, не означает, что площади остальных лед
ников определяли с помощью иных материалов 
(например, топографических карт) . Фирновая 
линия визуально находится далеко не всегда и 
на современных спутниковых снимках . Оценить 
погрешности всех данных о площадях ледников 
в Каталоге [10] невозможно, так как исходные 
материалы аэрофотосъёмок недоступны . Од
нако такая оценка была сделана для ледников 
Слюнина и Гречишкина в работе [17] . В резуль
тате обработки данных дешифрирования гра
ниц этих ледников на привязанных аэрофото
снимках 1950 г . было показано, что измеренные 
площади расходятся с данными Каталога [10] на 
0,7% для ледника Слюнина и на 2,2% для ледни
ка Гречишкина .

Данные о пространственном положении гра
ниц ледников района исследований в 2002 г . 
взяты из работы [17] . Они получены в результате 
ручного дешифрирования четырёх спутниковых 

снимков ASTER (ортопродукт) от 18 .08 .2002 г . с 
пространственным разрешением 15 м . Анализу 
подверглись исходные файлы данных в вектор
ном формате «shapefile» (полигональный) после 
коррекции . Коррекция заключалась в более точ
ном определении границ нескольких ледников 
с развитой поверхностной мореной . Три ледни
ка, ранее считавшиеся распавшимися (на восемь 
сегментов), были определены как сохранившие 
целостность . Отметим, что пространственный 
охват района исследований снимками ASTER 
2002 г . в его северной части меньше охвата 
снимками Sentinel2 в 2016–2017 гг . (см . рис . 1) 
и больше охвата схемами Каталога [10] .

При анализе изменений ледники разбива
лись на группы согласно их площадям в 2016–
2017 гг . В случае распада ледников, зарегистри
рованных в Каталоге [10] или в работе [17], 
учитывалась суммарная площадь всех фрагмен
тов данных ледников в 2016–2017 гг . Все ис
пользованные в работе спутниковые снимки и 
ЦМР были зарегистрированы в проекции UTM 
(зона 57N) на эллипсоиде WGS 1984 . Эти дан
ные обрабатывали в программных пакетах QGIS 
и ESRI ArcGIS .

Результаты исследования

Обработка современных спутниковых сним
ков Sentinel2 для района исследований позво
лила идентифицировать 465 ледников общей 
площадью около 255±17 км2 . Из Каталога лед
ников СССР [10] идентифицировано 249 лед
ников, 106 из которых сохранили целостность, 
а 143 ледника представляли собой фрагменты 
46 распавшихся ледников, зарегистрированных 
в Каталоге; 45 ледников из 197, зарегистриро
ванных в Каталоге [10] на территорию района 
исследований, не были выявлены на снимках 
Sentinel2 . При сравнении с работой [17] (на 
2002 г .) идентифицировано 433 ледника: 288 лед
ников сохранили целостность, а 145 ледников 
были фрагментами 56 распавшихся ледников, 
выявленных в работе [17] . 39 ледников, зареги
стрированных в этой работе, не были идентифи
цированы на снимках Sentinel2 (из них девять 
были зарегистрированы в Каталоге [10]) . 32 лед
ника, выявленных на снимках Sentinel2, не ре
гистрировались ранее в работах [10, 17] .
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Анализ морфологии ледников, выявленных 
на современных снимках Sentinel2, отражён в 
табл . 1 . В количественном отношении в райо
не исследований преобладают каровые, склоно
вые и кароводолинные ледники . Менее всего 
распространены сложные долинные, перемёт
нодолинные и ледники барранкосов . По пло
щади преобладают кароводолинные и пере
мётнодолинные . Наименьшие площади заняты 
висячими ледниками и ледниками барранкосов . 
Наибольшие средние размеры характерны для 
сложных долинных и перемётнодолинных лед
ников, к которым относятся крупнейшие ледни
ки района – Слюнина (29,2±0,7 км2), Хувхойтун 
(21,9±0,7 км2), Гречишкина (13,8±0,3 км2) и др . 
Наименьшие средние размеры у висячих, при
склоновых и котловинных ледников .

Низшие точки 97,4% ледников северной 
части Срединного хребта находятся выше 800 м 
над ур . моря (все высоты в статье даны над уров
нем моря), 89,7% – выше 1000 м, 66,9% – выше 
1200 м . Наименьшая высота конца ледника – 
520 м – зафиксирована у присклонового ледни
ка . Это – единственный ледник района исследо
ваний, спускающийся ниже 650 м . Вертикальная 
протяжённость 98,1% ледников района иссле
дований составляет менее 1000 м (рис . 2, а), 
95,9% – менее 800 м, 92,7% – менее 600 м, 
83,7% – менее 400 м . Вертикальная протяжён
ность более 1000 м свойственна крупнейшим пе
ремётнодолинным (Хувхойтун, Начикинский, 
Гречишкина), долинным (Хайлюлинский) и ка

роводолинным ледникам . Максимальное зна
чение этого показателя (1780 м) зафиксировано 
на леднике Хувхойтун .

Средние высоты 94,6% ледников северной 
части Срединного хребта находятся в диапазоне 
900–1900 м (см . рис . 2, б), 87,5% – в диапазоне 
1000–1800 м, 75,5% – в диапазоне 1100–1700 м . 
Медианное значение средней высоты ледников 
составило 1430 м . Диапазон средних высот круп
нейших (> 5 км2) ледников района составляет 
1390–1610 м . Высота фирновой линии установле
на для 152 ледников, 86 из которых расположены 
на западном склоне Срединного хребта, а 66 – 
на восточном . Её значения изменяются от 880 
до 1910 м на западном склоне и от 870 до 1860 м 
на восточном, а медианное значение составило 
около 1430 м . На восточном склоне Срединно
го хребта медианное значение высоты фирновой 
линии (1410 м) немного ниже, чем на западном 
(1435 м) . В направлении с юга на север высота 
фирновой линии  на ледниках закономерно по
нижается . Вероятно, фирновую линию без до
полнительных исследований не следует отож
дествлять с границей питания ледников, так как 
в областях питания ледников в этом районе ши
роко распространены фирноволедяная и ледя
ная зоны льдообразования (карта № 234 [16]) .

Результаты анализа изменений ледников, за
регистрированных в Каталоге [10] на территорию 
района исследований, с 1950 по 2016–2017 гг . 
приведены в табл . 2 . За указанный период общее 
сокращение зарегистрированных в этом Катало

Таблица 1. Морфологические типы ледников северной части Срединного хребта в 2016–2017 гг.
Морфологический тип 

ледников
Число  

ледников
Площадь 

ледников, км2
Средний размер 

ледника, км2
Доля ледников данного морфологического типа 
в общем числе ледников/в общей площади, %

Долинный 23 25,4±1,6 1,10 4,9/10,0
Сложный долинный 2 31,0±0,9 15,49 0,4/12,1
Перемётнодолинный 8 66,1±2,3 8,26 1,7/25,9
Кароводолинный 60 70,9±4,7 1,18 12,9/27,8
Каровый 157 29,9±3,6 0,19 33,8/11,7
Висячий 12 0,4±0,1 0,03 2,6/0,1
Склоновый 79 7,1±1,3 0,09 17,0/2,8
Присклоновый 50 4,1±0,8 0,08 10,8/1,6
Барранкосов 9 1,2±0,2 0,14 1,9/0,5
Подножий 39 16,8±1,5 0,43 8,4/6,6
Котловинный 21 1,8±0,3 0,08 4,5/0,7
Не определён 5 0,5±0,1 0,10 1,1/0,2

Всего 465 255,2±17,4 0,55 100/100
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ге ледников, идентифицированных на современ
ных спутниковых снимках Sentinel2, составило 
около 125 км2, или 35,6% . Примерно половина 
площади сокращения (около 62 км2) потеряна в 
1950–2002 гг ., что составляет 1,20 км2, или 0,34% 
исходной площади ледников в год . Остальные 
потери (63 км2) пришлись на период с 2002 по 
2016–2017 гг . – в среднем 4,20 км2, или 1,45% 
площади ледников 2002 г . в год, т .е . скорость 
сокращения ледников в этом районе за 2002 – 
2016–2017 гг . увеличилась примерно в 4,3 раза по 
сравнению с периодом 1950–2002 гг .

Для анализа ледники были разделены на груп
пы в соответствии с их площадями в 2016–2017 гг . 
Для распавшихся ледников учитывалась суммар
ная площадь всех фрагментов . Наименьшее от

носительное сокращение (10,9%) по сравнению с 
данными Каталога [10] претерпели наиболее круп
ные (> 5 км2) ледники . Небольшое увеличение 
площади (1,4%) этой группы ледников в 1950–
2002 гг ., вероятно, следствие погрешностей опре
деления их площадей в Каталоге и разного прове
дения ледоразделов . Несколько ледников данной 
группы имеют мощный моренный покров на язы
ках и протяжённые ледоразделы в области аккуму
ляции . По этим причинам, а также изза сложной 
конфигурации протяжённой (69,7 км в 2002 г .) 
границы площадь ледника Хувхойтун (24,2 км2), 
составившая в 2002 г . 27,2±1,4 км2, видимо, была  
недооценена в Каталоге [10] .

С уменьшением площадей ледников увели
чивается относительное сокращение их площа

Рис. 2. Вертикальная протяжённость (а) и средние высоты (б) ледников разных размеров северной части 
Срединного хребта
Fig. 2. Altitude range (а) and average glacier heights (б) of different sizes in the northern part of the Middle Range
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ди . Наибольшее сокращение наблюдается у ледников с площадью 
менее 0,1 км2 . Эта закономерность характерна как для периода с 
1950 по 2016–2017 гг . в целом, так и для периодов 1950–2002 и с 
2002 по 2016–17 гг . по отдельности . Параллельно с сокращением 
площадей ледников шёл процесс их распада (рис . 3, а), ускорив
шийся с 1950 по 2016–2017 гг . Так, 46 ледников, зарегистрирован
ных в Каталоге [10], к 2016–2017 гг . распались на 143 фрагмента . 
При этом в 2002 г . им соответствовал 81 ледник . 

Изменение площади ледников, зарегистрированных в Ката
логе [10], в зависимости от их экспозиции отражено на рис . 3, б. 
Больше всего сократились ледники, ориентированные на юго
восток (на 62,9%, или 19,6 км2) и юг (на 43,6%, или 5,0 км2) . Для 
этих групп ледников также характерно наибольшее сокращение в 
периоды 1950–2002 (на 42,1 и 23,0% соответственно) и с 1950 по 
2016–17 гг . (на 35,9 и 26,7% соответственно) . Отметим, что лед
ники данных экспозиций имеют по сравнению с ледниками иных 
экспозиций относительно небольшие средние размеры как по Ка
талогу [10], так и в 2002 и 2016–2017 гг . (см . рис . 3, в) . Менее всего 
с 1950 по 2016–17 гг . сократилась площадь ледников северовос
точной (на 25,8%, или 13,5 км2), югозападной (на 29,4%, или 
13,1 км2) и северной (на 29,7%, или 11,1 км2) экспозиций . Для лед
ников, ориентированных на северовосток и югозапад, подобную 
динамику можно объяснить двумя причинами . Вопервых, это 
ориентация данных ледников по отношению к влагонесущим воз
душным массам, поступающим с Охотского и Берингова морей с 
запада и востока соответственно . Вовторых, ледники данных экс
позиций характеризуются наибольшими средними размерами в 
районе исследований (см . рис . 3, в) . Кроме того, интенсивность 
процесса распада ледников югозападной экспозиции оказалась 
довольно мала – шести ледникам, зарегистрированным в Катало
ге [10], соответствуют восемь ледников в 2016–2017 гг .

Самый интенсивный распад характерен для ледников вос
точной экспозиции – 27 ледникам, зарегистрированным в Ка
талоге [10], к 2016–2017 гг . стали соответствовать 58 ледников . 
При этом их средний размер сократился с 2,60 до 0,78 км2 . Воз
можно, это объясняется относительно небольшой долей каровых 
ледников (около 40%) в данной группе . Наименее подвержены 
распаду ледники южной экспозиции, число которых с 1950 по 
2016–2017 гг . увеличилось с 10 до 11 (распался только один лед
ник после 2002 г .), что можно объяснить преобладанием (8 из 11) 
небольших каровых ледников .

В работе [17] в северной части Срединного хребта было иден
тифицировано 190 ледников, не зарегистрированных в Катало
ге [10] . Преимущественно это небольшие ледники – 55 из них 
имели площадь менее 0,1 км2, а площадь ещё 116 находилась в 
пределах 0,1–0,5 км2 . Чтобы получить более полное представле
ние об изменениях оледенения северной части Срединного хреб
та в период с 2002 по 2016–2017 гг ., были проанализированы из
менения 344 ледников, идентифицированных на снимках ASTER 
от 18 .08 .2002 г ., и соответствующих им ледников, выявленных на Та
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современных снимках Sentinel2 (табл . 3) . Общее 
сокращение площади зарегистрированных в ра
боте [17] ледников, идентифицированных на со
временных спутниковых снимках Sentinel2, за 
данный период равно 88,1 км2, или 26,0%, что со
ставляет в среднем 5,87 км2, или 1,73% исходной 
площади ледников в год . Из табл . 3 видно, что 
относительное сокращение площади ледников в 
районе исследований обратно пропорционально 
их размерам . Менее всего (на 12,3%) сократились 

самые крупные ледники площадью более 5 км2 . 
Наибольшее сокращение (на 68,5%) претерпели 
самые мелкие ледники площадью менее 0,1 км2 .

Дополнительно проведено исследование со
кращения оледенения с 2002 по 2016–2017 гг . по 
высотным зонам (рис . 4) . Бóльшая часть оледе
нения северной части Срединного хребта (76,6% 
в 2002 г . и 77,4% в 2016–17 гг .) сосредоточена 
в высотном диапазоне 1200–1800 м . На эти же 
высоты приходятся основные потери площади 

Рис. 3. Изменение числа (а), площади (б) и средних размеров (в) ледников северной части Срединного хреб
та, зарегистрированных в Каталоге ледников [10], с 1950 по 2016–2017 гг . 
Fig. 3. Change in quantity (а), area (б), and average size (в) of glaciers in the northern part of the Middle Range, re
corded in the Catalog of glaciers [10], from 1950 to 2016–2017
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оледенения в период с 2002 по 2016–2017 гг . – 
65,5 км2 (25,2%) при общем сокращении лед
ников за данный период на 88,1 км2 . Доля оле
денения, расположенного здесь ниже 800 м, 
составляет около 0,3% . Малая площадь оледене
ния на высотах выше 2000 м обусловлена мень
шими высотами основной части горного масси
ва Острая–Хувхойтун .

Обсуждение результатов

Для определения причин сокращения ледни
ков в северной части Срединного хребта были 
исследованы климатические изменения, прои
зошедшие здесь в 1950–2018 гг . Для этого ана
лизировались находящиеся в открытом доступе 

данные наблюдений на ближайших ГМС с отно
сительно длинными рядами наблюдений – Оссо
ра (3 м над ур . моря) и Ключи (28 м над ур . моря) 
(см . рис . 1) . Анализировались средние летние (с 
июня по август) температуры приземного слоя 
воздуха [20] за 1950–2018 гг . и суммы осадков с 
устранением погрешностей осадкомерных при
боров [21] с октября по май (период аккумуляции 
на ледниках Камчатки) за 1950–2015 гг . для ГМС 
Ключи и за 1959–2015 гг . для ГМС Оссора . Сред
ние летние температуры воздуха в районе иссле
дований после 2000 г . были существенно выше, 
чем до 2000 г . (рис . 5, а, б) . Их значения для ГМС 
Ключи с осреднением по пятилетним временным 
интервалам с 2000 г . не опускались ниже 14 °C, 
чего не было ни для одного пятилетнего интер
вала до 2000 г . На ГМС Оссора с середины 2000х 

Таблица 3. Изменение числа и площади ледников северной части Срединного хребта, зарегистрированных в рабо
те [17], с 2002 по 2016–2017 гг.

Размер ледников в 
2016–2017 гг ., км2

Число ледников Площадь ледников, км2 Изменение площади ледников с 
2002 по 2016–2017 гг ., км2/%2002 г . 2016–2017 гг . 2002 г . 2016–2017 гг .

> 5 8 17 128,4±7,1 112,6±3,7 −15,8/−12,3
2–5 16 23 59,1±5,3 46,5±2,7 −12,6/−21,3
1–2 22 34 41,4±4,6 30,2±2,2 −11,2/−27,1

0,5–1 29 43 33,3±3,9 21,1±1,9 −12,2/−36,6
0,1–0,5 154 194 59,8±10,8 35,0±4,9 −24,8/−41,5

< 0,1 115 122 16,8±4,3 5,3±1,4 −11,5/−68,5
Всего 344 433 338,8±36,0 250,7±16,8 −88,1/−26,0

Рис. 4. Высотное распределение площади оледенения северной части Срединного хребта в 2002 и 2016–2017 гг .
Fig. 4. Altitude distribution of glaciation area in the northern part of the Middle Range in 2002 and 2016–2017
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годов прослеживается существенный рост лет
них температур воздуха по сравнению с 1980ми, 
1990ми и началом 2000х годов .

Дополнительно проанализированы изменения 
средних летних температур воздуха в период со
временного потепления (с 1989 г .) по сравнению 
с базовым периодом 1951–1980 гг . Выбор данных 
периодов обоснован в работах [3, 26] . На ГМС 
Ключи и Оссора средние летние температуры воз
духа, осреднённые за 1989–2018 гг ., по сравнению 
с 1951–1980 гг . выросли на 1,3 °C . На находящей
ся на побережье Охотского моря к северозападу 
от района исследований ГМС УстьВоямполка 
(58°31' с .ш ., 159°10' в .д .) средние летние темпе
ратуры воздуха, осреднённые за 1989–2006 гг ., 
по сравнению с 1951–1980 гг . повысились на 
0,6 °C [8] . Осреднённое количество осадков, вы
падающих с октября по май, в 1989–2015 гг . по 
сравнению с 1951–1980 гг . на ГМС Ключи (см . 

рис . 5, в) практически не изменилось . Похожая 
картина наблюдается при сравнении периода 
2000–2015 гг . с 1980–1990 гг . (рост на 0,5%) . На 
ГМС Оссора, напротив, наблюдается явный рост 
количества выпадающих в холодный период осад
ков, он составил 13,3% за период 1989–2015 гг . 
по сравнению с 1959–1980 гг . и 19,5% за период 
2000–2015 гг . по сравнению с 1980–90ми года
ми . На ГМС УстьВоямполка осреднённые суммы 
осадков с октября по май за период 1989–2006 гг . 
были на 20,8% меньше, чем в 1966–1980 гг . [8] .

Приведённые данные позволяют сделать 
вывод о климатических причинах сокращения 
оледенения северной части Срединного хребта 
во второй половине ХХ и начале ХХI вв . Главная 
причина – повышение летних температур возду
ха . Увеличение количества выпадающих твёрдых 
осадков в северовосточной части района исследо
ваний, судя по полученным результатам, не ком

Рис. 5. Средние летние температуры воздуха (а) и их тренды (полином 5й степени), в том числе с усредне
нием по пяти годам (б), и суммы осадков с октября по май с усреднением по пяти годам (в) на метеостанци
ях Оссора (1) и Ключи (2)
Fig. 5. Average summer air temperatures (а) and their trends (polynomial of the 5th degree), including averaging over five 
years (б), and precipitation from October to May averaged over five years (в) at weather stations Ossora (1) and Kluchi (2)
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пенсирует увеличение летнего таяния . Обращает 
на себя внимание резкий рост скорости сокраще
ния оледенения здесь в начале ХХI в . – с 0,34% 
площади в год в 1950–2002 гг . до 1,45% площади в 
год в период с 2002 по 2016–2017 гг . для ледников, 
зарегистрированных в Каталоге [10] . Он происхо
дил в условиях ускорившегося роста летних тем
ператур воздуха и активного процесса распада лед
ников на фрагменты меньшего размера .

На рис . 6 приведён пример ледника (№ 115), 
распавшегося в период 2002–2016 гг . на три 
фрагмента . При этом его площадь сократилась с 
0,9 км2 в 2002 г . до 0,4 км2 в 2016 г ., т .е . более чем 
вдвое . Особенность данного ледника – неболь
шая вертикальная протяжённость, всего около 
200 м . Вероятно, это – основная причина стре
мительного сокращения его площади в условиях 
повышения летних температур . Рост летних тем
ператур, зафиксированный на ближайших ГМС, 
мог привести к подъёму границы питания лед
ника выше его верхней точки, т .е . к практиче
ски полному исчезновению его области питания 
(что видно на рис . 6) .

Резкое ускорение процесса распада ледни
ков в начале ХХI в . может свидетельствовать о 
том, что к концу ХХ в . их нижние части стали 
истончёнными . Дальнейшее понижение по
верхности за счёт абляции, усилившейся в ре
зультате повышения летних температур воздуха, 
привело к масштабному вытаиванию элемен
тов подлёдного рельефа и фрагментации лед
ников (как на рис . 6) . Изза труднодоступности 
района исследований это предположение пока 
не подтверждено опубликованными данными 
полевых наблюдений . Однако подобные собы
тия наблюдались на горных ледниках западной 

части Земли Норденшельда (архипелаг Шпиц
берген), где активизация распада ледников была 
зафиксирована многолетними полевыми наблю
дениями, а скорость сокращения оледенения 
увеличилась с 0,49% площади в год в период с 
1936 по 2002–2004 гг . (0,51% площади в год в пе
риод с 1990 по 2002–2004 гг .) до 1,67% площади 
в год в период с 2002–2004 по 2016–2017 гг . [27], 
т .е . в 3,4 раза . Близкая к этим значениям ско
рость сокращения площади оледенения (1,54% 
в год) установлена на Полярном Урале в период 
2000–2018 гг . [28] . Она возросла примерно вдвое 
по сравнению со скоростью сокращения площа
ди ледников в период 1953–2000 гг .

Похожее увеличение скорости сокращения 
оледенения наблюдается и в горных районах 
умеренных широт Северного полушария . Так, 
на СевероЧуйском хребте (Алтай) она возрос
ла с 0,37% площади в год в период 1968–2008 гг . 
до 1,21% площади в год в 2008–2017 гг . [6], т .е . 
в 3,3 раза . Оледенение Бернских, Пеннинских 
и Грайанских Альп в 2000–2014 гг . сокращалось 
со скоростью около 1,8% площади в год [2] . Раз
ница в скорости сокращения площади ледников 
северной части Срединного хребта, зарегистри
рованных в Каталоге [10] и в работе [17], состав
ляет 1,45 и 1,73% площади в год соответственно 
в период с 2002 по 2016–17 гг . и объясняется су
щественно большей выборкой в работе [17] . Из 
190 ледников, не зарегистрированных в Катало
ге [10] и учтённых в работе [17], 171 ледник имел 
площадь, не превышающую 0,5 км2 . Ледники 
таких размеров характеризуются наибольшими 
скоростями сокращения площади, что подтверж
дается результатами настоящего (см . табл . 2) и 
предыдущих [3, 4, 17, 28] исследований .

Рис. 6. Ледник № 115 в 2002 и 2016 гг .
В подложке – спутниковый снимок Sentinel2 от 
19 .08 .2016 г .
Fig. 6. Glacier No 115 in 2002 and 2016 . 
On the background – the space imagery Sentinel2 
19 .08 .2016
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Заключение

Северная часть Срединного хребта – крупней
ший район оледенения Камчатки по числу и пло
щади ледников . По состоянию на 2016–2017 гг . его 
оледенение насчитывало 465 ледников общей пло
щадью около 255±17 км2 . Наиболее распростра
нённые морфологические типы ледников – каро
вые, склоновые и кароводолинные (см . табл . 1) . 
По площади преобладают  кароводолинные и пе
ремётнодолинные . Бόльшая часть площади лед
ников района (77,4%) сосредоточена в высотном 
диапазоне 1200–1800 м над ур . моря .

Анализ изменений ледников со времени ка
талогизации в середине ХХ в . показал, что тен
денция к сокращению их размеров, установив
шаяся во второй половине ХХ в ., сохраняется 
и в настоящее время . Площадь ледников и их 
средние размеры продолжают сокращаться (см . 
рис . 3, б, в), а их число увеличивается за счёт 
распада ледников (см . рис . 3, а) . При этом про
цессы сокращения площади ледников и их фраг
ментации существенно ускорились с 2002 по 
2016–2017 гг . по сравнению с 1950–2002 гг . Так, 
ледники, зарегистрированные в Каталоге лед
ников СССР [10], потеряли 62,2 км2 площади в 
1950–2002 гг . и примерно столько же (63,0 км2) 

в период с 2002 по 2016–2017 гг ., т .е . такую же 
площадь, но за период в 3,5 раза меньше .

Относительное сокращение площади лед
ников обратно пропорционально их размерам . 
Наименьшее сокращение с 1950 г . претерпе
ли наиболее крупные (более 5 км2) ледники, а 
наибольшее – небольшие ледники площадью 
менее 0,1 км2 (см . табл . 2) . Более всего c 1950 по 
2016–2017 гг . сократились ледники юговосточ
ной и южной экспозиций (см . рис . 3, б), менее 
всего – северовосточной, югозападной и се
верной . Продолжение и ускорение в ХХI в . со
кращения ледников северной части Срединно
го хребта объясняется ростом летних температур 
воздуха, ускорившимся в начале ХХI в . Близкие 
скорости сокращения оледенения зафиксирова
ны на СевероЧуйском хребте (Алтай), в Альпах, 
на Полярном Урале и Земле Норденшельда (ар
хипелаг Шпицберген) .
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Summary
One of the significant environmental factors of the environments of Northern cities is the specificity of the oxygen 
regime of the atmosphere. The main air pollutants and oxygen absorbents are industrial enterprises and automobile 
transport. Snow cover serves as a natural accumulator of precipitation and other fall-outs from the atmosphere and, 
thus, an indicator of atmospheric pollution. The constancy of the ratio of oxygen in the atmospheric air and snow 
cover allows us qualitative assessing of the change in the concentration of oxygen in the atmosphere during the cold 
season by the value of the redox potential-Eh of snowmelt waters. In the second half of March 2016–2019, a geo-
chemical study of snow cover was conducted on the territory of the city of Yakutsk and its environs. In areas of the 
city with a high level of air pollution, the presence of negative anomalies of the redox potential of the snow cover – 
melt snow waters had been established. It was found that the greatest influence on the decrease in the Eh value of 
snowmelt water is exerted by dustiness of the air, and the content of chlorides and carbonates. These negative anom-
alies of the redox potential in snowmelt waters on the territory of the city are associated with technogenic areas of 
macro- and micro-components of the snow chemical composition, alkaline pH values, and dust emissions into the 
atmosphere. On the territory of Yakutsk, the values of the redox potential of the snow cover decrease, on average, by 
134 mV relative to the background values, while in the areas where polluting objects are located – by 200–250 mV.
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Установлено формирование отрицательных аномалий редокс-потенциала в снежном покрове 
селитебных зон. В  талых водах снежного покрова эти аномалии чётко коррелируют с загрязни-
телями окружающей среды и могут использоваться для оценки санитарного состояния зимней 
атмосферы селитебных и промышленных зон.

Введение

В городской атмосфере существует много 
факторов, негативное влияющих на здоровье че
ловека: более высокая (относительно окружа
ющей территории) температура воздуха, загряз
нённость атмосферы газами (оксидами углерода 

и азота, диоксидами серы) и взвешенными части
цами . Один из важнейших факторов для здоровья 
горожан – содержание кислорода в атмосферном 
воздухе . В привычной для нас обстановке объём
ное содержание кислорода в атмосфере составля
ет около 21% . Как человек, так и животные чутко 
реагируют даже на незначительное уменьшение в 
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атмосфере кислорода: в их поведенческих реакци
ях наблюдается ослабление жизненных функций . 
Длительное пребывание организма в среде с пони
женным парциальным давлением кислорода вызы
вает ряд приспособленческих сдвигов функций ды
хания, что вызывает компенсаторные перестройки 
организма [1, 2] . Для приполярных районов Си
бири и Дальнего Востока существует специфика 
кислородного режима атмосферы, известная как 
синдром «полярного напряжения» [3] или «поляр
ная гипоксия» [4] . Именно поэтому важно иметь 
представление о концентрации кислорода в атмо
сфере северных селитебных зон, когда ослабление 
жизненных функций организма, связанное с при
родной спецификой кислородного режима атмо
сферы, часто возрастает изза «кислородного го
лодания», вызванного техногенным воздействием .

Величина редокспотенциала природных 
вод (талой снеговой воды) зависит в основном 
от содержания в атмосферном воздухе важней
шего окислителя – кислорода . Зная концентра
цию кислорода в зимнем атмосферном воздухе 
селитебных и промышленных зон северных рай
онов, а следовательно, и санитарное состояние 
атмо сферы, можно установить величину редокс
потенциала (окислительновосстановительного 
потенциала) – Eh снежного покрова . Цель на
стоящего исследования – изучение возможности 
использования показателей редокспотенциала 
снежного покрова для оценки специфики кис
лородного режима атмосферы северного города 
(Якутск), вызванного техногенным воздействием .

Методы исследования

Пробы снега для геохимических исследований 
отбирали на территории г . Якутск и в его окрест
ностях во второй половине марта 2016–2019 гг . до 
начала снеготаяния . Пробы, взятые с помощью 
цилиндрического стеклянного пробоотборника 
(без снятия 1,5 см снега у почвы) помещали в по
лиэтиленовые пакеты . В каждом пункте проводи
ли 5–6 измерений толщины снега, определялась 
также его плотность, измерялась температура воз
духа и снега (на поверхности и на почве) . Пробы 
поступали в лабораторию ежедневно после отбора . 
Плавление проб вели при комнатной температу
ре 20 °С непосредственно перед анализом . Хими
ческий анализ снеговой воды выполнен в лабо

ратории геохимии криолитозоны ИМЗ СО РАН 
(аналитики Л .Ю . Бойцова и О .В . Шепелева) . Ре
докспотенциал измеряли электродом ЭРП101 
на ионометрическом преобразователе И500 (ЗАО 
КРИСМАС+) . Диапазон измерений Eh – от −2000 
до +2000 мВ, дискретность показателей – 0,1 мВ, 
абсолютная погрешность – ±0,7 мВ .

Описание района

Город Якутск расположен в среднем течении 
р . Лена, в широкой долине Туймаада, и протяги
вается вдоль левого берега реки на 20 км . Это – 
крупнейший и старейший город в мире, лежащий 
в сплошной криолитозоне . В настоящее время 
город активно развивается . Если в 2000 г . в числен
ность населения составляла 195 тыс ., то в 2020 г . 
она увеличилась до 328 тыс . Основные отрасли 
экономики, загрязняющие атмосферу на террито
рии города, – жилищнокоммунальное хозяйство, 
транспорт и промышленность . Объём выбросов 
загрязняющих веществ от стационарных источни
ков в Якутске составляет около 13 тыс . т в год, от 
транспорта – примерно 34 тыс . т в год . В северной 
и южной частях города находятся промышленные, 
жилищнокоммунальные, топливноэнергетиче
ские и сельскохозяйственные предприятия . Наи
более загрязнён воздух в северном промышленном 
районе, где, помимо интенсивного движения авто
транспорта, значительный вклад вносят предпри
ятия теплоэнергетики и индустрии .

Планировочная структура города – радиаль
нокольцевая . Частая сетка улиц образует значи
тельное число небольших по площади кварталов 
(от 2 до 8 га) . Проезжая часть улиц в основном 
приподнята . Характер застройки – неровный: 
на окраинах города это преимущественно одно 
и двухэтажные строения, в центральной части – 
капитальная застройка каменными зданиями от 
4–5 до 9–16 этажей .

Результаты и обсуждение

Оценка относительного содержания кислорода 
в зимней атмосфере города выполнена путём опре
деления величины редокспотенциала снежного 
покрова . Кислород – основной потенциалзадаю
щий компонент талых снеговых вод . Постоянство 
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соотношения кислорода в атмосферном воздухе 
и снежном покрове позволяет оценить измене
ние концентрации О2  в атмосфере по величине Eh 
снега . На территории Якутска отрицательные ано
малии величины Eh (недостаток кислорода) хоро
шо идентифицируются с источниками загрязнения 
атмосферы и фиксируются на локальных площа
дях, приуроченных к промышленным предприяти
ям и частично к жилым кварталам . 

Снег загрязняется уже в процессе своего об
разования, а затем при выпадении, когда снежин
ки захватывают и осаждают газы, аэрозольные 
и пылевые частицы взвешенных веществ из ат
мосферы . Снежный покров как естественный на
копитель даёт действительную величину сухих и 
влажных выпадений в холодный сезон и может 
служить индикатором атмосферного загрязнения 
соединениями серы, азота, тяжёлыми металлами и 
другими компонентами [5–7] . В снежном покрове 
вокруг источников загрязнения воздуха (городов и 
промышленных центров) формируются комплекс
ные геохимические аномалии . Предполагается, 
что в твёрдых атмосферных осадках растворено 
лишь незначительное количество воздуха . Одна
ко известно, что сросшиеся кристаллы снега или 
кристаллы, происходящие из замёрзших капелек 
воды, могут содержать довольно высокие концент
рации газообразных составляющих [8] .

По мнению С . Мацуо и Я . Мияки [9], атмо
сферный воздух, растворённый в переохлаждён
ных водяных каплях, на контакте с ледяной по
верхностью более других газов обогащён СО2 и 
Аr и полностью заключён в ледяных кристаллах, 
поскольку переохлаждённые капли образуют их 
ядра . Измерения показали, что суммарное газо
вое содержание в снежных осадках невелико – 
порядка 1 млн на 1 кг . Газовая смесь обогащена 
углекислым газом [10] . В то же время соотноше
ние кислорода и азота в снеге и атмосферном 
газе остаётся близким . Этот вывод подтвержда
ют и результаты измерений образцов снега, взя
тых в Восточной Антарктиде (табл . 1) .

Основываясь на данных о сохранении соот
ношения кислорода в атмосферном воздухе и 
газах снежного покрова, автор попытался каче
ственно оценить концентрации кислорода в ат
мосфере в течение холодного времени года по 
изменению величины редокспотенциала снеж
ного покрова Якутска – относительно большого 
северного города с продолжительностью устой
чивого снежного покрова 6,5 мес . Редокспо
тенциал природных вод (талой снеговой воды) 
изменяется в районе Якутска в интервале 340–
587 мВ и зависит преимущественно от содержа
ния в атмосферном воздухе важнейшего окисли
теля – кислорода, так как концентрации других 
окислителей незначительны . 

Существующее в атмосферном воздухе 
г . Якутск содержание сероводорода – около 0,01 
(до 0,0072) мг/м3 – не влияет на понижение ре
докспотенциала . Концентрации других окис
лителей (Н, Fe, Mg и V) в атмосфере города от
носительно высоки (на уровне промышленных 
объектов, например, таких, как г . Стоктонон
Тис в Великобритании, расположенный в преде
лах индустриальной территории, и г . Пасадена в 
США, известного высоким уровнем смога [13]), 
но недостаточны, чтобы повлиять на пониже
ние величины Еh (табл . 2) . Поэтому основным 
потенциалзадающим компонентом, определя
ющим окислительную обстановку среды в Якут
ске, служит кислород . Известно (В .В . Щербаков, 
1968 г .) об увеличении положительных значений 
Eh с ростом содержания кислорода [14] . Между 
содержанием кислорода в природных водах и 
редокспотенциалом наблюдается функцио
нальная зависимость (рис . 1) . Редокспотенци
ал в снежном покрове города изменяется от 340 

Таблица 1. Газовый состав градин, снега и атмосферного 
воздуха

Объект СО2 /N2 O2 /N2 Ar/N2 Источник
Градины  
(Швейцария)

0,0200 0,293 0,0154 [10]0,0175 0,297 0,0164
Снег, Антарктида Не опр . 0,263 0,0118 [11]
Атмосфера 0,0038 0,268 0,0120 [12] 

Таблица 2. Содержание основных окислителей в атмо
сферных осадках промышленных городов и Якутска

Компо
ненты

Единицы 
измерения Якутск

Промышленные города [13]
Пасаде

на, США
СтоктононТис, 
Великобритания

Население тыс . чел . 328 135 290
Н2S

мг/м3

0,01 Не опр .
Fe 1,218 3,2 1,7
Mn 0,050 0,03 0,1
V 0,022 0,01 0,02
Cr 0,009 Не опр . 0,008
Н+ мг·моль/м3 2,0·10−8

Не опр .
рН 7,69
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до 508 мВ . Фоновая концентрация значений Еh 
снега в окрестностях Якутска (долина Туймаада) 
за пределами техногенного воздействия состав
ляет 579–587 мВ, в среднем – 583 мВ (табл . 3) .

Для анализа большого объёма фактического 
материала, объективной оценки взаимосвязи Еh 
с химическим составом снежного покрова и по
вышения эффективности интерпретации полу
ченных данных применялся факторный анализ – 
один из методов многомерной математической 
статистики . Были поставлены следующие зада
чи: 1) классификация признаков, т .е . химических 
элементов и соединений, связанных с величи
ной редокспотенциала; 2) представление мате
матической модели, т .е . уравнений, описывающих 
факторы (природные или антропогенные компо
ненты) по признакам; 3) основная задача – иден
тификация факторов на основании интерпретации 
факторных решений . Предварительное решение 
выполнено с помощью метода главных компо
нент . Затем эти решения уточнялись методом мак
симального правдоподобия и проверялась стати
стическая значимость получаемого решения как 
по числу оцениваемых факторов, так и по надёж
ности получаемого решения (для факторного ре
шения был задан 99%ый уровень значимости) . По 
результатам факторного анализа проведена клас

сификация признаков по их зависимости от степе
ни корреляции Eh с факторами (табл . 4) .

Выполненная классификация зависимости 
признаков от Еh показала отсутствие сильных 
положительных и преобладание значимых отри
цательных корреляционных связей редокспо
тенциала с макрокомпонентами химического 
состава растворимой фазы снежного покрова, ве
личиной рН, Сu и особенно чёткую отрицатель
ную корреляцию с запылённостью снега (возду
ха) . Соотношение между Еh и содержанием пыли 
в снежном покрове города показано на рис . 2 .

Признаки химических элементов, имеющих 
наиболее сильные связи с Еh, группируются во 
II классе (факторы 1 и 4) и имеют вид следую
щих уравнений:
фактор 1 (факторный вес 26,5%) = −Рм, К (0,81) − 
Cl (0,75) − Na (0,70) − Мg, Ca (0,65) − НСO3 (0,61) − 
SO4 (0,58) − NO2 (0,52) + Еh (0,38);
фактор 4 (факторный вес 8,9%) = −рН (0,65) − 
Сu2+ (0,51) + Еh (0,39) .

Рис. 1. Зависимость редокспотенциала Еh от содер
жания кислорода О2 в природных водах г . Якутск [14] 
Fig. 1. Dependence of the redox potential Еh on the oxy
gen content О2 in natural waters [14] of the city of Yakutsk

Таблица 3. Химический состав снежного покрова в 
г. Якутск и его окрестностях (2015–2016 гг.)

Показа
тели

Едини
цы из

мерения

Город, n = 40* Окрестности 
(фон), n = 6

min max mean min max mean
рН 5,88 7,86 6,80 5,85 6,12 6,07
Еh мВ 340 508 449 579 587 583
Минера
лизация 

мг/л

13,0 193,0 55,0 8,31 9,54 9,0

НСО3
− 5,50 48,6 11,49 6,76 7,73 7,15

SO4
2− 0,20 14,4 3,10 0,33 0,91 0,54

NО3
− 0,07 8,60 2,14 0,20 0,80 0,60

Fe3+ 0,05 0,3 0,14 < 0,05 0,05 < 0,05
Mn4+

мкг/л

0,5 538,0 2,5 < 0,3 12,0 < 0,3
Cr 0,1 15,0 1,4 < 0,1 < 0,1 < 0,1
Mo 0,1 8,0 0,7 < 0,1 < 0,1 < 0,1
V 0,1 5,0 0,16 < 0,1 < 0,1 < 0,1

*n – число проб . Курсивом выделены концентрации ниже 
чувствительности анализа .

Таблица 4. Классификация химических компонентов и 
соединений (пыли и растворимой фазы снега) в зависи
мости от степени их корреляции с Eh*
Фактор II класс (≥−0,5) III класс (≤ 0,5) IV класс (≤ −0,5)

1 Рм, К, Na, Cl, Mg, 
Ca, HCO3, SO4, NO2

– NH4, Pb, pH

4 pH, Cu Cl, Zn, Mo, Na –

*Прочерки – отсутствие в данном факторе химических 
элементов .
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Интерпретация факторных решений позво
ляет сделать следующие выводы .

1 . Фактор 1 (факторный вес 26,5%) содержит 
компоненты, имеющие сильные отрицательные 
корреляционные связи с редокспотенциалом: 
запылённость воздуха и комплекс макрокомпо
нентов (анионов и катионов), определяющих 
химический состав снежного покрова, а также 
компоненты с более слабыми отрицательными 
корреляционными связями с Еh: аммоний, Рb и 
величина рН (водород) .

2 . Величина редокспотенциала в талых 
водах снежного покрова имеет чёткие отрица
тельные корреляционные связи с перечислен
ными компонентами (см . табл . 4) . Поскольку 
величина Еh зависит главным образом от со
держания кислорода, то очевидна явная зави
симость между повышением концентрации в 
атмосфере и снежном покрове загрязняющих 
компонентов (в газовой, аэрозольной и пылевой 
фазах) и уменьшением Еh (концентрации О2) .

3 . В фактор 4 (факторный вес 8,9%), как и в 
фактор 1, входят компоненты, имеющие силь
ные отрицательные связи с Eh – показатель рН 
и Cu . Хотя Cu не относится к приоритетным за
грязнителям атмосферы Якутска, её присутствие 
в воздухе, повидимому, влияет на понижение 
концентрации кислорода . Отрицательная корре
ляция рН/Eh указывает на существующую вза
имосвязь между повышением рН (уменьшени
ем свободных ионов водорода Н+) и снижением 
количества О2 в атмосферном воздухе . В рай
онах города с высоким уровнем техногенного 
воздействия, обусловленным пылевым, пре
имущественно карбонатным загрязнением, наб
людается повышенная щёлочность снежного 

покрова [7] . Поэтому понятна отрицательная 
корреляция между величинами Еh и рН, которая 
показана на рис . 3 .

Показательно совпадение отрицательных 
аномалий редокспотенциала и полей распро
странения щелочных значений рН с местона
хождением основных объектов загрязнения 
воздушного бассейна города . Расположение от
рицательных аномалий Еh совпадает с техно
генными полями комплекса основных макро и 
микрокомпонентов химического состава талых 
снеговых вод, источник которых – поступле
ние загрязнителей из атмосферы . Очевидно, что 
в этих районах города будет наблюдаться пони
женное содержание кислорода  в атмосфере .

Корреляционный анализ показал наличие 
значимой отрицательной связи редокспотенци
ала с пылевыми выбросами Рм (см . рис . 2) . По
казатель Рм – плотность техногенного загряз
нения [6] – фиксирует суммарное количество 
пылевых выбросов в атмосферу . Интересно про
следить не только суммарное воздействие пы
левого загрязнения, но и влияние присутству
ющих в пыли микроэлементов на понижение 
величины Еh (концентрации О2) . Как и для рас
творимой фазы, была проведена классифика
ция признаков – химических элементов в пы
левой фазе снега в зависимости от степени их 
корреляции с величиной Еh (табл . 5) . Признаки 
химических элементов, присутствующих в пы

Рис. 2. Соотношение между редокспотенциалом Еh 
и содержанием пыли в снежном покрове г . Якутск
Fig. 2. The relationship between redox potential Еh and 
the dust content in the snow cover of the city of Yakutsk

Рис. 3. Зависимость между редокспотенциалом Еh и 
показателем кислотностищелочности рН в снежном 
покрове г . Якутск
Fig. 3. Dependence between redox potential Еh and in
dicator of acidityalkalinity pH in the snow cover of the 
city of Yakutsk
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левой фазе снега и имеющих сильные корреля
ционные связи с величиной Еh, группируются в 
I и II классах (ведущих по величине факторного 
веса) и имеют вид следующих уравнений:
фактор 2 (факторный вес 12,7%) = Sr (0,65) + Еh (0,63) + 
+ Lа (0,49) + Be, Y (0,29) − Мn (0,59) − Pb (0,55) − 
Zn, Ti (0,40) − Cu (0,38) − Cr (0,31); 
фактор 4 (факторный вес 7,7%) = Cu (0,59) + Sn (0,55)+ 
+ Ag (0,52)+Еh, Ti (0,29) − Sb (0,40) − Ga (0,30) − Рм (0,31);
фактор 5 (факторный вес 6,2%) = Sn (0,54) + Zn (0,51) + 
+ Еh (0,40) − Cd (0,50);
фактор 9 (факторный вес 3,8%) = Sb, Zn (0,30) − 
Eh (0,35) − Mo (0,32) − Ni (0,30) .

Среди выделенных факторов, содержащих 
редокспотенциал, наиболее сильные значимые 
связи с величиной Еh имеет только фактор 2, для 
которого высокие факторные нагрузки соответ
ствуют комплексу элементов с положительными 
и отрицательными связями с Еh . Среди первых – 
Sr (наиболее сильная значимая связь), а также La, 
Be и Y; в составе вторых – Mn и Pb (значимая от
рицательная корреляция), а также Zn, Ti, Cr, Cu . 
Преобладание положительных связей с литофиль
ными элементами (Sr, La, Be и Y), входящими в 
состав породообразующих пород и имеющими 
невысокие концентрации в атмосферной пыли, 
отражает незначительное воздействие их присут
ствия в атмосфере на величину Еh (содержание О2 
в воздухе города) . Другая группа микроэлементов, 
относящаяся к фактору 2, характеризуется силь
ными отрицательными корреляционными связя
ми с Еh . Эта группа – преимущественно халько и 
литофильные элементы, в основном тяжёлые ме
таллы, – весьма специфична . Накопление таких 
металлов в снежном покрове города в десятки и 
сотни раз выше фоновых значений для Якутии [7] . 
Их концентрации в пылевой фазе снежного по
крова достигают значений, превышающих сани
тарные нормы для почв (табл . 6) .

Практически все химические элементы, вхо
дящие в фактор 2, кроме Тi, относятся к ак
тивным загрязнителям атмосферного воздуха 
Якутска, формируют контрастные техногенные 
аномалии в снежном покрове и почвах города 
и тесно связаны с объектами загрязнения при
родной среды . Отрицательные корреляционные 
связи этой группы микроэлементов с величиной 
Eh однозначно указывают на зависимость по
нижения концентрации О2 в атмосфере в зонах 
интенсивного техногенного давления не только 
под воздействием газового и аэрозольного за
грязнения, но и пылевых выбросов с высоким 
содержанием халькофильных элементов, прежде 
всего Mn и Pb . Городская территория по сравне
нию с окрестностями выделяется пониженными 
значениями Eh и аномальными концентрация
ми пыли в снежном покрове (рис . 4) .

Отрицательные аномалии редокспотенциала 
приурочены к промышленным районам Якутска с 
высоким уровнем загрязнения атмосферного воз
духа: северным – Мархааэропорт, ГРЭСЯТЭЦ; 
южным и югозападным – домостроительный 
комбинат, птицефабрика–племхоз–помётохра
нилище (рис . 5) . Это – районы распространения 
комплексных техногенных геохимических анома
лий, охватывающих все природные среды – атмо 
и гидросферу, почвы и растительность .

Отрицательные аномалии Eh (дефицит О2) от
мечаются и в некоторых жилых кварталах Якут
ска . Учитывая повышенную загрязнённость 
городской среды [17], дополнительный отрица
тельный фактор, связанный с пониженной кон
центрацией кислорода, значительно ухудшает са
нитарную обстановку в селитебной зоне города . 
Во время редких оттепелей при циклонах, когда 
потеплению сопутствуют понижение атмосфер
ного давления и повышение влажности, количе
ство кислорода снижается и усугубляется кисло
родная недостаточность у больных, страдающих 
сердечнососудистой и лёгочной недостаточно

Таблица 5. Классификация химических элементов (в пыле
вой фазе снега), имеющих корреляционные связи с Еh*
Фак
тор

I класс 
(≥ 0,5)

II класс 
(≥ −0,5)

III класс 
(≤ 0,5)

IV класс 
(≤ −0,5)

2 Sr Mn, Pb La, Be, Y Zn, Ti, Cr, Cu
4 Cu, Sn, Ag – Ti Sb, Ga, Pм
5 Sn, Zn Cd – –
9 – – Sb, Zn Mo, Ni

*Прочерки – отсутствие в данном факторе химических 
элементов .

Таблица 6. Концентрация химических элементов факто
ра 2 в атмосферной пыли г. Якутск, мг/кг
Тяжёлые 
металлы Mn Pb Zn Ti Cu Cr Источник

Сmean 680 253 151 1800 79 98
[15]

Cmax 7000 1500 4000 10 000 2000 700
ПДКпочв 1500 32 150 5000 30 100 [16]
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стью [1, 18] . Но и в холодное время года, когда пре
обладает термический и ветровой режим Сибирско
го антициклона, высокое атмосферное давление, 
повышенная концентрация кислорода и незначи
тельные перепады его содержания в воздухе, в орга
низме начинают преобладать спастические (сосудо
суживающие) реакции . В этих условиях некоторый 
недостаток кислорода в воздухе, вероятно, может 
быть благоприятным для людей, страдающих гипер
тонической, желчно и мочекаменной болезнями, 
спастическим колитом .

Заключение

Существенный экологический фактор состоя
ния окружающей среды северных городов – специ
фика кислородного режима атмосферы . Постоян
ство соотношения кислорода в атмосферном воздухе 
и снежном покрове позволяет качественно оценить 
экологическую ситуацию по величине редокспо
тенциала талых снеговых вод . На территории Якут
ска наблюдается существенное понижение величи
ны Eh снега: в среднем на 200–230 мВ по сравнению 
с фоновыми значениями . Это свидетельствует об 
уменьшении содержания кислорода в атмосфере . 
Формирование отрицательных аномалий редокс
потенциала снежного покрова тесно связано с гео
химическими показателями загрязнения окружа

ющей среды: техногенными аномалиями 
халькофильных элементов в растворимой и 
твёрдой фазах снега и пылевым загрязнением . 
Отрицательные аномалии редокспотенциала 
снежного покрова приурочены к конкретным 
объектамзагрязнителям . Они хорошо иден
тифицируются с источниками загрязнения ат
мосферы и комплексными техногенными гео
химическими ореолами, приурочены главным 
образом к промышленным предприятиям, но 
охватывают и прилегающие жилые кварталы .

Определение техногенной загрязнённости 
по отрицательным аномалиям редокспотен
циала в снежном покрове даёт дополнительную 
возможность комплексной оценки экологиче
ского состояния зимней атмосферы селитеб
ных и промышленных городских районов .

Рис. 5. Аномалии редокспотенциала Еh в снеж
ном покрове г . Якутск:
1 – коренной склон долины р . Лена; 2 – городские 
районы; 3 – изолинии величины Eh, мВ
Fig. 5. Anomalies of the redox potential Еh in the 
snow cover of Yakutsk:
1 – the root slope of the river valley Lena; 2 – urban areas; 
3 – isolines of the value of Eh, mV

Рис. 4. Соотношение редокспотенциала Еh и концент
рации пыли Рм в снежном покрове .
Геохимический разрез в районе г . Якутск (2017 г .): 1 – величи
на Eh, мВ; 2 – концентрации пыли Рм, мг/л; районы города: 
3 – селитебные и промышленные, 4 – окрестности
Fig. 4. The ratio of redox potential Еh and dust concentra
tion Рm in the snow cover .
Geochemical section in the region of Yakutsk (2017): 1 – value of 
Eh, mV; 2 – dust concentration Рm, mg/l; city districts: 3 – resi
dential and industrial, 4 – neighborhoods
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Summary
This investigation has been carried out to identify winters with the maximum frequency of avalanches in the 
Greater Caucasus. The analysis was performed for decades and for the entire period of instrumental observa-
tions (1968–2016). We chose severe snow winters which were followed by releases of particularly large and heavy 
avalanches (Lmax) and the maximum area of damage to the mountain territory during the study period. The fol-
lowing materials were used for this work: 1) 47-year-old (1968–2016) series of data on snow avalanches from 
observations performed at the high-altitude station of the Faculty of Geography of the Lomonosov Moscow 
State University in the near-Elbrus area (Central Caucasus); 2) the results of winter and summer investigations of 
snow and avalanches in Arkhyz (the Western Caucasus); 3) materials of field works carried out in the Caucasus 
at different times; 4) the results of winter typing from data of 41 mid- and high-mountain meteorological stations 
in the Greater Caucasus; 5) literature sources; 6) survey data. The dependence of avalanche activity on the types 
of winters was established for key observational sites in the near-Elbrus area (Central Caucasus) and Arkhyz 
(Western Caucasus). This dependence formed the basis for determining the Lmax winters from factors of the ava-
lanche formation, i.e. the air temperature and precipitation for the cold period from meteorological observations. 
Based on the method of winter typing, the winters of the maximal avalanche occurrence were estimated from 
data of 41 meteorological stations of the Greater Caucasus for 1936–2016. Results of the typing revealed simi-
lar avalanche extremes as it was found from direct observations of releases of snow avalanches: on the Southern 
macro-slope of the Western and Central Caucasus – 1986/87; on the Eastern Caucasus – 1971/72. Two seasons, 
claiming the role of the Lmax – 1967/68 and 1975/76, were revealed on the Northern macro-slope.
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снежность зим.
Дана оценка зим экстремального лавинообразоваия на Большом Кавказе по десятилетиям и за весь 
период инструментальных наблюдений (1968–2016). Использованы данные о сходе снежных лавин 
и результаты типизации зим по материалам 41 метеорологической станции Большого Кавказа. Уста-
новлено, что на южном макросклоне Западного и Центрального Кавказа к таким зимам относится 
1986/87 г., на Восточном Кавказе – 1971/72 г., а на северном макросклоне – зимы 1967/68 и 1975/76 гг.

Постановка проблемы лавинного максимума 
горных территорий стала возможна в результа
те организации систематических наблюдений за 
сходом снежных лавин в XX–XXI вв . В эти годы 
были сформированы базы данных, позволяю
щие выявить зимы наиболее разрушительного 
лавинопроявления в пределах крупного горно
го региона . К зимам лавинного максимума Lmax 
мы относим зимы аномально высокой снеж

ности с большим числом особо крупных лавин 
и максимальной площадью поражения горной 
территории . В хронологическом ряду эти зимы 
представляют собой значительную угрозу для 
жизни людей и социальноэкономической ин
фраструктуры горных районов . Зимы Lmax – это 
определённые природные реперы, знание кото
рых необходимо при разработке стратегии ос
воения горных территорий и учёта лавинного 
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риска . Предлагаемая статья посвящена получе
нию хронологической шкалы реперных зим по 
десятилетиям, а также для всего периода инстру
ментальных наблюдений на Большом Кавказе .

Исходные данные

Большой Кавказ – один из наиболее изу
ченных в лавинном отношении горных районов 
нашей страны . Целенаправленный сбор сведе
ний о лавинах начался в 1936 г . c создания здесь 
массовой сети метеорологических наблюдений . 
Комплексное изучение лавин было начато в 
период Международного геофизического года 
(1957–1959 гг .) . До конца 1980х годов, когда на 
территории СССР существовала единая сеть ме
теорологических наблюдений, массив снегола
винной информации пополняли региональные 
управления Гидрометслужбы в издаваемых ими 
тематических сборниках . На северном макро
склоне Кавказа работало Ростовское управление 
Росгидромета и Высокогорный гео физический 
институт (ВГИ, г . Нальчик); на южном – Закав
казский научноисследовательский гидрометео
рологический институт (Зак НИГМИ, г . Тбили
си) . Накопленный к концу ХХ в . свод данных 
о лавинах Большого Кавказа вошёл в «Кадастр 
лавин СССР» [1] . Начиная с 1990х годов (после 
распада СССР) доступные научные данные о 
снежных лавинах южного макросклона Большо
го Кавказа отсутствуют .

В последние десятилетия источником сведе
ний о снеголавинных событиях на южном скло
не Кавказа стали средства массовой информации 
и интернет, где даются комментарии о складыва
ющейся зимней обстановке . Конечно, такая ин
формация недостаточна для всестороннего изуче
ния природных явлений, но с позиций изучения 
хронологии экстремальных событий и оценки их 
повторяемости она бесспорно ценна . Другой кос
венный источник информации о лавинах реги
она – полученная ранее зависимость между ме
теорологическими параметрами и обрушением 
снежных лавин [2] . Выявленные зависимости дают 
возможность для пространственной экстраполя
ции полученных данных и воссоздания общей 
картины снеголавинной обстановки . В качестве 
дополнительного источника сведений по выяв
лению зим Lmax использованы материалы, полу

ченные при непосредственном участии авторов: 
1) данные 47летнего ряда наблюдений за снежны
ми лавинами на высокогорном стационаре геогра
фического факультета МГУ имени М .В . Ломоно
сова в Приэльбрусье (1968–2016 гг ., Центральный 
Кавказ); 2) результаты зимних и летних стацио
нарных снеголавинных исследований в Архызе 
(1961–1979, 2006 гг ., Западный Кавказ); 3) матери
алы экспедиционных работ, в разное время про
водившихся на Кавказе; 4) результаты типизации 
зим Большого Кавказа по данным 41 средне и вы
сокогорной метеорологической станции .

Для типизации зим использованы данные о 
среднемесячной температуре воздуха и осадках в 
границах климатически холодного периода . От
метим, что в 1966 г . в системе Гидрометслужбы 
произошёл переход с четырёхсрочных метеоро
логических наблюдений на восьмисрочные, что 
нарушило однородность ряда наблюдений . Ис
пользованный в работе массив метеорологиче
ских данных выверен и приведён к однородному 
ряду специалистами Бюро гидрометеорологиче
ских расчётов и поверки приборов (ЦВГМО), вы
полнявшими заказ по предоставлению данных .

Методика

При регистрации лавин их размеры оцени
вались на основе балльного метода, в основу 
которого положена дальность выброса лавин . 
В отдельные зимы для оценки количествен
ных параметров лавин использовали фототео
долитный метод [3] . Кроме прямых данных о 
сходе снежных лавин, для выявления зим Lmax 
применён расчётный метод типизации зим по 
материалам стандартных метеорологических 
наб людений [4] . В лавиноведении показатель 
снежности – один из главных факторов, опре
деляющих лавинную опасность зим . При тради
ционном подходе величина снежности оцени
вается по толщине снежного покрова на основе 
данных долинных метеостанций . В выполнен
ных нами исследованиях установлено, что на 
Большом Кавказе в условиях современного 
климата в аномально тёплые и холодные сезо
ны снежная ситуация на дне долины не только 
не отражает фоновой заснеженности горного 
района, но может быть ей противоположна [4], 
что связано с существенными различиями тем
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пературы воздуха на разных высотных уровнях . 
Именно в среднегорной зоне, где находится 
наибольшее число метеостанций, такие ситуа
ции наиболее типичны . В тёплые зимы осадков 
может выпасть в два раза больше нормы, тогда 
как снежность на дне долины будет характери
зоваться отрицательной аномалией; в холодные 
зимы наблюдается противоположная картина .

Для диагностики снежности и лавинной 
опасности зим мы предложили метод, осно
ванный на соотношении температуры воздуха 
и осадков за холодный период, который позво
ляет по типам зим установить годы экстремаль

ного лавинообразования, характеризующие
ся наибольшей площадью поражения горной 
территории [4, 5] . Метод построен на принци
пе корреляционной матрицы, в которой все 
зимы по температуре воздуха и осадкам делят
ся на группы в соответствии с величиной сред
него квадратического отклонения δ (рисунок) . 
В табл . 1 приведены условные обозначения, ис
пользованные в статье и таблицах . 

На основе выполненных расчётов мы полу
чили четыре группы зим по каждому из метео
рологических параметров: температуре воздуха 
и осадкам . Соотношение температуры воздуха и 

Лавинная опасность зим по факторам лавинообразования: c – слабая; d – средняя; e – сильная; f – аномаль
но сильная . 
х – сумма осадков холодного периода (по вертикали); x̄ – многолетняя норма осадков холодного периода; t – средняя 
температура воздуха холодного периода (по горизонтали); t̄  – многолетняя норма температуры воздуха холодного перио
да; δ – среднее квадратическое отклонение .
Типы зим по величине осадков за холодный период: 1 – аномально сухие (ниже нормы более чем на одну δ); 2 – с дефици
том осадков (ниже нормы в пределах одной δ); 3 – с осадками выше нормы (в пределах одной δ); 4 – аномально увлаж
нённые (выше нормы более чем на одну δ) .
Типы зим по температуре воздуха за холодный период: А – аномально тёплые (выше нормы на величину более одной δ); 
Б – умеренно тёплые (выше нормы в пределах одной δ); В – умеренно холодные (ниже нормы в пределах одной δ); Г – 
аномально холодные (ниже нормы на величину более одной δ) .
Экстремально снежные и лавиноопасные зимы: 3Г – аномально холодные с осадками выше нормы; 4B – умеренно холод
ные и аномально увлажнённые; 4Г – аномально холодные и аномально увлажнённые (исключены из рассмотрения, так 
как ни разу не наблюдались на Кавказе)
Avalanche danger of winters by factors of avalanche formation: с – weak; d – average; e – strong; f – abnormally strong .
х – amount of precipitation in the cold period (vertical); x̄ – many years of rainfall; t – cold air temperature (horizontal); t̄ – long
term cold air temperature; δ – standard deviation .
Types of winters by the amount of precipitation during the cold period: 1 – abnormally dry (more than one δ below the norm); 2 – with 
a deficit of precipitation (below normal within one δ); 3 – with precipitation above normal (within one δ); 4 – abnormally wet 
(higher than the norm by more than one δ)
Types of winters by air temperature during the cold period: A – abnormally warm (higher than normal by more than one δ); Б – mod
erately warm (above normal within one δ); B – moderately cold (below normal within one δ); Г – abnormally cold (more than one 
δ below the norm) .
Extremely snowy and avalanche-dangerous winters: 3Г – abnormally cold with precipitation above normal within δ; 4B – moderately 
cold and abnormally wet; 4Г – abnormally cold and abnormally wet (excluded from consideration, since it has never been observed 
in the Caucasus)
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осадков даёт 16 типов зим . Матрица описывает 
весь диапазон зимних гидротермических усло
вий и позволяет получить информацию о клима
тических аномалиях зимнего периода как на ло
кальном уровне (по одной метеостанции), так и 
для целого горного региона (по сети метеостан
ций) . С климатических позиций представляют 
интерес угловые части матрицы (1А, 1Г, 4А, 4Г) 
которые характеризуют экстремальные зимы .

Для периода массовых метеорологических 
наблюдений на Кавказе (1936–1988 гг .) сред
ние многолетние нормы по температуре воздуха 
и осадкам рассчитаны на основе фактического 
ряда наблюдений анализируемых станций . Кли
матическая норма по 30летнему периоду (1960–
1990 гг .), предложенная Всемирной метеороло
гической организацией, не использовалась изза 
распада гидрометеорологической сети в регио
не в 1988 г . Предлагаемый метод позволяет вос
становить повторяемость ранее наблюдавшихся 
типов зим по данным стандартной сети мете
орологических наблюдений . С этой целью со
ставляется сводная таблица типов зим по всему 
массиву анализируемых станций (табл . 2) . Рас
чёт ведётся согласно граничным условиям ма
трицы . Поскольку матрица состоит из 16 типов, 
можно предположить, что при анализе данных 

по десяткам метеостанций будет наблюдаться 
значительное разнообразие в типах зим . Одна
ко, как показывают расчёты, этого не происхо
дит . При развитии масштабных гидрометеороло
гических аномалий над территорией Большого 
Кавказа, как правило, наблюдается один или 
два доминирующих типа . В обычные же сезоны 
разнообразие типов зим возрастает, но при этом 
также устанавливаются зимыдоминанты . Так, в 
среднестатистический сезон 1960/61 г . в регио
не выявлено пять типов зим – 2Б, 2В, 3Б, 4Б, 1Б, 
среди которых доминантным был тип 2Б, отме
ченный более чем на 50% станций .

На Кавказе в условиях современного клима
та многоснежные зимы формируются по двум 

Таблица 1. Условные обозначения, использованные в статье и таблицах
Размеры лавин: 
I – небольшие лавины (останавливаются в верхней части лавиносбора); 
II – лавины средних размеров (останавливаются в пределах минерального конуса выноса и занимают часть его площади);
III – крупные лавины (полностью перекрывают площадь минерального конуса выноса, но не выходят за его пределы);
IV – особо крупные, часто катастрофические лавины (могут выходить далеко за пределы минерального конуса выноса): 
IV1 – лавины из древнеледниковых каров и крупных денудационных воронок объёмом свыше 300 тыс . м3 и максималь
ных объёмов более 1 млн м3; IV2 – лавины из эрозионных врезов и денудационных воронок, которые выходят далеко за 
пределы минеральных конусов выноса, угрожая жилым и хозяйственным постройкам, линейным коммуникациям, 
участкам лесных ландшафтов объёмом в несколько десятков тысяч кубических метров .
Типы зим по температуре воздуха (А–Г) и осадкам (1–4) за холодный период: 
A – аномально тёплые (выше нормы на величину более одной δ);
Б – умеренно тёплые (выше нормы в пределах одной δ);
В – умеренно холодные (ниже нормы в пределах одной δ);
Г – аномально холодные (ниже нормы на величину более одной δ) .
1 – аномально сухие (ниже нормы более чем на одну δ);
2 – с дефицитом осадков (ниже нормы в пределах одной δ);
3 – с осадками выше нормы (в пределах одной δ);
4 – аномально увлажнённые (выше нормы более чем на одну δ) . 
Степень лавинной опасности зим:
S – низкая: преобладают мелкие и средние по размеру лавины (I–II); 
M – средняя: сохраняется ведущая роль небольших и средних по размеру лавин (I–II), однако появляются качественно 
новые условия, приводящие к возникновению единичных крупных лавин (III);
H – высокая: наблюдается один и более периодов с массовым сходом крупных лавин (III) и возникают условия для 
схода особо крупных лавин объёмом свыше 300 тыс . м3 (IV1) .

Таблица 2. Сведения о местоположении метеорологиче
ских станций, использованных для типизации зим Боль
шого Кавказа 

Макроэкс
позиция 
склона

Высотное расположение метеоро
логических станций

Число 
станций

более 
2000 м, 

высоко
горные 

1000–2000 м, 
среднегорные

менее 
1000 м, 
низко
горные

Северный 6 13 0 19
Южный 5 14 3 22
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сценариям: а) при избыточном увлажнении в 
широком диапазоне температур холодного пе
риода; б) при осадках вблизи нормы в условиях 
стабильно низких температур холодного перио
да [4] . В корреляционной матрице эти сценарии 
представлены пятью типами – 4А, 4Б, 4В, 4Г и 
3Г (см . рисунок) . Опыт лавинных исследований 
показывает, что наибольшее число разрушитель
ных лавин наблюдается в холодные и снежные 
зимы . В матрице к ним относятся три типа: 4Г – 
аномальнохолодные с аномальным увлажне
нием; 4В – умереннохолодные с аномальным 
увлажнением; 3Г – аномальнохолодные с осад
ками выше нормы . По условиям лавинообра
зования самый опасный – тип 4Г . При данном 
сочетании температуры воздуха и осадков в со
временных климатических условиях формиру
ется максимально возможная толщина снежного 
покрова в каждом конкретном месте наблюде
ний . Этому типу зимы свойственна крайне ред
кая повторяемость, и он ни разу не наблюдался 
на анализируемых станциях Большого Кавказа . 
Если исходить из допущения, что температура 
воздуха и осадки имеют нормальный характер 
распределения, то повторяемость типа 4Г соста
вит 1 раз в 40 лет . Поскольку осадкам, как пра
вило, свойственно асимметричное распределе
ние, вероятность такого события становится ещё 
ниже . По этой причине анализ распространения 
и повторяемости экстремальных ситуаций ла
винообразования выполнен только для реально 
наб людавшихся типов зим – 4В и 3Г .

Результаты исследований

На первом этапе зимы Lmax выявлялись для 
ключевых участков наблюдений в Приэльбру
сье (Центральный Кавказ) и Архызе (Западный 
Кавказ) . По степени лавинной опасности все 
зимы делили на три категории: слабая, средняя 
и сильная . В зимы слабой лавинной опасности 
преобладают мелкие и средние по размеру ла
вины; в зимы средней опасности сохраняется 
ведущая роль небольших и средних по размеру 
лавин, однако появляются качественно новые 
условия, приводящие к возникновению единич
ных крупных лавин; в зимы сильной опасно
сти наблюдается один и более периодов с массо
вым сходом крупных лавин и возникают условия 

для схода особо крупных лавин объёмом свыше 
300 тыс . м3 (IV1), которые могут выходить далеко 
за пределы минеральных конусов выноса .

Для Приэльбрусья оценка лавинной опасно
сти зим выполнена как по суммарному числу 
лавин всех размеров (I–IV1), так и дифференци
рованно по выделенным группам размеров: II–
IV1, III–IV1, IV1 (табл . 3) . Критерием отнесения 
сезона к одной из групп лавинной опасности 
считалось отклонение (±30%) от среднего числа 
сошедших лавин в каждой из выделенных града
ций . Зима имела сильную лавинную опасность, 
если индекс высокой опасности H (см . табл . 1) 
был отмечен на любых трёх этапах суммирова
ния из четырёх или на последних двух, кото
рым придавался больший «удельный вес» изза 
разрушительного воздействия более крупных 
лавин . Метод последовательного суммирования 
позволил исключить из рассмотрения сезоны 
с преобладанием мелких и средних по размеру 
лавин и выделить сезоны с высокой активно
стью крупных лавин: 1967/68, 1970/71, 1975/76, 
1978/79, 1986/87, 1992/93, 1996/97, 2001/02, 
2005/06, 2007/08, 2009/10 гг . (см . табл . 3) .

Для повышения репрезентативности полу
ченных выводов данные наблюдений на ключе
вом четырёхкилометровом участке были допол
нены материалами маршрутных наблюдений на 
более протяжённом участке между Поляной Азау 
и посёлком Эльбрус (15 км) в периоды массового 
лавинообразования (табл . 4) . Анализ и обобще
ние двух массивов информации послужили осно
вой для определения зим Lmax в верховьях долины 
р . Баксан . Установлено, что за рассматривае
мый период (1968–2016 гг .) к зиме Lmax относит
ся 1975/76 г ., в ходе которого сошло наибольшее 
число разрушительных лавин (см . табл . 4) . По 
десятилетиям зимы Lmax распределились в При
эльбрусье следующим образом: 1960е – 1967/68; 
1970е – 1975/76; 1980е – 1986/87; 1990е – 
1992/93; 2000е – 2007/08 гг . (см . табл . 3) .

Сведения о лавинах на втором ключевом 
участке наблюдений на Западном Кавказе (район 
села Архыз) получены в ходе зимних стационар
ных работ, летних дендрохронологических об
следований, а также данных опроса работников 
местного лесничества и метеостанции . Иссле
дования в Архызском районе, проводившиеся 
под научным руководством Г .К . Тушинского в 
1977–1979 гг ., включали в себя регистрацию и 
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описание снежных лавин; изучение стратигра
фии и физикомеханических свойств снежно
го покрова; снегомерные съёмки на днище и по 
бортам долины; метеорологические наблюде
ния в объёме ГМС 2го разряда . Анализ собран
ного материала показал, что наиболее разруши
тельные лавины в бассейне р . Большой Зеленчук 
сходили в 1967/68 и 1975/76 гг . [5] .

Задача второго этапа исследований, при
менительно к ключевым участкам, состояла в 
определении зим Lmax на основе расчётного ме
тода типизации зим . Отметим, что в Архызском 
районе продолжительность метеорологических 
наблюдений оказалась короче по сравнению с 
Приэльбрусьем изза закрытия метеостанции 
Архыз в 1988/89 г . Общим для сравнительного 
анализа оказался период 1962–1988 гг . (табл . 5) . 
Как следует из этой таблицы, данные прямых 
наблюдений за сходом снежных лавин и ре
зультаты типизации зим указывают на одни 
и те же годы экстремального лавинообразо

вания на Центральном и Западном Кавказе: в 
1960е годы – 1967/68 г . (4В); в 1970е годы – 
1975/76 г . (3Г) . Одна из самых снежных зим в 
Кавказском регионе 1986/87 г . попала в сосед
ние градации: 4В – умеренно холодная с ано
мальным увлажнением (метеостанция Терскол); 
4Б – умеренно тёплая с аномальным увлажнени
ем (метеостанция Архыз) .

Лавинные катастрофы в горах всегда широ
ко освещаются в научной литературе и средствах 
массовой информации, становясь резонанс
ным общественным событием . Зимы, претен
дующие на роль Lmax, долгое время остаются 
в поле зрения исследователей и подвергаются 
всестороннему научному анализу . До середины 
1980х годов на Западном и Центральном Кавка
зе самой разрушительной по лавинным послед
ствиям считалась зима 1975/76 г . [6–10] . В пе
риод январских снегопадов 1976 г ., охвативших 
значительную часть территории Большого Кав
каза, сошли тысячи гигантских лавин . Только 

Таблица 3. Выборка данных по оценке лавинной опасности зим по числу лавин разных размеров на ключевом участке 
наблюдений в Приэльбрусье*

Годы
Число сошедших 

лавин по размерам
Суммарное число сошедших лавин 

по выделенным градациям размеров
Дифференцированная оценка лавинной опас
ности зим по сумме лавин в каждой градации

Итоговая оцен
ка лавинной 

опасности зимI II III IV1 I–IV1 II–IV1 III–IV1 IV1 I–IV1 II–IV1 III–IV1 IV1

1967/68
– –

14 3
– –

17 3
– –

H H H
1968/69 2 – 2 0 S S S
1969/70 48 35 28 0 111 63 28 0 H H H S H
1970/71 21 16 15 1 53 32 16 1 S M H H H
1975/76 26 13 15 8 62 36 23 8 M M H H H
1977/78 65 40 2 0 107 42 2 0 H M S S S
1978/79 40 39 13 3 95 55 16 3 H H H H H
1979/80 11 21 0 0 32 21 0 0 S S S S S
1980/81 10 40 4 2 56 46 6 2 M M S H M
1992/93 40 42 16 3 101 61 19 3 M M H H H
1996/97 3 50 10 1 64 61 11 1 M M H H H
2000/01 10 54 9 0 73 63 9 0 M M M S M
2001/02 16 113 18 1 148 132 19 1 H H H H H
2004/05 30 75 7 0 112 82 7 0 M H M S M
2005/06 37 92 14 0 143 106 14 0 H H H S H
2006/07 19 64 1 2 86 67 3 2 M M S H M
2007/08 31 101 13 3 148 117 16 3 H H H H H
2008/09 11 81 4 0 96 85 4 0 M H S S S
2009/10 18 100 15 1 134 116 16 1 H H H H H
2015/16 7 18 0 0 25 18 0 0 S S S S S

*Зимы с сильной лавинной опасностью выделены жирным шрифтом . Размеры лавин I–IV1 и степень лавинной опасно
сти зим S, M, H см . табл . 1 . Прочерки – нет данных .
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в бассейне р . Бзыбь было зафиксировано 155 
крупных лавин, наибольшая из которых объё
мом 3 млн м3 прошла путь длиной в 5,6 км . Зна
чительный ущерб был нанесён лавинами лесным 
массивам в долинах рек Ингури, Ненскра, Накра 
и др . Максимальный из зафиксированных здесь 
объёмов составил 5 млн м3 при длине пробега 
свыше 8 км . Таких лавин на территории Грузии 
не наблюдалось около полутора веков [6, 11, 12] . 
Многие горные селения в этот период остались 
без электричества изза разрушения лавинами 
линий электропередач . Массовому уничтоже
нию подверглись лесные массивы векового воз
раста . Описаны случаи, когда изза обилия снега 
лавины сходили по кронам деревьев, оставляя 
нетронутыми стволы [13] . На Центральном Кав
казе в Приэльбрусье в это время также был от
мечен сход катастрофических лавин . Толщина 
снега на линиях отрыва отдельных лавин дости
гала 7,6 м [3] . В верховьях долины р . Баксан на 
многих участках лавины практически полностью 
уничтожили столетние лесные массивы . 

В следующем десятилетии на южном макро
склоне Западного и Центрального Кавказа зима 
1986/87 г . оказалась ещё более разрушительной 
по сравнению с 1975/76 г . По исследованиям ав
торов работы [14], в Грузии обильные снегопады 
наблюдались на всей горной территории . В ян
варе 1987 г . осадки на многих станциях соста

вили 300–650% многолетней январской нормы . 
Прирост толщины снежного покрова за снего
пад в отдельных местах достигал 3,5 м, а мак
симальные величины суточного прироста со
ставили 1–1,2 м . В первой декаде января сход 
катастрофических лавин отмечался даже в низ
когорных районах . Специалистами ЗакНИГМИ 
по данным маршрутных наблюдений зафикси
рован 741 случай схода лавин . В период 7–11 
и 27–31 января катастрофические лавины на 
территории Грузии сошли более чем на 30 сёл, 
уничтожив 73 и повредив 150 жилых домов . 
В лавинах погибли 75 человек . Было повреж
дено 945 км автодорог, более 60 мостов, свыше 
1000 км высоковольтных линий [1, 14] .

На Центральном Кавказе в Приэльбрусье 
массовому сходу крупных лавин предшествовал 
снегопад с 21 декабря по 11 января 1987 г ., когда 
выпало 83% зимней нормы осадков – 235 мм . 
На снеголавинной станции «Пик Чегет» (абсо
лютная высота 3100 м), расположенной на уров
не зоны зарождения лавин, за этот же период 
выпало 503 мм . Толщина снежного покрова к 
концу снегопада составила 1,52 м в пос . Тер
скол, 2,5 м – на Поляне Азау, более 3 м – на ме
теостанции «Пик Чегет». Ранним утром 9 января 
с ледника Когутай обрушилась лавина объёмом 
680 тыс . м3 . Многометровой толщей снега она 
перекрыла обычно многолюдную в дневное 

Таблица 4. Годы схода особо крупных лавин из деформированных ледниковых каров и крупных денудационных воро
нок в верховьях долины р. Баксан на участке Поляна Азау – пос. Эльбрус (15 км) за период 1967–2016 гг. (обозначения 
лавин см. табл. 1)*

Годы
Склон северной экспозиции . Номера лавиносборов Склон южной экспозиции . Номера лавиносборов Общее 

число 
лавин№ 9 № 10 № 11 № 12 № 13 № 14 Когутай

ская № 22
Нарзан
ная № 35

Терскол
Ак № 49

Итколь
ская № 55

Байдаевская 
№ 167

Тегенек
ли № 174

1967/68 450 400 2
1968/69 460 1
1973/74 1 200 2
1975/76 АВ АВ IV1 IV1 IV1 450 IV1 IV1 IV1 IV1 8
1978/79 IV IV IV IV 4
1986/87 IV1 IV1 680 IV1 IV1 IV1 6
1992/93 IV1 IV1 IV1 IV1 IV1 5
1996/97 IV1 IV1 2
2001/02 IV1 IV1 2
2007/08 IV1 IV1 IV1 3

*Даны номера лавиносборов со сходом особо крупных лавин по Кадастру лавин МГУ (фондовые материалы) . Арабски
ми цифрами указан объём лавин, тыс . м3 . Курсивом дан объём одновременно сошедших лавин из соседних лавиносбо
ров № 9 и 10, тыс . м3 . АВ – сход лавин в результате активного воздействия из артиллерийского орудия . Зима с сильной 
лавинной опасностью выделена жирным шрифтом . Незаполненные графы  – нет лавин .
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время Чегетскую поляну и дошла до здания се
миэтажной гостиницы Чегет [15] .

Значительный ущерб зимой 1987 г . был на
несён Транскавказской магистрали, офици
альное открытие которой состоялось накануне 
стихийных событий 26 декабря 1986 г . Особен
но пострадал 18километровый участок между 
селением Нар и северным порталом Рокского 
тоннеля, где было сооружено шесть противо
лавинных галерей . Четыре галереи оказались 
полностью заблокированы лавинным снегом . 
У одной галереи не выдержало верхнее перекры
тие, обрушившееся на полотно автодороги . Со 
стороны южного портала въезд в тоннель был 
перекрыт толщей лавинного снега в несколько 
десятков метров [16] .

Сложившаяся в 1987 г . экстремальная си
туация отразилась и на режиме работы самой 
крупной в регионе Ингурской ГЭС . В результа
те массового схода гигантских лавин на горных 
реках произошло образование многочисленных 
подпруд из поваленных деревьев . Это привело 
к заметному снижению уровня водохранилища 
в зимний период . С началом весеннего снего
таяния горные реки вынесли в водохранилище 
много уничтоженного лавинами леса . Потребо
вались значительные усилия по извлечению из 
водохранилища деревьев, чтобы не допустить их 
сближения с плотиной .

В марте–апреле 1987 г . была организована 
правительственная комиссия по оценке масшта
бов стихийного бедствия и возможных разме
ров предстоящего весеннего паводка, в состав 
которой входили специалисты Академии наук 
СССР [17] . По итогам работы комиссии было 
принято решение о проведении аэрофотосъёмки 
для всей территории Западного и Центрального 
Кавказа с целью получения реальной картины 
снеголавинных событий в регионе .

Летом 1987 г . Институтом географии АН 
СССР и Институтом географии АН КазССР 
была организована совместная экспедиция по 
изучению катастрофических последствий зимы 
1986/87 г . под научным руководством И .В . Север
ского . Один из авторов данной статьи, который 
был в то время сотрудником Института геогра
фии АН СССР, участвовал в экспедиции 1987 г . 
В её задачи входило измерение и картографиро
вание: параметров сошедших лавин, границ ла
виносборов, зон транзита, аккумуляции и воздей

ствия снеговоздушной волны, а также траекторий 
движения лавин . В ходе экспедиции были обсле
дованы участки четырёх перевальных дорог через 
Главный Кавказский хребет: ВоенноГрузинской 
(Крестовый перевал); ВоенноОсетинской (Ма
мисонский перевал); ВоенноСухумской (Клу
хорский перевал); Транскавказской магистра
ли (Рокский перевал) . В Западной Грузии были 
обследованы бассейны крупных рек с их при
токами – р . Риони, р . Ингури (реки Ненскра, 
Накра, Долра, Местиачала, Мулхура), р . Мзым
та, р . Бзыбь (р . Авадхара), р . Кодори (реки Гван
дра, Клыч, Клухор); в Восточной Грузии – верхо
вья Алазанской долины с её боковыми притоками 
р . Ламазури и р . ХороджосЦкали .

По всему маршруту экспедиции в местах мас
сового поражения лесных массивов лавинами 
были выполнены дендрохронологические изме
рения для определения возраста ранее сходивших 
особо крупных лавин . Всего сделали 111 измере
ний на 74 древесных спилах [16] . Анализ дендро

Таблица 5. Оценка зим лавинного максимума Lmax на клю
чевых участках наблюдений на Западном и Центральном 
Кавказе по методу типизации зим (1962–2016  гг.) (обо
значения типов зим см. табл. 1)*

Годы
Типы зим

Годы
Типы зим

Годы

Типы 
зим

Тер
скол

Ар
хыз

Тер
скол Архыз Тер

скол
1962/63 4А 4А 1980/81 3А 3А 1998/99 3А
1963/64 2В 2В 1981/82 3В 3Б 1999/00 3В
1964/65 2В 1В 1982/83 1В 2В 2000/01 2А
1965/66 3А 3А 1983/84 2Б 3А 2001/02 4Б
1966/67 2Б 3В 1984/85 1Г 2В 2002/03 2Г
1967/68 4В 4В 1985/86 1Б 2А 2003/04 3Б
1968/69 1Б 1В 1986/87 4В 4Б 2004/05 3В
1969/70 3А 3А 1987/88 2Б 3Б 2005/06 4Б
1970/71 3Б 2Б 1988/89 –

Метео
стан
ция 

закрыта

2006/07 3В
1971/72 2Г 2Г 1989/90 3В 2007/08 3Г
1972/73 2В 2В 1990/91 2Б 2008/09 3Б
1973/74 2В 1В 1991/92 – 2009/10 4А
1974/75 2В 2В 1992/93 3Г 2010/11 1А
1975/76 3Г 3Г 1993/94 2В 2011/12 1Г
1976/77 2Б 2Б 1994/95 2Б 2012/13 3А
1977/78 2Б 2Б 1995/96 3Б 2013/14 1А
1978/79 3Б 4А 1996/97 4В 2014/15 2А
1979/80 2Б 1Б 1997/98 1Б 2015/16 2А

*Зимы с сильной лавинной опасностью выделены жирным 
шрифтом . Прочерки – нет данных .
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хронологических данных показал, что на терри
тории Сванетии зимы с катастрофическим типом 
лавинообразования (до начала регулярных снего
лавинных наблюдений) были в 1931/32, 1953/54, 
1962/63 гг . [16] . В ходе экспедиции изучали и опи
сывали необычные черты в поведении снежных 
лавин . В 1986/87 г . широкое распространение по
лучили такие явления, как лавины бассейнового 
типа, прыгающие «струйные» лавины из леднико
вых каров, лавинные «заплески», лавины «затор
ного» типа [16] . На современном этапе описанные 
особенности лавинообразования не всегда подда
ются инженерным расчётам и воспроизводятся в 
математических моделях движения лавин .

На Восточном Кавказе общая картина ла
винной опасности имеет иной характер изза 
более сухого и континентального климата . Зимы 
этого региона отличаются меньшей снежностью 
и лавинной опасностью . За период инструмен
тальных наблюдений здесь также отмечены се
зоны с массовым обрушением особо крупных 
лавин . По свидетельству авторов исследова
ния [18], особенно суровой, давшей большое 
число крупных лавин была зима 1971/72 г . 

Проведённый обзор зим экстремального ла
винообразования на Большом Кавказе не претен
дует на исчерпывающую полноту . В тематических 
сборниках Ростовской гидрометеорологической 
обсерватории, Высокогорного геофизическо
го института, Закавказского гидрометеорологи
ческого института, а также в других источниках 
информации наверняка содержатся сведения, 
дополняющие приведённый здесь материал . Од
нако маловероятно, что там будут сведения о дру
гих зимах, претендующих на роль Lmax .

Трудности количественного учёта снежных 
лавин на обширной горной территории при оцен
ке Lmax во многом обусловлены дискретной при
родой рассматриваемого явления . В настоящее 
время такую оценку можно было бы выполнить на 
основе космических снимков, но по объективным 
причинам она также будет содержать существен
ную погрешность . Впрочем, решать такую задачу 
на современном этапе нет необходимости . В на
стоящее время для оценки лавинной опасности 
зим целесообразно использовать косвенные мето
ды . Так, представляют интерес результаты типи
зации зим Большого Кавказа по данным сетевых 
метеостанций . В отличие от «точечных» натурных 
наблюдений за лавинами результаты типизации 

характеризуют «поле» условий лавинообразования 
и дают представление о площади распростране
ния и потенциальной интенсивности природно
го явления . Как было установлено для ключевых 
участков наблюдений, метод типизации указыва
ет на два типа зим – 4В и 3Г, при которых скла
дываются наиболее благоприятные условия для 
схода особо крупных лавин . С целью выявления 
таких условий на обширной горной территории 
(по данным 41 метеостанции) были установлены 
пороговые значения по числу станций с типами 
4В и 3Г . Считалось, что обрушение катастрофиче
ских лавин примет характер стихийного бедствия, 
если типы 4В и 3Г наблюдались на 50% станций и 
более в разных секторах Кавказа . Расчёты показа
ли, что для второй половины ХХ в . на Западном 
и Центральном Кавказе таких зим пять: 1953/54 
(66%), 1955/56 (53%), 1967/68 (74%), 1975/76 
(70%), 1986/87 (более 80%); на Восточном – шесть: 
1941/42 (63%), 1944/45 (50%), 1949/50 (56%), 
1953/54 (50%), 1955/56 (50%), 1971/72 (85%) [4, 16] . 
Отметим, что в 1986/87 г . в ходе интенсивных ян
варских снегопадов более половины из анализи
руемых метеостанций оказались заблокированы 
снегом и были закрыты . При подсчёте они были 
включены в число станций с критическими усло
виями лавинообразования, что и определило ис
комую цифру более 80% .

На заключительном этапе исследований про
ведена типизация зим северного макросклона 
Большого Кавказа за 1995–2016 гг . Этот период 
характеризуется доминированием зим слабой и 
средней лавинной опасности и серией аномаль
но тёплых зим с индексом А (табл . 6) . Исключе
ние составляет зима 2007/08 г ., в ходе которой 
на ряде метеостанций (Терскол, Клухорский пе
ревал, Теберда, Рокский тоннель) был отмечен 
тип 3Г – аномально холодной и снежной зимы . 
В этих районах прошли интенсивные снегопады, 
которые сопровождались сходом крупных лавин 
и блокированием транспортных магистралей .

Заключение

Результаты выполненных исследований по
казывают, что метод типизации зим представляет 
собой своеобразный «фильтр», который позволя
ет по стандартной метеорологической информа
ции определять сезоны, претендующие на роль 
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Таблица 6. Типы зим по соотношению температуры воз
духа и осадков за холодный период на северном макро
склоне Большого Кавказа (1995–2016  гг.) (обозначения 
типов зим см. в табл. 1)*

Годы
Клухор

ский 
перевал

Те
бер

да

Крас
ная 

Поляна

Тер
скол

Шад
жат
маз

Сулак 
высо
когор

ный

Гу
ниб

1995/96 2Б 1Б 2Б 3Б 2Б 1Б 1Б
1996/97 3В 4Б 4Б 3В 1В 2В 2Б
1997/98 1В 2В 3В 2Б 2Б 2Б 3Б
1998/99 3А 2А 3А 4А 2А 1А 2А
1999/00 3В 3Б 2Б 4В 2В 2Б 4Б
2000/01 — — 2Б 2Б 1А — —
2001/02 3Б 2Б 4Б 4А 4Б 4А 4А
2002/03 2Г 1В 2В 2В 2В 1В 2В
2003/04 3Б 2Б 2Б 4Б 4Б 4Б 4А
2004/05 3В 1В 2В 4В 4В 3В 3В
2005/06 3Б 3Б 3Б 4Б 3Б 2А 3Б
2006/07 2В 2Б 2В 3В 4В 3В 3Б
2007/08 3Г 3Г 2Г 3Г 3В 3Б 2Б
2008/09 3В 3Б 2А 3Б 4Б 2Б 3А
2009/10 4А 4А 4А 4А 3А 4А 3А
2010/11 2А

—

2А 2А 2А –

—

2011/12 1Г 2В 2Г 2Г 1Г
2012/13 3А 2А 3А 4А 3А
2013/14 2Б 2Б 2А 2А 1А
2014/15 1Б 2А 2А

—
3А

2015/16
—

3Б 2Б
—

2016/17 — 1Г

*Годы с особенно тёплыми зимами выделены жирным 
шрифтом, с особенно холодными – курсивом . Прочерки – 
нет данных .

зим с экстремальным лавинообразованием Lmax . 
За исследуемый период на его основе выявлены 
те же зимы экстремального лавинообразования, 
что и по результатам прямых наблюдений за схо
дом снежных лавин . На северном макросклоне 
Западного и Центрального Кавказа это – 1967/68 
и 1975/76 гг .; на южном – 1986/87 г .; на Восточ
ном Кавказе – 1971/72 г . Установлены различия 
в перечне экстремальнолавинных зим между 
долготными секторами Большого Кавказа, кото
рые объясняются климатическими причинами . 
Несмотря на эти различия, в истории региона 
наблюдались и общие для всего Кавказа суровые 
зимы – 1953/54 и 1955/56 гг .

Выделены типологические черты зим экстре
мального лавинообразования Lmax, свойствен
ные региону Большого Кавказа .

1 . Аномально высокая снежность. В тёплых 
условиях современного климата толщина снеж
ного покрова определяется соотношением тем
пературы воздуха и осадков холодного периода . 
Как показывают наблюдения, аномально снеж
ные зимы в современных условиях формируются 
по двум разным сценариям: а) при осадках вбли
зи нормы и стабильно низких температурах воз
духа; б) при избыточном увлажнении в широком 
диапазоне температур холодного периода . На 
северном макросклоне Западного и Централь
ного Кавказа зимы экстремального лавинообра
зования (1967/68 и 1975/76 гг .) сформированы 
по первому сценарию; на южном макросклоне 
(1986/87 г .) – по второму .

2 . Объёмы снежных лавин. Объёмы лавин могут 
достигать нескольких миллионов кубических ме
тров при длине лавинного пробега 5–8 км .

3 . Размеры территории, охваченной катастро-
фическим лавинообразованием. Зимы экстремаль
ного лавинообразования – следствие обширных 
гидрометеорологических аномалий, протяжён
ность которых может достигать сотен и тысяч ки
лометров . В зоне их воздействия оказываются не 
только высокогорные районы, но и освоенные 
территории средне и низкогорья, что многократ
но увеличивает размер наносимого ущерба .

4 . Фаза зимнего периода, на который прихо-
дится массовый сход особо крупных лавин. На 
Большом Кавказе зимы экстремального лави
нообразования как по десятилетиям, так и за 
весь период наблюдений приурочены к самой 
холодной фазе зимнего сезона: концу декабря – 
январю . Это время выпадения «холодных» сне
гопадов . В отличие от «умеренных» и «тёплых» 
снегопадов им свойственны высокие приросты 
сухого слабосвязного снега – более 1 м/сут и 
2–3 м за снегопад . В условиях избыточного сне
гонакопления соседние лавиносборы нередко 
объединяются в единый очаг, из которого про
исходит обрушение гигантских лавин с неожи
данными траекториями движения . В подобных 
случаях в зоне лавинного поражения оказывают
ся строения и участки территории, которые не 
затрагивались лавинами на протяжении десят
ков, а иногда сотен лет.

Полученная шкала зим экстремального ла
винообразования показывает, что на Большом 
Кавказе первые два десятилетия ХХI в . представ
ляли гораздо меньшую лавинную угрозу по срав
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нению с зимами второй половины ХХ в . Имен
но в период уменьшения лавинной опасности 
на Кавказе начался новый этап интенсивного 
рекреационного освоения . Так, в Приэльбру
сье (Центральный Кавказ) в начале 2000х годов 
было построено немало частных туристических 
гостиниц и пансионатов, которые находятся в 
зоне поражения редко действующих лавин . Не
смотря на наметившуюся в последнее время тен
денцию снижения лавинной опасности, вполне 
вероятен сценарий возврата единичных суровых 
зим, когда возведённые объекты окажутся под 
угрозой разрушения снежными лавинами . На 
территории крупного горного региона или гор
ной страны зимы экстремального лавинообра
зования не фиксированные . На смену им могут 
прийти другие зимы с ещё более разрушитель
ными последствиями, которые внесут коррек

тивы в результаты проведённых исследований 
и послужат сравнительной базой для новых гео
графических оценок .
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Summary
Salt transport in shelf sediments can affect the state of the submarine permafrost and the thermodynamic stability of 
hydrates. To estimate the effect of salt transport, we used a model analysis of salinization of underwater sediments. 
It is assumed that the salininization follows the flooding of the shelf, which accompanies transgression of the ocean 
during the end of the glaciations of the Quaternary period. We used the model of thermal processes in the bottom-
set bed, developed in collaboration with the Institute of Numerical Mathematics and Mathematical Geophysics, Sibe-
rian Branch of the Russian Academy of Sciences and the A.M. Obukhov Institute of Atmospheric Physics, Russian 
Academy of Science. The model was augmented by the equation of salt diffusion in the bottom sediments. In calcula-
tions with the model, changes in the temperature of the upper surface of bottom sediments and sea level over the past 
400 kyr were prescribed (set). It is shown that the combined effect of heat and salinization of bottom sediments during 
oceanic transgressions (shelf flooding) leads to the sinking of the current upper boundary of the marine permafrost 
by about 10–25 m below the sea floor, depending on the current depth of the shelf. Accounting for the salt diffusion is 
necessary to determine the position of the upper boundary of the permafrost, as well as to calculate the rate of its deg-
radation. In particular, salt transport is able to change both the current position and the rate of displacement of the 
upper permafrost boundary in several times relative to the case of a time-independent freezing temperature. Note, 
that this effect is insignificant for estimation of the position of the lower permafrost boundary in the bottom sedi-
ments of the inner shelf. Lowering the freezing point leads to the fact that frozen rocks on the outer shelf completely 
thaw at negative temperatures of bottom sediments under the influence of heat and salts in the present period (experi-
ments TF-2, TFSAL2). The influence of salinity on the characteristics of the stability zone of methane hydrates in the 
submarine permafrost is insignificant due to deep level of their occurrence in the shelf sediments.
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Проанализировано влияние засоления на состояние затопленных морем многолетнемёрзлых толщ 
шельфа моря Лаптевых. Результаты моделирования показали, что в результате засоления донных осад-
ков современная верхняя граница многолетнемёрзлых пород находится на глубине 10–15 м ниже мор-
ского дна на внутренней части шельфа и на глубине 20–25 м ниже морского дна на внешнем шельфе. 
Учёт диффузии соли при исследовании динамики субаквальной мерзлоты необходим для определения 
положения её верхней границы, а также расчёта скорости её деградации. Согласно расчётам, перенос 
солей может в несколько раз изменить положение и скорость смещения верхней границы многолетне-
мёрзлых пород по сравнению со случаем неизменной во времени солёности и, следовательно, посто-
янной во времени температурой замерзания. Вместе с тем перенос солей заметно не влияет на положе-
ние нижней границы многолетнемёрзлых пород и характеристики зоны стабильности метангидратов.
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Введение

В последние годы активно обсуждается вопрос 
о возможности относительно быстрого разруше
ния многолетнемёрзлых пород (ММП) на шель
фе ВосточноСибирского моря и моря Лаптевых 
изза существенного повышения летней темпера
туры придонного слоя воды [1] . Разрушение суб
аквальной мерзлоты может стать причиной на
рушения условий существования метангидратов, 
залегающих в пределах и ниже слоя ММП [2–6], 
и дополнительной эмиссии метана в атмосфе
ру Арк тики . Газовые гидраты, представляющие 
собой льдоподобную смесь газа (в основном ме
тана) и воды, встречаются в донных отложени
ях континентального шельфа океана, а также в 
слое ММП в интервале глубин, где выполняются 
термобарические условия стабильности гидрата 
определённого вида [7] . Усиление диссоциации 
газогидратов в ММП шельфа изучено недостаточ
но и может быть интересно при оценке эмиссии 
метана на арктическом шельфе [8] . 

Ледниковые циклы четвертичного периода 
приводили к трансгрессии и регрессии морей Се
верного Ледовитого океана . В периоды регрессий 
моря ММП на арктическом шельфе формирова
лись в субаэральных условиях . При повышении 
уровня моря ММП оказывались под водой . С учё
том времени отклика теплофизического состоя
ния глубоких донных отложений, составляющего 
5–15 тыс . лет [2, 3] и превышающего современную 
длительность голоцена, сформировавшиеся в пе
риоды оледенений плейстоцена ММП могут быть 
распространены на значительной части современ
ного арктического шельфа, затопленного в резуль
тате послеледниковой трансгрессии . Наличие мор
ской воды над ММП обусловливает повышение 
температуры на их верхней границе, что приводит к 
деградации ММП . После затопления шельфа мор
ской водой концентрация солей в донных осадках 
увеличивается, что понижает температуру замерза
ния поровых вод . Данные, полученные при буре
нии скважин на арктическом шельфе, показывают, 
что ММП, сформировавшиеся в субаэральных ус
ловиях, при переходе в субаквальное состояние ис
пытывают глубокое засоление . Это вызывает транс
формацию твёрдомёрзлых пород в охлаждённые 
при отрицательных температурах [8] .

Для исследования состояния и распростране
ния ММП на шельфе широко используется мате

матическое моделирование [2, 3, 9–14] . Предпола
гается, что для внутреннего шельфа моря Лаптевых 
характерно сплошное распространение мерзло
ты, которое может нарушаться наличием сквозных 
под озёрных таликов [13, 15] . Мощность субакваль
ной мерзлоты уменьшается с ростом глубины моря . 
Минимальные мощности ММП или их отсутствие 
приурочены к зонам глубинных разломов и связа
ны с высокими потоками тепла из недр Земли [15] . 

Значительную роль в состоянии морской 
крио литозоны играют процессы переноса солей . 
Имеются фактические данные о распростране
нии засолённых мёрзлых пород морского проис
хождения на арктическом побережье России [16] . 
Однако данных о засолённости донных отложе
ний шельфовых морей Арктики практически нет . 
В большинстве исследований состояния субма
ринной мерзлоты не учитывается перенос соли в 
явном виде . Моделирование выполняется с учё
том отрицательной температуры замерзания, кото
рая выбирается для определённой концентрации 
солей, и предположения о постоянной солёности 
в разрезе донных отложений [2, 3, 17] . Так, в ра
боте [2] при исследовании эволюции ММП тем
пература замерзания задана равной −2 °C и она не 
меняется с глубиной . В исследовании [13] пред
ставлена модель, в которой солёность грунта зави
сит от его свойств без дополнительного учёта пере
носа соли в донные отложения при трансгрессии 
океана . Однако авторы работы [10] уже учитывают 
распространение соли в донных осадках с соответ
ствующим интерактивным вычислением темпера
туры замерзания поровой жидкости .

Деградация подводной мерзлоты и увеличе
ние температуры осадков могут быть причиной 
дестабилизации газогидратов на арктическом 
шельфе . Перенос солей в насыщенные газогид
ратами донные отложения может способство
вать и диссоциации газовых гидратов . Рост со
лёности сдвигает границу термодинамической 
устойчивости гидратов метана в сторону более 
высокого давления и/или более низкой темпера
туры [7, 18] . Засолённость мёрзлых пород приво
дит к их оттаиванию, что увеличивает газопро
ницаемость ММП [19] и может стать причиной 
формирования скоплений газообразного метана .

Для оценки роли переноса соли в фор
мировании субаквальной мерзлоты арктиче
ского шельфа, а также влияния солёности на 
мощность зоны стабильности газовых гидра
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тов (ЗСГГ) в условиях криолитозоны мы допол
нили модель теплофизических процессов в дон
ных осадках [15] уравнением диффузии солей и 
включили солёность в уравнение для расчёта по
ложения границ ЗСГГ . Проанализирована также 
чувствительность скорости деградации ММП 
шельфа к параметризациям переноса солей и 
температуры замерзания, используемым в чис
ленных моделях теплофизики донных осадков .

Отметим, что цель работы – анализ процессов 
переноса явного тепла и соли в порах донных отло
жений . В связи с этим нет попытки привязать ре
зультаты расчётов к какомулибо известному раз
резу в донных отложениях [2, 11] . Это сделано для 
упрощения интерпретации полученных результа
тов . В настоящей статье мы ограничиваемся идеа
лизированным заданием вертикальных профилей 
теплофизических характеристик грунта донных от
ложений . Анализ процессов переноса тепла и соли 
при более детальном задании этих характеристик 
выходит за рамки представленной статьи .

Численное моделирование

Модель термического режима донных отло-
жений с учётом диффузии солей и зоны стабильно-
сти газовых гидратов. В работе используется од
номерная модель теплофизических процессов в 
донных отложениях с учётом фазовых переходов 
между мёрзлым и талым грунтами [3] . Распро
странение тепла в донных отложениях описыва
ется одномерным уравнением теплопроводности

Сi ∂T/∂t = (∂/∂z)(λi ∂T/∂z); (1)

данная модель дополнена уравнением диффузии 
солей

∂WS/∂t = (∂/∂z)(DS ∂S/∂z), (2)

где Сi – объёмная теплоёмкость грунта на единицу 
площади; T – температура грунта; t – время; z – 
глубина от поверхности дна; λi – коэффициент 
теп лопроводности грунта, нижний индекс i при
нимает одно из значений: «f» (мёрзлый грунт) или 
«m» (талый грунт); W – относительное влагосодер
жание грунта; S – концентрация соли в поровом 
растворе; DS – коэффициент диффузии солей .

На границе между мёрзлыми и талыми поро
дами допускается условие равенства температу
ры грунта температуре замерзания воды TF и ус

ловие Стефана для подвижной границы фазовых 
переходов при z = zF

λm(∂T/∂z)m − λf (∂T/∂z)f = L W ∂zF /∂t, (3)

где L – удельная теплота замерзания и таяния 
воды в порах грунта . 

На верхней границе донных отложений, со
ответствующей поверхности дна, при z = 0

T = TB, S = SB . (4)

На нижней границе расчётной области 
(HS = 1500 м) задаются геотермический поток G 
и нулевая солёность при z = HS

λm∂T/∂z = G, S = 0 . (5)

В модели используется также зависимость 
температуры замерзания воды (°C) от концент
рации соли S (‰) и давления в донных отложе
ниях P (МПа) [20]:

TF = −0,073P − 0,064S. (6)

Влияние солёности на температуру замерза
ния приводит к зависимости между уравнения
ми теплопереноса и переноса солей для мёрзло
го слоя, при этом распространение тепла и соли в 
незамёрзшем грунте не зависит друг от друга . До
пускается, что донные отложения насыщены вла
гой . Пористость экспоненциально уменьшается с 
глубиной z: ϕ(z) = ϕ(0) exp(−z /zϕ), где ϕ(0) = 0,4 и 
zϕ = 2500 м . Коэффициент диффузии солей при
нимался равным 10−9 м2/с в соответствии с оцен
ками по данным бурения в море Лаптевых [11] .

Расчёты термического состояния донных 
отложений и переноса солей сопровождаются 
оценками термодинамических границ зоны ста
бильности газогидратов метана . Равновесное 
давление РH, при котором метан, вода или лёд и 
гидрат могут теоретически существовать в фазо
вом и химическом равновесии при данной тем
пературе, определялось из соотношения [21]

 . (7)

где РH – равновесное давления гидрата, МПа; T 
и TD – соответственно температура и сдвиг рав
новесной температуры, К; коэффициенты an за
даются в зависимости от температуры и приво
дятся в работе [21] .

Растворённые соли, например хлорид натрия, 
могут сильно влиять на термодинамическую ста
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бильность гидратов метана . Появление соли в 
воде снижает химический потенциал раствора, 
в котором солёная вода должна быть стабильной 
в виде жидкости, а не гидрата . При этом гранич
ная температура термодинамической устойчиво
сти гидратов уменьшается относительно темпера
туры чистой воды . Также изменяется граничное 
давление термодинамической устойчивости гид
ратов . Сдвиг в равновесной температуре рассчи
тывался с помощью следующего уравнения [21]: 

TD = TD,ref loge(1 − xs)/loge(1 − xs,ref),

где TD,ref – реперное значение температуры дис
социации гидрата при соответствующем репер
ном содержании соли xs,ref; xs – мольная доля 
соли в поровой воде; эмпирическое выражение 
для сдвига равновесной температуры TD исполь
зуется с эталонными значениями TD,ref = 2 °C и 
xs,ref = 0,0134 [21] .

Численная реализация модели (1)–(6) осно
вана на методе прогонки на дискретной вычис
лительной сетке с вертикальным шагом 0,5 м и 
неявной схеме по времени с шагом один месяц .

Постановка численных экспериментов. Моде
лирование проводилось применительно к шель
фовой области восточного сектора моря Лапте
вых с современными глубинами HW от 10 до 100 м . 
При обсуждении численных результатов для 
шельфа с разными глубинами моря делалось раз
деление его на внутренний (HW = 0÷30 м), сред
ний (HW = 30÷70 м) и внешний (HW = 70÷100 м) . 
Разнообразие типов пород, которые могут зале
гать под морем, вызывает сложность задания теп
лофизических свойств в разрезе . В настоящей 
работе математическое моделирование проводи
лось только для однородных вертикальных про
филей со следующими средними значениями 
теплофизических характеристик пород, исполь
зуемых при расчётах (1)–(6): Сm = 2800 кДж / м3·К; 
Cf = 2080 кДж / м3·К; λm = 1,8 Вт / м·K; λf = 2,2 Вт / м·K; 
L = 3,34 × 105 кДж / м3; DS = 10−9 м2/с; G = 60 мВт / м2 .

Граничное условие на поверхности донных 
отложений определяется периодами трансгрес
сий–регрессий с учётом изменения уровня моря 
за последние 400 тыс . лет . Изменение уровня моря 
задавалось по данным работы [22] для моря Лап
тевых в последние 15 тыс . лет и по данным [23] 
для предыдущих периодов . Моменты затопления 
и осушения шельфа в ледниковых циклах оце
нивались на основе современных батиметриче

ских условий . Кривые изменения палеоклимата, 
используемые для моделирования субмаринной 
мерзлоты, подробно обсуждались в работе [24] .

Температура на поверхности донных отложе
ний TB = T(z0, t) в расчётах задаётся таким образом:

а) TB = TW, если шельф покрыт океаном в пе
риоды океанических трансгрессий, TW – тем
пература придонной воды, которая задавалась с 
учётом глубины шельфа (таблица);

б) TB = TG + TV (t), если шельф осушён в пе
риоды регрессий океана; здесь TG = −12 °C – 
средняя многолетняя годовая температура при
земного воздуха на шельфе моря Лаптевых в 
1961–1990 гг . [13], TV (t) – аномалия температу
ры по данным реконструкции палеотемператур 
воздуха по непрерывным записям из ледяных 
кернов Антарктиды [25] .

Солёность на поверхности донных отложе
ний SB = S(z0, t) задаётся в следующем виде:

а) SB = SW, если шельф покрыт морской 
водой в периоды океанических трансгрессий, 
SW – cолёность придонной воды, которая, как и 
температура, задавалась с учётом глубины моря 
(см . таблицу);

б) SB = 0, если шельф осушён в периоды ре
грессий океана .

При построении палеогеографического сце
нария допускалось, что температура и солёность 
морской воды существенно не отличаются от 
современных и соответствуют средним значе
ниям для моря Лаптевых [11, 26] (см . таблицу) . 
Интенсивность геотермического потока G во 
всех численных расчётах была принята равной 
60 мВт / м2, что соответствует среднему значению 
потока тепла для данного региона [27] . 

В результате исследований был проведён ряд 
численных экспериментов .

1 . TFSAL: модель включает в себя солепере
нос в донных отложениях (2) . Температура за
мерзания рассчитывается на каждом шаге по 
времени с учётом солёности в соответствии с (6) .

2 . TF1: расчёт с постоянной температурой 
замерзания −1 °С .

Температура TW и солёность SW, используемые как верх
нее граничное условие в периоды затопления шельфа 
морской водой (HW – глубина моря)
HW, м 10 20 30 50 70 100
TW, °C −1,3 −1,4 −1,5 −1,7 −1,8 −1,9
SW, ‰ 27 28 33 33,5 34 34
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3 . TF2: расчёт с постоянной температурой 
замерзания −2 °С .

4 . TFSAL2: подобен TFSAL, но проведён с 
учётом температуры замерзания, которая рас
считывается с учётом солёности в соответствии с 
графиком, приведённым на рис . 2 в работе [11], 
построенным по данным бурения [9] .

5 . HSZSAL: подобен TFSAL, но выполнен с 
учётом солёности грунта в соотношениях для рас
чёта условий устойчивости метангидратов (7) .

Расчёт температуры для донных отложений 
шельфа от поверхности до глубины 1500 м вы
полнен для последних 400 тыс . лет . При зада
нии начальных условий допускалось, что шельф 
покрыт морской водой и ММП отсутствуют [2] . 
Начальный тепловой режим донных отложений 
рассчитан как стационарные условия с темпера
турой поверхности TW и геотермическим потоком 
60 мВт / м2 . Периоды формирования и деградации 
мёрзлых толщ на арктическом шельфе повторя
лись неоднократно [28], поэтому для учёта засоле
ния донных отложений в периоды прошлых транс
грессий был выполнен предварительный расчёт с 
уравнением диффузии соли для 400 тыс . лет .

Обсуждение результатов

Динамика субаквальной мерзлоты. На рис . 1 
представлены результаты расчётов солёности по
ровых вод осадков, полученные для разных глу
бин моря HW . В этих расчётах концентрация солей 
в донных осадках зависит от HW, что определяется 
временем существования этих осадков под уров
нем моря . По результатам расчётов, донные от
ложения внешнего шельфа (100 м) характеризу
ются наибольшей солёностью и более глубоким 
её распространением в глубь осадочного слоя (см . 
рис . 1) . При HW = 20 м концентрация соли в поро
вой воде составляет 20 ‰ в верхних 20 м донных 
отложений и становится менее 5 ‰ в осадочном 
слое глубже 50 м (см . рис . 1, а) . Для среднего шель
фа, при HW = 50 м, засолёнными до 20 ‰ оказы
ваются верхние 50 м . При этом в слое донных от
ложений на глубине 150–200 м под морским дном 
остаются засолённые слои, которые стали ими в 
периоды предыдущих трансгрессий (см . рис . 1, б) . 
Для современной глубины моря 100 м данные рас
чётов о величине засоления верхнего слоя осадков 
мощностью 200 м приведены на рис . 1, в . Они по

казывают, что засоление здесь практически не ис
чезает во время регрессии моря и происходящего 
при этом распреснения донных отложений со сто
роны верхней границы .

Современные профили температуры в дон
ных отложениях, вычисленные с учётом диффу
зии солей (эксперимент TFSAL), показаны на 
рис . 2 . Влияние солёности на температуру замер
зания определяет зависимость мощности ММП 
от концентрации солей в донных осадках . Грани
цы ММП находятся на каждом шаге по времени 
как пересечение температурного профиля в дон
ных отложениях и температуры замерзания (см . 
рис . 2) . Численные эксперименты показывают, что 
для более низкой солёности донных отложений 
внутреннего шельфа нижняя граница современной 
мерзлоты имеет наибольшую глубину залегания 
Hp = 650 м (см . рис . 2, а, рис . 3, а) . Солёность на 
этой глубине – всего 1 ‰, что соответствует по
нижению температуры замерзания до −0,5 °С . На 
среднем шельфе нижняя граница ММП расположе
на на глубине 520 м, что отвечает солёности 4 ‰ и 
температуре замерзания −0,6 °С (см . рис . 2, б, см . 
рис . 3, г) . Внешний шельф характеризуется наимень
шей толщиной ММП (см . рис . 2, в, см . рис . 3, ж) . 
Нижняя граница мёрзлого слоя залегает на глубине 
230 м, что соответствует солёности 15 ‰ и темпе
ратуре замерзания −1,1 °С . В случае внешнего шель-
фа температурный профиль в донных отложениях 
приближается к профилю температуры замерзания 
практически во всём слое мёрзлых пород, что де
лает его наиболее чувствительным к повышению 
температуры придонной воды .

Скорость деградации мерзлоты на нижней гра-
нице зависит от интенсивности геотермического по
тока . Во время трансгрессии скорость деградации 
ММП со стороны их нижней границы максималь
на для всей исследуемой области шельфа и состав
ляет 1,1–1,7 см/год (рис . 4) . Более значимую роль 
перенос солей играет при определении положения 
верхней границы субаквальной мерзлоты Ht . В верх
нем слое донных осадков шельфа при засолении 
происходят деградация ММП в поле отрицатель
ных температур и заглубление их верхней границы 
на 10–25 м от поверхности дна (см . рис . 2) . Глубина 
залегания кровли ММП увеличивается от берега в 
сторону моря в результате более продолжительного 
пребывания участков шельфа под уровнем моря во 
время трансгрессии и, следовательно, более силь
ного засоления донных отложений в верхнем слое 
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Рис. 1. Солёность осадков шельфа в 
численном эксперименте TFSAL для 
современных глубин моря:
а – 20 м; б – 50 м; в – 100 м
Fig. 1. Salinity of bottom sediments in 
numerical experiment TFSAL for the 
shelf with the contemporary depth of:
а – 20 m; б – 50 m; в – 100 m

(рис . 5, а) . Скорость деградации мерзлоты со сторо
ны верхней границы уменьшается от 0,6 см/год на 
внутреннем шельфе (HW ≤ 30 м) до 0,2–0,3 см/год на 
внешнем шельфе (см . рис . 4) . По результатам моде

лирования максимальная скорость деградации ха
рактерна для начального периода затопления шель
фа . Скорость деградации затопленных морем ММП 
в верхних горизонтах и современная мощность 
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протаявшего слоя осадков зависят, прежде всего, 
от длительности пребывания шельфа под водой и от 
солёности придонной воды .

Анализ результатов, полученных для преды
дущих межледниковых периодов, показал, что 
максимальная глубина оттаивания мёрзлых толщ 
со стороны верхней границы за счёт засоления 
морской водой не превышала 22 м для внутрен
него шельфа и 70 м для внешнего (см . рис . 3 а, 
г, ж) . В свою очередь оттаивание ММП со сто
роны нижней границы происходит гораздо ин
тенсивнее . Для внутреннего шельфа (HW ≤ 30 м) 
сокращение мощности ММП заметно меньше – 
порядка 150 м, для среднего шельфа – примерно 
200 м, а на внешнем шельфе мёрзлые толщи могли 
полностью оттаять в межледниковые периоды . 
Деградация ММП со стороны нижней границы в 
периоды трансгрессий происходит за счёт увели
чения температуры поверхности пород .

Для исследования влияния переноса соли ре
зультаты расчётов, полученные в эксперименте 
TFSAL, сравнивались с данными экспериментов 
TF1 и TF2 . В расчётах предполагались равномер
ное засоление осадков шельфа и постоянная тем
пература замерзания −1 и −2 °С соответственно . 
На рис . 3 приведены результаты расчётов при раз
ных вариантах учёта засоления донных осадков . 
Наиболее заметны различия в оценках современ
ной глубины верхней границы ММП (см . рис . 3, 
см . рис . 5, а) . Так, в эксперименте TF1 отсутству

ет деградация ММП со стороны верхней границы . 
Кроме того, постоянная температура замерзания 
(−1 °С) оказывается выше температуры морской 
воды, что сохраняет мерзлоту у поверхности дна . 
Наиболее интенсивное оттаивание ММП в верх
нем слое осадков получено в эксперименте TF2, 
в котором верхняя граница мерзлоты заглубляется 
во время трансгрессии (см . рис . 5, а) .

Оценки глубины нижней границы субакваль
ной мерзлоты шельфа при использовании различ
ных параметризаций учёта морского засоления 
донных осадков (эксперименты TFSAL, TF1 и 
TF2) согласуются между собой для внутреннего 
и среднего шельфа (см . рис . 3 и см . рис . 5, б) . Так, 
при HW = 20 м нижняя граница ММП в экспери
менте TFSAL расположена ниже дна на глубине 
650 м, в TF1 – на глубине 630 м, а в TF2 – на глу
бине 590 м . При HW = 50 м глубина этой границы в 
эксперименте TFSAL равна 522 м, в TF1 – 505 м, 
а в TF2 – 465 м . На внешнем шельфе глубина за
легания нижней границы уменьшается до 230 м по 
результатам экспериментов TFSAL и TF1 . Учёт 
более низкой температуры замерзания в TF2 при
водит к тому, что заданные значения температуры 
морской воды у дна становятся выше температуры 
замерзания поровых вод и мёрзлые породы пол
ностью оттаивают в эпохи трансгрессий океана, 
в том числе и в современный период . Расчётные 
скорости деградации нижних горизонтов ММП в 
TF2 в этот период (3–1 тыс . лет назад) более чем 

Рис. 2. Вертикальные профили температуры замерзания (1) и современной температуры донных отложе
ний (2), полученные в эксперименте TFSAL для глубин моря:
а – 20 м; б – 50 м; в – 100 м
Fig. 2. Present day vertical profiles of temperature of freezing (1) and of the sediment temperature (2) in experiment 
TFSAL for the shelf with depths:
а – 20 m; б – 50 m; в – 100 m
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на порядок превышают максимальные скорости, 
полученные в других экспериментах (см . рис . 4, е) .

Представленные результаты расчёта залегания 
подошвы современной криолитозоны на шельфе 
хорошо согласуются с оценками, полученными 
для восточной части моря Лаптевых [29] . По ре
зультатам моделирования [29], мёрзлые породы 

на шельфе имеют сплошное распространение, 
а их мощность изменяется от 550–1100 м в при
брежном мелководье в различных геоструктурных 
условиях до 130–350 м у бровки шельфа .

По данным бурения [9, 11], при солёности 
4 ‰ температура замерзания поровых вод в 
осадках составляет −1,2 ÷ −1,4 °C, а при 15 ‰ 

Рис. 3. Отклонения температуры донных отложений (°С) от температуры замерзания (T–Tf) в численных 
экспериментах:
TFSAL (а, г, ж), TF1 (б, д, з) и TF2 (в, е, и), полученные для областей шельфа с современной глубиной моря 20 м 
(а, б, в), 50 м (г, д, е) и 100 м (ж, з, и) . Жёлтым цветом обозначена область −0,15 ≤ T–Tf ≤ 0,15
Fig. 3. Deviations of sediment temperature (°С) from the temperature of freezing (T–Tf) in numerical experiments: 
TFSAL (а, г, ж); TF1 (б, д, з) and TF2 (в, е, и), for the shelf with contemporary depth 20 m (а, б, в), 50 m (г, д, е) 
and 100 m (ж, з, и) . Yellow shading indicates the area −0 .15 ≤ T–Tf ≤ 0 .15
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она равна −4 ÷ −5 °C . Приведённые температу
ры замерзания существенно ниже температур, 
полученных при использовании формулы (6), 
которые для данных концентраций соли при ат
мосферном давлении равны −0,3 и −1 °C соот
ветственно . Был проведён дополнительный экс
перимент TFSAL2, в котором для определения 
зависимости температуры замерзания от солё
ности использовались материалы работ [9, 11] . 
Данные расчётов мощности ММП, полученные 
в эксперименте TFSAL2, приведены на рис . 5 . 
Результаты моделирования показали, что глуби
на нижней границы современной криолитозоны 

на внутреннем шельфе при глубине моря 10 м 
составляет около 685 м, что согласуется с резуль
татами эксперимента TFSAL . Однако по направ
лению в сторону моря глубина залегания подо
швы ММП, по расчётам TFSAL2, уменьшается с 
более высокой скоростью: до 536 м (HW = 20 м) и 
до 127 м (HW = 30 м) (см . рис . 5, б) . В этом же на
правлении происходит заглубление верхней гра
ницы ММП: до 52, 74 и 77 м для изобат 10, 20 и 
30 м соответственно . Учёт более низкой темпе
ратуры замерзания в TFSAL2 приводит к тому, 
что мёрзлые породы полностью оттаивают в 
поле отрицательных температур донных осадков 

Рис. 4. Скорость деградации многолетнемёрзлых пород со стороны верхней границы (а, в, д) и со стороны 
нижней границы (б, г, е), полученная в численных экспериментах TF1, TF2, TFSAL для шельфа с совре
менными глубинами моря 20, 50 и 100 м . 
Вертикальными голубыми линиями показаны моменты затопления шельфа в результате последней трансгрессии океана
Fig. 4. The subsea permafrost degradation rate from the upper boundary (а, в, д)and from the lower (б, г, е), in nu
merical experiments TF1, TF2, TFSAL for the shelf with depth НW = 20, 50, and 100 m .
The vertical blue lines show the moments of shelf flooding as a result of the last ocean transgression
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под воздействием тепла и солей на среднем и 
внешнем шельфе (HW ≥ 50 м) в современный пе
риод . Полученные оценки глубины верхней гра
ницы ММП по расчётам TFSAL2 на внутреннем 
шельфе (52 м при HW = 10 м) согласуются с дан
ными измерений в буровых скважинах на шель
фе моря Лаптевых (36 м при HW = 5 м) [9] .

Сравнение экспериментов с разными парамет
ризациями температуры замерзания при оцен
ке мощности субаквальной мерзлоты показало, 
что засоление донных осадков, которое следует 
за затоплением шельфа, необходимо учитывать 
при оценке положения верхней границы ММП . 
Так, перенос соли, который принимался во вни

Рис. 5. Глубина, отсчитываемая от поверхности дна, м:
а – верхней (Ht) и б – нижней (Hb) границ субаквальной мерзлоты, а также в – верхней (HSZt) и г – нижней (HSZb) гра
ниц зоны стабильности газовых гидратов, полученная в численных экспериментах TF1, TF2, TFSAL, TFSAL2 и 
HSZSAL для шельфа с современными глубинами моря 10–100 м
Fig. 5. Depth (measured from the bottom) of:
a – the upper (Ht) and б – lower (Hb) boundaries of the subaquatic permafrost, as well as в – the upper (HSZt) and г – lower 
(HSZb) boundaries of the hydrates stability zone (in m) in numerical experiments TF1, TF2, TFSAL for a shelf with the present 
day sea depth 10–100 m
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мание в экспериментах TFSAL, способен в не
сколько раз изменить скорость деградации ММП 
со стороны верхней границы по сравнению с экс
периментом TF1 с неизменной во времени тем
пературой замерзания . В результате наблюдают
ся значительные различия в оценках положения 
верхней границы мёрзлого слоя под дном моря .

Динамика зоны стабильности метангидратов. 
В экспериментах TFSAL, TF1 и TF2 глубина 
верхней и нижней границ зоны устойчивого су
ществования гидратов метана определяется пе
ресечением профиля давления в донных осадках 
шельфа и граничной кривой термодинамической 
устойчивости гидратов в соответствии с (7) при 
TD = 0 . Верхняя граница ЗСГГ (HSZt) расположе
на на глубине 145–230 м под морским дном . Глу
бина её залегания уменьшается от берега в сто
рону моря, что определяется дополнительным 
барическим фактором изза веса водного слоя . 
Различия между оценками для HSZt, получен
ными в экспериментах TFSAL и TF1, состави
ли всего 1 м . Меньшая глубина залегания верхней 
границы ЗСГГ (на 5–6 м) для внутреннего шель
фа (по оценкам TF2 и TFSAL2) и среднего шель
фа (по оценке TF2) объясняется более низкими 
температурами осадочного слоя, полученными 
в этих экспериментах . Для среднего и внешне
го шельфа при HW ≥ 50 м залегание HSZt оказа
лось, наоборот, самыми глубоким по результатам 
TFSAL2, что объясняется полным оттаиванием 
ММП в период последней трансгрессии и даль
нейшим повышением температуры донных пород 
по результатам данного эксперимента .

Глубина залегания нижней границы ЗСГГ 
(HSZb) также зависит от глубины моря и определя
ется как толщиной водного слоя, так и полем тем
ператур осадков шельфа (см . рис . 5, г) . Динамика 
HSZb коррелирует с изменением нижней грани
цы мёрзлого слоя, поэтому оценки по результатам 
экспериментов TFSAL, TF1 и TF2, полученные 
для мелкого и среднего шельфа при HW ≤ 70 м, не
значительно различаются между собой . Даже для 
внешнего шельфа это различие не превышает  3% . 
Сокращение мощности ММП на внутреннем и 
среднем шельфе при HW ≥ 20 м по результатам 
TFSAL2 способствует более быстрому сокраще
нию мощности ЗСГГ . Несмотря на оттаивание 
мёрзлого слоя при HW ≥ 50 м, ЗСГГ сохраняется .

В эксперименте HSZSAL вводится допол
нительная зависимость от солёности при расчё

те ЗСГГ . В остальном он повторяет эксперимент 
TFSAL . Например, при солёности 40 ‰ грани
ца фазовой кривой термодинамической устой
чивости гидратов метана увеличивается на 2 °С 
в (7) . Оценку эффекта засоления при расчёте зоны 
устойчивости метангидратов можно получить, 
сравнивая положение верхней и нижней границ 
этой зоны для современного периода между рас
чётами по TFSAL и HSZSAL (см . рис . 5) . Верхняя 
граница современной ЗСГГ, согласно результа
там расчётов TFSAL, расположена ниже морско
го дна на 140–230 м (см . рис . 5, в) в зависимости 
от области шельфа . Концентрация соли в поровой 
воде составляет примерно 18 ‰ на глубине 150 м 
только для внешнего шельфа . В расчёте HSZSAL 
смещение верхней границы ЗСГГ вниз по сравне
нию с TFSAL составило лишь 2–9 м на внешнем 
шельфе (при HW > 50 м) и менее 2 м для меньших 
значений HW . Изменения в положении нижней 
границы ЗСГГ, глубина залегания которой соот
ветствует малозасолённым (внешний шельф) или 
незасолённым грунтам (внутренний шельф), от
сутствуют (см . рис . 5, г) . Влияние засоления при 
расчёте термобарических условий устойчивости 
метангидрата приводит к сокращению мощности 
ЗСГГ, однако изза большой глубины залегания 
в донных отложениях это влияние незначитель
ное – не более нескольких процентов .

Расчётная зона стабильности газогидрата 
может существовать с глубин 140–250 м под мор
ским дном . Однако локальное повышение давле
ния в газонасыщенных горизонтах при замерзании 
может приводить к образованию метангидратов на 
небольшой глубине внутри ММП, которые в даль
нейшем могут существовать в метастабильном со
стоянии [6] . Более высокая концентрация соли 
в верхних десятках метров донных осадков будет 
сильнее влиять на газовые гидраты подобного про
исхождения . Возможно влияние непосредственно 
и на сами гидратные залежи, ускоряя их образова
ние . Растворимость метана в солёной воде снижа
ется, что в свою очередь увеличивает количество 
свободного газа в порах и ускоряет процессы гид
ратообразования в пределах ЗСГГ [18, 30] . Засо
лённость мёрзлых пород и переход их из твёрдо
мёрзлого состояния в охлаждённое может стать 
причиной роста газопроницаемости ММП [19] и 
формирования скоплений свободного газа в газо
проницаемых зонах, что приведёт к повышенной 
эмиссии метана в атмосферу Арктики .



Подземные льды и наледи

 544 

Заключение

Смоделировано влияние засоления на состоя
ние затопленных морем многолетнемёрзлых толщ 
шельфа моря Лаптевых . При исследовании вы
браны четыре способа учёта засоления донных от
ложений, которые используются в задачах такого 
типа . Показано, что в верхних горизонтах донных 
отложений многолетнемёрзлые породы дегради
руют при отрицательных температурах . Сокраще
ние мощности таких образований в результате де
градации со стороны верхней границы зависит от 
глубины шельфа, что определяется временем по
слеледниковой трансгрессии моря . По результатам 
эксперимента TFSAL, за счёт засоления донных 
отложений верхняя граница многолетнемёрзлых 
пород расположена на глубине 10–25 м ниже мор
ского дна в зависимости от современной глубины 
шельфа . Для глубины расположения нижней гра
ницы многолетнемёрзлых пород подобное влия
ние незначительно и приводит к неопределённо
сти результатов, не превышающей 10% .

Оценки мощности современной зоны много
летнемёрзлых пород зависят от используемой па
раметризации процессов засоления донных от
ложений . При этом оценки положения нижней 
границы зоны таких пород, при использовании 
постоянной температуры замерзания −1 °С в по
добных задачах [3, 15], хорошо согласуются с ана
логичными оценками, полученными при учёте 
диффузии соли . Учёт диффузии соли в задачах 
исследования динамики субаквальной мерзло
ты необходим при определении положения верх
ней границы субаквальной мерзлоты, а также при 
расчёте скорости её деградации . Согласно расчё
там, перенос солей может изменить положение и 
скорость смещения верхней границы ММП в не
сколько раз по сравнению со случаем неизмен
ной во времени солёности и, следовательно, по
стоянной во времени температурой замерзания . 
Вместе с тем перенос солей значительно не влия
ет на положение нижней границы ММП .

Отметим, что, согласно [12, 15], изменение ин
тенсивности геотермального потока тепла от 40 до 
100 мВт/м2, а также учёт формирования таликов 
под термокарстовыми озёрами способны изме
нить глубину нижней границы мерзлоты на шель
фе в несколько раз . Неопределённость расчётов 
изза неточности задания начальных условий су
щественно меньше при условии, когда период мо
делирования составляет не менее одного ледни
кового цикла (120 тыс . лет) [3] . Дополнительная 
неопределённость связана с выбором данных кли
матических палеореконструкций: в терминах глу
бины нижней границы многолетнемёрзлых грун
тов на шельфе она может достигать нескольких 
десятков метров [24] . Как следствие – конкрет
ные значения в тот или иной момент времени в 
наших расчётах характеризуются большой неопре
делённостью . Однако изменение этих переменных 
между оледенениями и межледниковьями оказы
вается при этом вычисленным с неопределённо
стью не более нескольких десятков метров, что 
связано с математической структурой уравнений 
диффузии тепла в породах шельфа [15, 24] .

Используя соотношения для определения зоны 
стабильности гидратов метана с учётом солёно
сти, мы получили оценки её влияния на верхнюю 
и нижнюю границы этой зоны . Численные резуль
таты показали, что толщина зоны стабильности га
зовых гидратов становится меньше с увеличением 
солёности . Это происходит за счёт смещения вниз 
верхней границы зоны стабильности, которое со
ставило лишь 2–9 м для внешнего шельфа и ещё 
меньшие значения для внутреннего . В результате 
мощность зоны стабильности гидратов становится 
меньше, чем в случае пресной воды .
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На основании обработки данных многолетних наблюдений рассматриваются пространственная 
неоднородность заполнения подводной части тороса и её влияние на скорость промерзания киля 
тороса при термодинамическом моделировании. Учёт пространственной неоднородности запол-
нения киля способствует решению вопроса о распределении толщин консолидированного слоя в 
поперечном сечении тороса для разных этапов эволюции торосистого образования на протяжении 
зимнего сезона.

Введение

Одна их естественных особенностей мор
ского ледяного покрова – торосы, представля
ющие собой хаотичные нагромождения облом
ков льдин, образующихся в результате бокового 
давления ледяных полей друг на друга, а также 
на берега и мелководные участки дна . В при
родных условиях возникновение торосов харак
терно для морских льдов небольшой толщины 
(молодых или однолетних), которые формиру

ют протяжённые гряды со слабо меняющими
ся по их длине морфометрическими парамет
рами . Торосы – один из важнейших факторов, 
регулирующих теплообмен между океаном и ат
мосферой в Арктике и влияющих на природные 
климатические изменения [1–3] . Кроме того, 
именно торосы (гряды торосов) ограничивают 
хозяйственную деятельность и угрожают как 
судоходству, так и эксплуатации нефтегазодо
бывающих платформ и трубопроводов на шель
фе арктических морей [3, 4] .
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Торосы имеют пористую структуру, сформи
рованную изо льда, воды и воздуха [3–5] . Часть 
тороса, находящаяся выше ватерлинии, назы
вается парусом и состоит из блоков льда и воз
душных пор . Количество пор характеризуется 
коэффициентом заполнения паруса тороса, т .е . 
отношением объёма, заполненного льдом, к об
щему объёму паруса . Часть тороса ниже ватер
линии называется килем . Киль тороса делится 
на две части: консолидированную, состоящую 
только изо льда, и неуплотнённую, состоящую из 
блоков льда и поровых пространств, заполнен
ных морской водой или шугой . Количество по
ровых пространств характеризуется коэффици
ентом заполнения киля тороса, т .е . отношением 
объёма льда к общему объёму киля тороса . В хо
лодный сезон за счёт действия термодинамиче
ских факторов консолидированная часть в киле 
тороса растёт, а неуплотнённая часть эволюцио
нирует под разрушающим термическим и дина
мическим влиянием окружающей водной среды .

Оценка толщины консолидированного слоя 
тороса и определение возможности его эволю
ции относятся к важнейшим задачам, решаемым 
в рамках современных исследований . Существу
ют разные подходы, основанные как на мето
дах численного термодинамического моделиро
вания [6–8], так и на методах математической 
статистики [4, 9] . Однако в полной мере вопрос 
об определении толщины консолидированного 
слоя тороса пока не решён .

Постановка проблемы

Согласно измерениям, толщина консолиди
рованного слоя в торосах обычно распределена 
неравномерно в связи с особенностями заполне
ния внутренних частей тороса по пространству 
и вертикали . Усиленный рост консолидирован
ного слоя в так называемых «ядрах консолида
ции», где заполнение стремится к 100%, и край
не малый рост там, где заполнение минимально, 
приводят к значительным отличиям толщи
ны даже в близлежащих (метры) точках тороса . 
Также на рост консолидированного слоя сильно 
влияют морфометрические особенности надвод
ной части тороса . Всё это создаёт определённые 
сложности как в интерпретации результатов на
турных наблюдений, так и в разработке матема

тических моделей . В последние годы появился 
ряд работ, посвящённых термодинамическому 
моделированию эволюции торосистых образо
ваний [6–8, 10 и др .] . Однако для всех указанных 
работ характерна проблема неоднозначности по
лучаемых результатов моделирования, связанная 
со сложностями описания внутренней структу
ры тороса, в первую очередь – с определением 
начальной пористости (заполнения) в толще то
роса по пространству . Таким образом, изначаль
но для корректного математического моделиро
вания и расчёта толщины консолидированного 
слоя необходимо провести параметризацию рас
пределения заполнения, привязав её к извест
ным морфометрическим параметрам тороса .

Общие морфометрические параметры то
росистого образования на начальный момент 
времени представим в виде обобщённой идеа
лизированной схемы (рис . 1) . Связь между ос
новными морфометрическими параметрами 
тороса рассматривается во многих исследова
ниях [11–14], где приводятся их авторские ста
тистические зависимости друг от друга, полу
ченные для разных морей и районов . Наиболее 
полный обзор подобных зависимостей дан в ра
боте [14] . Определив таким образом морфомет
рические параметры тороса и оценив особен
ности заполнения его внутренней структуры, 
можно попытаться рассчитать эволюцию консо
лидированного слоя . Решению данного вопроса 
и посвящено настоящее исследование .

Как уже было отмечено, заполнение – одна 
из важнейших характеристик внутреннего строе
ния торосов . В конце ХХ в . вопрос о закономер
ностях вертикальной структуры заполнения для 
свежих торосов (как килевой части, так и пару
са), образованных изо льдов разной толщины, 
был рассмотрен В .Д . Грищенко [15] . В указан
ном исследовании описана зависимость запол
нения от формы и толщины блоков льда, слага
ющих торос . Был сформулирован вывод о том, 
что коэффициент заполнения на границе парус–
киль максимален, уменьшаясь с высотой паруса 
и глубиной киля (соответственно под действием 
сил тяжести и плавучести) . В работах Г .А . Сур
кова [16, 17] для свежих торосов также отмечено 
уменьшение заполнения киля с глубиной, при
чём связано это было с увеличением простран
ства между слагающими его блоками льда . В ра
боте автора настоящего исследования [18] также 
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была изложена схожая закономерность . Из работ 
последних лет следует выделить исследования, 
выполненные для районов морей Карского и 
Лаптевых [19, 20] . В работе [19] на основании 
статистической обработки значительного объё
ма данных наблюдений сделан вывод о макси
мальном значении заполнения на уровне моря и 
снижении его значения с глубиной, а также опи
сано пространственное заполнение киля тороса . 
Однако во всех перечисленных исследованиях не 
было получено обобщённой функциональной за
висимости пространственного распределения за
полнения от ширины и глубины киля .

Исходные данные и методика исследования

Исходными данными для проведения насто
ящего анализа выбраны материалы экспедици
онных исследований торосистых образований, 
выполненных в Арктическом и Антарктическом 
научноисследовательском институте (лаборато
рия «Арктикшельф») в юго и северовосточной 
частях Баренцева моря с 2001 по 2007 г ., в южной 
части Карского моря (2010 г .), а также в Обской 
губе с 2011 по 2017 г . Обычно объектами экспе

диционных работ становились наиболее мощные 
(для района выполнения исследований) однолет
ние торосистые образования, на которых выпол
няли комплекс морфометрических, физикоме
ханических и теплофизических наблюдений . 

Внутренняя структура торосистых образова
ний исследована с помощью сквозного верти
кального шнекового бурения в выбранных точках 
створов, разбитых на определённом расстоянии 
друг от друга и покрывающих торосистое образо
вание индивидуальной сеткой с максимальным 
учётом всех морфометрических особенностей ис
следуемого тороса . В ходе буровых работ оператор 
фиксировал три состояния внутренней толщи то
росистого образования: твёрдый лёд, провал (воз
дух, вода) или шуга . Запись наблюдений включала 
в себя глубину бурения с указанием вертикальных 
координат провалов . Одновременно выполняли 
геодезические работы с топографической привяз
кой каждой точки исследуемого образования .

Поскольку в отличие от работы [18] в дан
ном исследовании сделана попытка оценить 
пространственное распределение заполнения 
киля тороса, в качестве критерия отбора точек 
для дальнейшего анализа было выбрано дву
кратное превышение глубины киля над сред

Рис. 1. Обобщённая схема тороса:
треугольник АВС – киль; EFD – парус; углы ската: α – паруса, β – киля тороса; Wsail – ширина паруса тороса; Wkeel – ши
рина подводной части; Hsail – максимальная высота паруса; Hkeel – максимальная осадка киля; Ask – расстояние между 
точками максимальной высоты паруса и максимальной осадки киля; H – толщина консолидированного слоя тороса
Fig. 1. The typical scheme of ice hummock:
triangle АВС – a keel; EFD – a sail; slope angles: α – sails, β – keel of hummock; Wsail – width of the hummock sail; Wkeel – the 
width of the underwater part; Hsail – maximum sail height; Hkeel – maximum draft keel; Ask – the distance between the points of the 
maximum sail height and the maximum draft of the keel; H – the thickness of the hummock consolidated layer
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ней толщиной блоков льда, слагающих торос . 
Это гарантированно обеспечивало нахождение 
точки в толще тороса . Следующий шаг – исклю
чение точек наблюдений на стамухах, поскольку 
киль стамух в результате взаимодействия с грун
том подвержен уплотнению, которое приводит 
к изменению вертикальной структуры заполне
ния . Заключительный критерий для дальней
шего отбора точек – отсутствие ярко выражен
ного консолидированного слоя, равного или 
превышающего толщину окружающего ровного 
льда . Соответствие указанным критериям отбора 
данных позволило проанализировать 836 точек 
из всего используемого массива наблюдений – 
3847 точек с записями .

Для каждой отобранной точки проведена 
процедура обезразмеривания и разбиения киля 
тороса на десять равных слоёв по вертикали . 
Далее записи анализировали исходя из двух со
стояний среды – лёд или провал (жидкая фаза, 
шуга) – и получали процентное содержание 
провалов (пор) в каждом выделенном слое . При 
суммировании всех записей получено среднее 
вертикальное послойное распределение поро
вых пространств в киле тороса . При переходе к 
заполнению полученную зависимость (R2 = 0,87) 
относительно коэффициента заполнения киля γ2 
можно переписать в следующем виде:

γ2 = 0,6 − 0,11 ln(ξ) . (1)

Здесь ξ – безразмерная вертикальная координа
та в киле тороса (0,05 < ξ < 1,0), где за ноль при
нята граница раздела парус–киль . 

Из выражения (1) очевидно, что заполнение 
в верхней части киля тороса превосходит запол
нение в нижней . Данное обстоятельство, как уже 
отмечалось здесь, связано с действием архиме
довых сил, которые позволяют небольшим бло
кам или их обломкам всплывать в промежутках 
между крупными блоками на начальном этапе 
формирования тороса . Подобрав горизонталь
ные профили (части створов с точками бурения), 
перпендикулярные гребню тороса, мы провели 
обезразмеривание ширины тороса относитель
но положения максимального киля (т .е . было 
обезразмерено расстояние от положения макси
мального киля до границы тороса по горизон
тальной проекции каждого горизонтального 
профиля) . По полученному массиву точек с за
писями (789 точек), лежащих на таких горизон

тальных профилях, и с учётом ранее уже обезраз
меренной глубины киля получена зависимость 
пространственного распределения коэффициен
та заполнения в толще тороса в следующем виде:

γ2 = 0,63 − 0,11 ln(ξ) − 0,2ξχ, (2)

где χ – безразмерная горизонтальная координата 
(меняется от 0,0 в точке максимального киля 
до 1,0 на границе тороса) .

Выражение (2) показывает не только умень
шение заполнения по мере заглубления от грани
цы парус–киль, но и некоторое снижение запол
нения по мере смещения к границам тороса от 
положения максимального киля . Видимо, таким 
образом сказывается не только работа архиме
довых сил, но и сопутствующее уменьшение ко
личества мелких обломков льда в киле по мере 
удаления от зоны контакта двух льдин при торо
шении (т .е . зоны максимального киля и паруса), 
что ранее уже отмечалось в исследовании [19] . 
Итак, согласно выражению (2), интегральное (по 
вертикали) заполнение уменьшается от значе
ния 0,74 в зоне максимального киля до значе
ния 0,64 у границ тороса, что хорошо согласует
ся с результатами натурных измерений, которые 
описаны в работах [4, 15–17, 19, 20] . Влияние 
учёта полученного соотношения (2) на скорость 
промерзания тороса или, что более наглядно, на 
распределение толщины консолидированного 
слоя вдоль поперечного сечения тороса удобнее 
всего проследить с помощью двухмерной термо
динамической модели, которая и была разработа
на в процессе настоящего исследования .

Модель

Итак, в двухмерном представлении система 
уравнений для расчёта увеличения толщины консо
лидированного слоя торосистого образования, по
крытого слоем снега, будет иметь следующий вид: 

hs ≥ z > h, 0 ≤ y ≤ Y;

h ≥ z > 0, 0 ≤ y ≤ Y;
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0 ≥ z ≥ H, 0 ≤ y ≤ Y .

Граничные условия имеют вид, характерный для 
задач такого типа:

z = h, 0 ≤ y ≤ Y, T(t, zh + 0) = T(t, zh − 0);

z = 0, 0 ≤ y ≤ Y, T(t, z0+) = T(t, z0−);

z = H, 0 ≤ y ≤ Y, Tz(t, H) = Θ,

где γ1 – коэффициент заполнения надводной 
части (паруса) тороса; hs – толщина слоя снега на 
поверхности тороса; h – высота паруса тороса; H – 
толщина консолидированного слоя; Y – ширина 
тороса (в модели соответствует значению Wkeel на 
рис . 1); a – коэффициент температуропроводно
сти; λ – коэффициент теплопроводности; с – ко
эффициент эффективной теплоёмкости; ρ – плот
ность соответственно: льда i, снега s и воздуха air; 
t – время; Т – температура; z – вертикальная коор
дината (направлена вниз); y – горизонтальная ко
ордината (направлена вправо); Φ – суммарный 
поток тепла на границе снег–атмосфера, включа
ющий в себя коротко и длинноволновый радиа

ционные балансы поверхности льда и вертикаль
ные турбулентные потоки явного и скрытого 
тепла; I0 – поток коротковолновой солнечной ра
диации, проникающей в среду (снег); Θ – темпе
ратура замерзания морской воды .

Модель реализуется на двухмерной геомет
рически адаптивной криволинейной расчёт
ной сетке, позволяющей отслеживать границы 
слоёв . Дискретизация выполняется по локаль
ноодномерной абсолютно устойчивой неявной 
схеме А .А . Самарского [21] путём расщепления 
по пространственным координатам и решается 
методом прогонки . При этом изменение толщи
ны консолидированного слоя тороса определя
ется по выражению следующего вида:

 (3)

где ΦW – поток тепла от воды; L – эффективная 
теплота плавления; γ2 – коэффициент заполне
ния подводной части (киля) тороса .

Из условий постановки задачи следует, что 
ширина тороса неизменна (с теплоизолирован
ными границами) . Толщина снежного покрова на 
поверхности тороса и высота паруса тороса счи
таются величинами заданными и описывают гео
метрию надводной части тороса . Глубина киля 
в каждой точке по ширине тороса ограничивает 
максимально возможную глубину промерзания 
тороса . Фазовый переход сосредоточен на плоском 
фронте внутри киля тороса (условие Стефана) . 
При достижении глубины промерзания границы 
киля дальнейшее увеличение толщины консоли
дированного слоя происходит аналогично росту 
толщины ровного льда . Поток тепла от воды (при 
его наличии) сначала действует на неконсолиди
рованную часть киля тороса, приводя к его тая
нию, и только при достижении глубины промер
зания границ киля поток тепла от воды участвует 
в расчётах эволюции консолидированного слоя по 
выражению (3) . Также следует иметь в виду, что в 
данной компоновке модели процесс таяния среды 
(снег, лёд) пока не был предусмотрен . 

В качестве входных параметров в модели ис
пользуются величины стандартных метеорологи
ческих параметров: температура и относительная 
влажность воздуха; скорость ветра; атмосферное 
давление; балл облачности . При необходимости 
расчёта потока тепла от воды требуются также 
данные о гидрологии подлёдного слоя .
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Результаты моделирования

С целью демонстрации возможностей и про
верки адекватности работы представленной мо
дели (включая использование выражения для 
пространственной неоднородности заполнения 
подводной части тороса) проведены тестовые рас
чёты эволюции толщины консолидированно
го слоя для двух типов торосов (условно: малый 
торос и большой торос) . Для этого в точке, рас
положенной на акватории Карского моря (в его 
южной части), были заданы основные морфоме
трические параметры для двух типов торосов (та
блица), а в качестве входных данных для расчётов 
использованы ряды метеорологического реанализа 
NCEP (основные метеорологические параметры 
с дискретностью шесть часов) за зимний период 
2017/18 г . За основу определения морфометриче
ских параметров тороса приняты соотношения из 
работы [14], полученные для арктического регио
на . При этом за условный «большой торос» в на
стоящем исследовании принят торос с наиболее 
характерными для Арктики параметрами [11, 14], 
а за малый – его уменьшенная (в два раза) копия .

Отметим, что для простоты дальнейше
го анализа в данных торосах точки максималь
ного киля и максимального паруса совпадали, 
т .е . торосы были симметричными относительно 
вертикальной оси . Расчёты проводили для двух 
случаев: при наличие слоя снега у подошвы па
руса тороса, а также при его отсутствии . Толщи
на слоя снега выбиралась исходя из соображе
ний, приведённых в исследованиях [1, 3, 4]; на 

весь период расчётов она оставалась неизмен
ной . Величина начальной толщины консолиди
рованного слоя тороса принята равной характер
ной толщине блоков (0,4 м), слагающих торосы 
в южной части Карского моря . Начальный про
филь температуры принимался линейным по 
вертикали . На верхней границе снега он задавал
ся равным температуре воздуха, на нижней гра
нице консолидированного слоя – температуре 
замерзания воды . Солёность толщи тороса при
нималась постоянной и равной 3 ‰ для паруса 
и 6 ‰ для консолидированного слоя тороса . За
полнение киля определялось по выражению (2); 
пример полученного таким образом распределе
ния для «большого тороса» приведён на рис . 2 . 
Расчёты начинались (т .е . задавалась условная 
дата образования рассматриваемых торосов) 
именно со времени достижения ровным льдом 
(рассчитанным по модели [22]) указанной тол

Основные морфометрические параметры торосов, исполь
зуемых при моделировании

Характеристики Условный тип тороса
малый торос большой торос

Максимальные вертикаль
ные размеры, м:

высота паруса
глубина киля

1,0
4,3

2,0
8,6

Максимальная ширина, м:
парус
киль

5,6
14,8

11,2
29,6

Угол склона, градусы: 
парус
киль

21
29

21
29

Рис. 2. Пример пространственного распределения заполнения для киля тороса
Fig. 2. The example of spatial distribution of filling for ice hummock keel
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щины (0,4 м) и продолжались до момента начала 
таяния снега на поверхности тороса (дата окон
чания расчётов) . Общая продолжительность рас
чётов составила 198 сут . (с 12 ноября по 28 мая) .

Турбулентный тепломассообмен с атмо
сферой в модели вычислялся по интегральным 
аэро динамическим формулам [1] . Коротковол
новая солнечная радиация перераспределяется 
в толще снега и льда в соответствии со значе
ниями альбедо и коэффициентов пропускания 
и ослабления [22] . Длинноволновый радиаци
онный баланс поверхности определяется с учё
том балла общей облачности [23] . Физические 
свойства сред (теплоёмкость, теплопроводность, 
плотность, скрытая теплота плавления/кристал
лизации) рассчитываются с использованием по
луэмпирических зависимостей этих величин от 
температуры и солёности [24] . 

На рис . 3 представлены некоторые резуль
таты расчётов толщины консолидированно
го слоя малого и большого торосов в течение 
зимнего периода . Из рис . 3 видно, что промер
зание большого тороса (по абсолютной вели
чине) идёт быстрее, чем малого . Это связано с 
используемой зависимостью вертикальной не
однородности коэффициента заполнения . При 
этом малый торос безусловно полностью про
мерзнет быстрее большого . Значения толщины 
консолидированного слоя, полученные как для 
большого тороса (3,0–3,3 м), так и для мало
го (2,5–3,0 м), к концу зимнего периода хоро
шо соотносятся с результатами наблюдений в 
работах [4, 13, 14, 19] . Например, в работе [14] 
толщина консолидированного слоя «типично
го однолетнего тороса» осеннего образования (c 
морфометрическими параметрами, очень близ

Рис. 3. Результаты расчётов толщины консолидированного слоя малого (А) и большого (Б) тороса в течение 
зимнего периода для района южной части Карского моря, полученные при наличии слоя снега у подошвы 
паруса тороса (а) и при его отсутствии (б):
1 – толщина снега; 2 – высота паруса тороса; 3 – толщина консолидированного слоя через два месяца после образования 
тороса; 4 – толщина консолидированного слоя на конец зимнего периода; 5 – киль тороса на момент его образования
Fig. 3. Results of calculations of a small ice (А) and a big ice (Б) hummock consolidated layer thickness during the 
winter period for a Kara sea southern part area, received in the presence of a snow layer at a sole of ice hummock 
sail (a), and also at its absence (б) .
1 – snow depth; 2 – height of hummock sail; 3 – thickness of the consolidated layer in two months after hummock formation; 4 – 
thickness of the consolidated layer on the end of the winter period; 5 – keel a hummock at the moment of its formation
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кими к большему из использованных в настоя
щем исследовании торосов) оценена как 3,1 м . 
Это свидетельствует об адекватности воспроиз
ведения разработанной моделью реальных при
родных величин .

Дискуссия

Результаты выполненных расчётов показы
вают нам суть эволюционных изменений, про
исходящих с толщиной консолидированного 
слоя (определяемой вдоль поперечного сечения 
тороса) в течение зимнего сезона . При образо
вании тороса в начале зимы в первые месяцы 
его существования максимальная скорость про
мерзания (увеличение толщины консолидиро
ванного слоя) отмечается на участках киля, на
ходящихся вне зоны паруса тороса, ближе к его 
границам . Однако с течением времени рост тол
щины консолидированного слоя на этих участ
ках замедляется . Повидимому, это связано с 
ограниченностью вертикальных размеров киля 
на таких участках и с соответствующим сниже
нием заполнения в нижних слоях . При достиже
нии уровня промерзания границы киля на таких 
участках скорость роста толщины консолиди
рованного слоя начинает соответствовать ско
рости роста ровного льда . При этом на участках, 
расположенных под парусом, скорость промер
зания меняется незначительно . Таким обра
зом, в определённый момент времени это может 
привести к выравниванию толщин консолиди
рованного слоя под парусом и вне его, а затем 
толщина консолидированного слоя под парусом 
начнёт превосходить соответствующую толщи
ну вне паруса . Очевидно, что при равных кли
матических условиях для небольших торосов 
рассмотренный здесь процесс выравнивания и 
превосходства толщины консолидированного 
слоя под парусом и вне его произойдёт раньше, 
чем для крупных .

Влияние вертикальной неоднородности за
полнения наиболее значительно в начальный 
период, когда скорость роста консолидирован
ного слоя может на порядок превышать ско
рость роста ровного льда при тех же погодных 
условиях. С течением времени скорость роста 
толщины консолидированного слоя значитель
но снижается . Горизонтальная неоднородность 

заполнения приводит к более существенному 
замедлению скорости роста толщины консоли
дированного слоя на границах тороса по срав
нению с его центральной частью . Предвари
тельная оценка показывает, что величина этого 
замедления достигает 25–30% .

Настоящее исследование проводилось исхо
дя из предположения о наличии подобия (авто
модельности) пространственного распределения 
коэффициента заполнения в толще подводной 
части сформировавшегося тороса . Полученные 
в ходе выполнения исследования результаты от
носятся к обобщённому, идеализированному то
росу, встретить который (как и любой иной иде
ализированный объект) в реальных природных 
условиях вряд ли возможно . Влияние повышен
ного снегонакопления у подошвы паруса торо
са, смещение положения максимального паруса 
относительно положения максимального киля, 
форма паруса, пространственные вариации ко
эффициента заполнения киля (так называемые 
«ядра консолидации») и паруса для условий ре
ального тороса несомненно внесут довольно 
значительные корректировки в полученные ре
зультаты, но общая картина, описанная здесь, от 
этого сильно не изменится .

Выводы

При проведении настоящего исследования 
на основе имеющихся в распоряжении автора 
данных натурных наблюдений за внутренней 
структурой торосистых образований получено 
соотношение, обобщённо описывающее про
странственное распределение коэффициента за
полнения для вновь образованного арктическо
го тороса .

Разработана двухмерная термодинамическая 
модель тороса, позволяющая вести расчёты его 
эволюции с любыми вариациями как морфомет
рических параметров (и форм) паруса и киля то
роса, так и с функционально заданными пара
метрами заполнения (пористости) . Последним 
предложенная модель принципиально отлича
ется от моделей [7, 25], основанных на вычис
лительных методах программного комплекса 
COMSOL Multiphysics . Двухмерность разрабо
танной модели даёт значительное преимущество 
(по сравнению с одномерными моделями) в 
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точности расчёта температурного поля внутри 
толщи торосистого образования при неоднород
ности задания граничных условий и неоднород
ности распределения заполнения, что позволяет 
значительно правильнее оценивать эволюцию 
толщины консолидированного слоя .

Рассмотрен вопрос о влиянии учёта про
странственной неоднородности заполнения киля 
тороса на результаты термодинамических расчё
тов, выполненных по разработанной модели . Те
стовые расчёты показали, что, несмотря на боль

шие вертикальные размеры паруса (надводной 
части), соответствующее ему повышенное за
полнение киля (подводной части) может приво
дить к усиленному промерзанию по отношению 
к краям тороса . Также замечено, что при равных 
климатических условиях толщина консолиди
рованного слоя под парусом начинает превос
ходить толщину консолидированного слоя вне 
паруса для малого тороса раньше, чем для круп
ного . Все перечисленные моменты не противоре
чат результатам натурных наблюдений .
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Summary
For the first time, data on stability of stationary convective filtration within infinite horizontal layer of snow cov-
ering the flat surface of floating ice is presented in this article. An analytical solution of the linearized problem 
was obtained with the use of the Galerkin method, and the parametric analysis of the problem was performed. 
It was found that the stability criteria (Rayleigh filtration numbers) obtained with consideration for the heat 
exchange of snow cover with the atmosphere did not exceed the known value of 4π2 for a horizontal porous 
layer with impermeable isothermal boundaries. As expected, the interaction with the atmosphere has the most 
significant impact on the critical Rayleigh numbers, while influence of variations in snow density and ice thick-
ness and the thickness of the underlying layer of ice are small. Based on data of ice and meteorological obser-
vations made in the winter of 2015/16 in the Western part of the Laptev Sea together with calculations of the 
fast ice evolution, the values and temporal variability of temperature gradients and the Rayleigh numbers in the 
snow cover were obtained using a thermodynamic model. It was found that both, the model and observed mag-
nitudes, exceeded their critical values determined by solving the stability problem. The conclusion is made that 
the convective regime of the heat transfer does really exist in the snow cover, and thus its contribution to the 
thermal and mass balance of sea ice during winter period should be taken into account. 
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Построено решение задачи устойчивости воздуха в снежном покрове на морском льду. Рассмот-
рены различные варианты динамических и тепловых граничных условий, проведено параметриче-
ское исследование задачи. Выполнено сравнение данных моделирования с результатами расчётов 
для реальных ледовых и метеорологических условий.

Введение

Природные льды, как правило, покрыты 
слоем снега, состоящего из ледяного скелета и 
наполненных паровоздушной смесью пор [1] . 
При превышении вертикальным градиентом 
температуры некоторого порогового значения 
внутри снега начинается конвекция, значитель
но интенсифицирующая его тепло и массо
обмен с граничащими средами [2] . Особенно 
благоприятные условия для возникновения не
устойчивости воздуха создаются в снежном по

крове на плавающих льдах, нахождение которых 
на поверхности воды в холодное время года обес
печивает необходимый перепад температуры на 
его внешних границах . Безусловно, что изза ва
риаций давления у поверхности причиной на
рушения теплового режима снежного покрова 
может стать ветер, однако для этого его скорость 
должна превышать 10 м/с [3] . Другие возможные 
причины ветровой накачки не столь значитель
ны . Быстрое возмущение давления воздуха, вы
званное турбулентностью, незначительно изза 
высокой частоты и низкой амплитуды . Измене
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ние барометрического давления вызывает сжа
тие и расширение воздуха в поровом простран
стве, но его скорость слишком незначительна, 
чтобы иметь скольконибудь значимый эффект . 
Задача устойчивости равновесия воздуха в одно
родном слое снега рассматривалась в ряде работ, 
начиная, повидимому, с [2], однако её океано
логический аспект всё ещё изучен мало .

Цель настоящей работы состоит в определе
нии условий возникновения макроскопического 
движения воздуха в снежном покрове морского 
льда и возможности их реализации в естествен
ных условиях . Для её достижения получено ана
литическое решение линеаризованной зада
чи устойчивости, описываемое общей системой 
уравнений гидродинамики, содержащей уравне
ния движения, переноса тепла и неразрывности . 
Для различных типов граничных условий оце
нены критические параметры основного уров
ня неустойчивости равновесия воздуха с учётом 
тепло и массообмена поверхности снега с ат
мосферой и льдом . Показано, что при типичных 
значениях теплофизических параметров возду
ха, льда и воды основной вклад в изменение кри
терия неустойчивости (фильтрационного числа 
Рэлея) вносит энергообмен снежного покрова с 
атмосферой, а влияние естественных вариаций 
плотности снега и толщины льда незначитель
но . С помощью расчётов по термодинамической 
модели и данным ледовых и метеорологических 
наблюдений на стационаре Арктического и Ант
арктического научноисследовательского инсти
тута «Мыс Баранова» (архипелаг Северная Земля, 
запад моря Лаптевых) зимой 2015/16 г . оценены 
значения и временнáя изменчивость чисел Рэлея . 
Проанализирована возможность возникновения 
конвективного режима теплопередачи в реальном 
снежном покрове, сделан вывод о необходимости 
учёта его вклада в тепловой и массовый баланс 
морского льда в зимний период .

Постановка и решение задачи

Для определения порога неустойчивости рас
сматривается слой снега плотностью ρs и вы
сотой ξs на поверхности морского льда тол
щиной ξi . Начало координат выбирается на их 
общей границе, ось z направлена вертикально 
вверх, оси x и y – горизонтально . Снег характе

ризуется коэффициентами пористости ε, про
ницаемости K, теплопроводности λs и удельной 
теплоёмкости cs, лёд – коэффициентом тепло
проводности λi . Поры снега заполнены возду
хом, который считается насыщенным, с плот
ностью ρa, коэффициентами кинематической 
вязкости ν, удельной теплоёмкостью сa и тепло
вым расширением β . Используется следующее 
уравнение его состояния: ρa = ρ0(1–βT), где ρ0 – 
среднее значение плотности; T – температура . 

В состоянии равновесия градиент температуры 
в слое снега A = (T0 – Tb)/ξs, где индексы «0» и «b» 
относятся к поверхностям «снег–лёд» и «воздух–
снег» соответственно . Обычно для исследования 
устойчивости вводятся нормальные возмущения, 
пропорциональные exp[(−ωt) + i(kxx + ky y)], где 
ω – декремент затухания; t – время; kx и ky – вол
новые числа . Задача для нейтральных монотонных 
возмущений (ω = 0) в приближении Дарси–Бус
синеска хорошо известна [4–6] и в терминах без
размерных амплитуд вертикальной компоненты 
скорости W и возмущений температуры в снеге θ и 
во льду θi может быть записана в следующем виде:

W" − k2W = −k2Raθ; (1а)
θ" − k2 θ = −W; (1б)
θi" − k2 θi = 0, (1в)

где Ra = ε g β K A ξs
2M/νχs – фильтрационное число 

Рэлея; k2 = kx
2 + ky

2; kx и ky – волновые числа; 
M = (ερaca/ρscs)(1+Ls

2ρw0 /RwΘ0
2ρaca) – коэффици

ент, учитывающий процессы конденсации и ис
парения пара при движении воздуха в снеге; 
χs = (λs /ρscs)(1+L2ρw0 λs /RwDwΘ0

2) – эффективный 
коэффициент температуропроводности; ρw0 – на
сыщающая плотность пара при 0 °С; Rw и Dw – га
зовая постоянная и коэффициент диффузии во
дяного пара в воздухе соответственно; Θ0 = 273 K; 
Ls – удельная теплота испарения снега; штрихи 
обозначают дифференцирование по z . 

Верхняя граница снега (z = 1) может быть как 
проницаемой, так и (в случае смерзания снеж
ных кристаллов) непроницаемой для воздуха . 
В первом случае (вариант «а») граничное усло
вие получается из обращения в ноль горизон
тального градиента давления, во втором (вари
ант «б») – нормальной компоненты скорости 
фильтрации . Температурным граничным усло
вием для этой границы служит пропорциональ
ность плотности теплового потока возмущению 
температуры . На границе раздела снега и льда 
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(z = 0) ставятся условия её непроницаемости, 
непрерывности температуры и теплового пото
ка . На границе льда и воды (z = −ξ) температура 
фиксирована и равна температуре замерзания . 
Таким образом, амплитуды возмущений опре
деляются из системы обыкновенных линейных 
однородных уравнений с однородными гранич
ными условиями:

W(0) = 0, θ(0) = θi(0), λθi'(0) = θ'(0); (2а,б,в)
θ'(1) + h θ(1) = 0, W(1) = 0 или W'(1) = 0; (2г,д)
θi(−ξ) = 0, (2е)

где λ = λi / λs; ξ = ξi / ξs; h = (ρa ca ξsU / ρs cs χs) × 
× (1 + ρw0 Ls

2/ρa ca Rw Θ0
2) – безразмерный коэф

фициент теплоотдачи (число Био); U – характер
ная скорость потока воздуха вблизи поверхности .

Краевая задача (1) – (2) относится к харак
теристическим; её собственными числами явля
ются критические числа Рэлея, а собственными 
функциями – амплитуды критических возмуще
ний . Соответствующие нейтральные кривые в 
плоскости Ra, k разграничивают области устой
чивости и неустойчивости и позволяют найти ми
нимальные значения числа Ra . Приближённое 
решение в аналитической форме может быть по
лучено методом Галеркина . Аппроксимируя ско
рость функцией W = sin(nπz/2) для варианта «а» 
и W = sin(nπz) для варианта «б», после ряда стан
дартных для метода процедур (математический 
формализм описан в работе [7]) для основного 
уровня неустойчивости (n = 1) для вариантов «а» 
и «б» получаются следующие формулы:

 (3а)

 (3б)

Порог неустойчивости

Вид функций (3) зависит от характеристик 
контактирующих сред, входящих в безразмер
ные комплексы h, λ и ξ и представляющих собой 
параметры задачи . Наибольшую изменчивость 
теплофизических свойств изза вариаций плот
ности имеет снег [8], свойства воздуха и льда в 
рамках настоящей постановки задачи можно 
считать постоянными . Согласно [9], плотность 
снега в арктическом бассейне растёт от 250 кг/м3 
в сентябре до 320 кг/м3 в мае и в среднем близка 
к 292,5 кг/м3 . Соответствующие ей величины ко
эффициентов теплопроводности, пористости и 
проницаемости снега могут быть найдены по 
простым зависимостям: λs = 10−3ρs, ε = 1–ρs /ρi и 
K = 1,096 ·10−8exp(−0,00957ρs) [10, 11] . Для рас
чётов использовались следующие значения теп
лофизических параметров сред: ε = 0,68; 
K  = 6,67·10−8 м2;  λ s = 0,29 Вт/(м °С); 
сs = 1,38·103 Дж/(кг °С); Ls = 2850·103 Дж/кг; 
χs = 4·108 м2/с; ca = 103 Дж/(кг °С); ρ = 1,29 кг/м3; 
ρw0 = 6,2·10−4 кг/м3; ν = 1,308·10−5 м2/с; 
β = 3,67·10−3 1/°С; Rw = 4,6·103 Дж/(кг °С); 
ρi = 910 кг/м3; λi = 2,23 Вт/(м °С) . Это позволяет 
приближённо оценить коэффициенты M и h 
значениями 1,7 и 8·103ξsU соответственно [5, 12] . 
Толщина морского льда, как правило, суще
ственно превосходит высоту снега (при ξi < 5 см 
ξs = 0; при 5 ≤ ξi ≤ 20 см ξi = 20ξs; при 20 см < ξi 
ξi = 10ξs [13]), так что типичным для ξ, по
видимому, является интервал 2,5 ≤ ξ < ∞ (значения 
ξ < 2,5, ведущие к перегрузке льда и погружению 
границы снег–лёд в воду, не рассматривались) .

Поскольку задача – многопараметриче
ская, при расчётах минимальных критических 
чисел Ramin и соответствующих значений вол
новых чисел kmin использовалась вариация од
ного из параметров при неизменности двух дру
гих (таб лица) . Как и ожидалось, для открытой 
поверхности снега числа Ramin оказались почти 
в два раза меньше, чем для закрытой, а числа 
kmin примерно в полтора раза больше . Такое по
вышение порога устойчивости, как и смеще
ние волновых чисел в коротковолновую часть 
спектра, связано со стабилизирующим действи
ем вязких сил вблизи непроницаемой границы . 
При этом наибольшее влияние на увеличение 
Ramin для обоих вариантов граничных условий 
оказало число Био, вариации которого от 0 до ∞ 
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соответствуют переходу от теплоизолированной 
границы к изотермической .

Физически это объясняется увеличением эф
фективных размеров области развития возмуще
ний изза распространения в них температурных 
волн . Основное увеличение порога неустойчиво
сти для вариантов «а» и «б» соответствует повыше
нию безразмерного коэффициента теплоотдачи 
от нуля до величин порядка 102; его дальнейший 
рост практически не влияет на рост Ramin . Расчёты 
также показали, что в пределах наблюдаемых ва
риаций плотности снега и толщин нижележащего 
слоя льда их влияние на порог неустойчивости не
значительно . Для непроницаемой верхней грани
цы при стремлении к идеально теплопроводным 
границам значения Ramin и kmin стремятся к своим 
известным предельным величинам – 4π2 (39,48) и 
π [7] . Критический градиент температуры в снеж
ном покрове для принятых значений параметров 
снега примерно равен 18,85·103 Ra / ξs

2; его превы
шение приводит к возникновению конвективных 
потоков воздуха с горизонтальными масштабами 
порядка 2πξs /ks [5] . Согласно данным таблицы, 
для слоя снега высотой 0,2 м это даёт значения 
градиентов от 4,4 до 13,1 °С/м и размеров от 0,8 
до 0,6 м для варианта «а» и от 17,9 до 18,1 °С/м и 
около 2 м для варианта «б» .

Наблюдения и расчёты

Для оценки температурных градиентов и 
чисел Рэлея в реальном снежном покрове ис
пользовалась термодинамическая модель льдо
образования [14], позволяющая рассчитать тем

пературу его внешних границ Tb и T0 из данных 
метеонаблюдений . Модель реализует вариант 
классической фронтальной схемы (Стефана), в 
котором лёд и морская вода разделены плоской 
границей фазового перехода ξi(t), движущейся 
вглубь за счёт охлаждения контактирующей с ат
мосферой верхней границы, температура кото
рой находится из уравнения теплового баланса . 
Турбулентные потоки явного и скрытого тепла 
рассчитываются по интегральным аэродинами
ческим формулам, длинноволновый радиаци
онный баланс – по линеаризованной формуле 
Ангстрёма [15] . Коротковолновая радиация иг
норируется . Поток тепла через снежноледяной 
покров принимается постоянным, что означает 
самоподобное изменение температуры с глуби
ной (температурный профиль T(z,t) считается 
линейной функцией координаты z) и позволяет 
пренебречь производной температуры по време
ни в уравнении теплопроводности изза более 
быстрого, по сравнению со временем движения 
фронта кристаллизации, установления темпера
турного поля во льду . В этом случае положение 
неизвестной границы ξi(t) определяется из усло
вия Стефана в виде

 (4)

где T0 = [Tb(t)ξi(t)λs + ki λs(t)Tf ]/[ξi(t)λs + ξs(t)λi]; 
ξi0 – начальная толщина льда; Tf = Teq − γS – 
температура замерзания морской воды солёно
стью S; Teq и γ – константы; L – скрытая теплота 
фазового перехода . 

В качестве атмосферного форсинга моде
ли использовались среднесуточные значения 
данных стандартных измерений температу
ры и влажности воздуха, атмосферного давле
ния, скорости ветра и общей облачности зимой 
2015/16 г . на стационаре ААНИИ «Мыс Барано
ва» [16], расположенном на южном берегу про
лива Шокальского (рис . 1) . Динамика высоты 
снежного покрова задавалась данными 22 серий 
морфометрических измерений, выполненных в 
этот же период на ледовом полигоне стациона
ра размером 100 × 80 м в узлах регулярной сетки 
с шагом 20 м (35 точек) . Полигон располагался 
на ровном участке припая бухты Амба, макси
мально удалённом от торосов, застругов, надду
вов и других неоднородностей снежноледяного 

Минимальные критические значения Ramin и kmin горизон
тального слоя снега при различных пара метрах задачи

Параметры Граничные условия
вариант «а» вариант «б»

постоянные меняющиеся Ramin kmin Ramin kmin

λ= 8; h = 10
b = 0 9,29 1,48 38,23 3,03
b = 10 21,49 2,07 38,31 3,05
b = 1000 27,76 2,18 38,34 3,05

b = 10; h = 10
λ = 6,97 21,32 2,06 38,04 3,02
λ = 7,62 21,46 2,07 38,27 3,04
λ = 8,92 21,59 2,08 38,48 3,06

b = 10; λ = 8
h = 3 21,49 2,07 38,31 3,05
h = 100 21,49 2,07 38,31 3,05
h = 1000 21,49 2,07 38,31 3,05
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покрова на расстоянии около 0,6 км от берега и 
0,7 км от метеостанции . Периодичность измере
ний высоты снега и толщины льда, для которых 
использовались снего и ледомерные рейки, со
ставляла 10 дней до достижения последним тол
щины 1 м и 15 дней – после .

Помимо модельных расчётов, градиенты тем
пературы и числа Рэлея оценивались по данным 
прямых измерений в слоях воздуха, снега, льда и 
воды с помощью цепочки из 240 малоинерцион
ных термодатчиков (термокосы) SIMBA Финско
го метеорологического института [17], вморожен
ных в лёд вблизи полигона . Первые 15 датчиков 
располагались над верхней границей льда, вторые 
15 шли по ней, остальные размещались в толще 
замерзающей воды (рис . 2, а) . Относительно не
высокая точность датчиков (±0,2 °C) компенси
ровалась их высокой чувствительностью (0,06 °C) 
и стабильностью показаний . Синхронное изме

рение температуры с дискретностью 30 мин и 
пространственным разрешением 2 см в период с 
5 января по 26 марта 2016 г . позволило достаточ
но точно измерить как температуру на границах 
снега и льда, так и их толщину по характерным 
точкам перегиба температурных профилей (см . 
рис . 2, б) . К сожалению, к началу наблюдений 
она уже в 4–5 раз превышала толщину молодых 
льдов, которые вносят основной вклад в форми
рование среднего потока тепла через ледяной по
кров в зимний период [15] .

Результаты

Термодинамическая модель (4) интегри
ровалась на 211 суток – с начала становления 
припая до начала его интенсивного солнечного 
прогрева (1 октября 2015 г . – 1 мая 2016 г .) . Сне

Рис. 1. Архипелаг Северная Земля .
Район исследований (стационар ААНИИ «Мыс Баранова») отмечен красным кружком
Fig. 1. The Severnaya Zemlya Archipelago .
The study area (AARI Station «Mys Baranova») is marked with a red circle
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гонакопление на льду отставало от начала льдо
образования на 12 сут ., солёность воды счита
лась постоянной и равной 30 ‰ . Зима 2015/16 г . 
характеризовалась сильной изменчивостью по
годных условий, типичной для западной части 
моря Лаптевых . Среднесуточные значения тем
пературы и влажности воздуха колебались от 0 
до −32 °С и от 63 до 98%, атмосферного давле
ния – от 970 до 1040 дБ, скорости ветра – от 0 до 
20 м/с и общей облачности – от 0 до 10 баллов . 
Как следствие, интенсивность составляющих 
теплового баланса подстилающей поверхности 
варьировала в широких пределах . Об этом сви
детельствует и динамика коэффициента тепло
обмена, соответствующая колебаниям высоты 
снега и скорости ветра (рис . 3, а) .

Судя по данным расчётов, простая термо
динамическая модель (4) достаточно адекват
но воспроизвела рост припая в бухте Амба (см . 
рис . 3, б) . Некоторое завышение (до 10 см) мо
дельной толщины льда в течение первых 60 сут . 
нарастания и небольшое занижение (до 5 см) 
после 75 сут . по сравнению с измеренными объ
ясняется, прежде всего, естественной неодно
родностью снежноледяного покрова, а также 
вариациями теплофизических характеристик 
снега, принятых в расчётах постоянными . Из
мерения показали, что, несмотря на равно

мерное нарастание и отсутствие подвижек в 
период становления, перепад высот снега в пер
вых числах апреля на полигоне достигал 21 см 
(рис . 4, а), толщин льда – 26 см (см . рис . 4, б) . 
При таком разбросе значений лучшая согласо
ванность результатов наблюдений и модели
рования маловероятна; изза детерминистиче
ского характера термодинамической модели, 
противоречащего стохастической природе про
цессов, формирующих толщину льда в конкрет
ном месте, модельная оценка может не совпа
дать с измеренными значениями .

Особенность градиентов A (рис . 5, а) и чисел 
Ra (см . рис . 5, б) за весь ледовый период, вы
численных по модельным оценкам температуры 
подстилающей поверхности и границы раздела 
«снег–лёд» (кривые 1), – убывающий характер 
первых и возрастающий – вторых, объясняет
ся как понижением температуры воздуха, так и 
ростом высоты снежного покрова . Нетрудно за
метить, что даже при исключении из расчётов 
ветреных дней со скоростью ветра выше 10 м/с 
эти оценки многократно превосходят критиче
ские значения, полученные из решения задачи 
устойчивости (1)–(2) . То же самое можно ска
зать и о величинах A и Ra, построенных по дан
ным термометрических измерений (кривые 2) . 
Сходный характер обоих распределений с 5 ян

Рис. 2. Схема размещения датчиков термокосы в снежноледяном покрове и подлёдном слое пролива Шо
кальского (а) и измеренный ей типичный профиль температуры (б)
Fig. 2. Layout of thermistor string installed in ice cover (a) and the typical temperature profile measured by it (б)
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Рис. 3. Динамика чисел Био по модельным рас
чётам (а), средней толщины льда (1) и высоты 
снега (2) по данным измерений, а также модель
ной толщины льда (3) (б) с 1 октября 2015 по 
17 мая 2016 г .
Fig. 3. Dynamics of Biot numbers according to 
model calculations (а) and average ice thickness (1) 
and snow height (2) according to measurement data 
and ice thickness according to simulation data (3) (б) 
from 1 October 2015 to 17 May 2016 .

Рис. 4. Распределение высоты снега (а) и толщины льда (б) по данным контактных измерений на ледовом 
полигоне 5 апреля 2016 г .
Fig. 4. Distribution of snow height (а) and ice thickness (б) according to contact measurements at the ice testing 
ground on 5 April 2016
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варя по 26 марта 2016 г . закономерно объясня
ется линейной зависимостью числа Рэлея от 
градиента температуры в условиях практиче
ски постоянной высоты снега . Видно, что при 
сопоставимом характере распределений чисел 
А и Ra амплитуды кривых 1 меньше, чем кри
вых 2, при том, что средние величины первых 
несколько ниже . Это можно объяснить как есте
ственной неравномерностью толщин и высот 
снега и льда, так и методическими погрешно
стями определения температур внешних границ 
снежного покрова и, прежде всего, температуры 
подстилающей поверхности контактными ме
тодами . Для их минимизации необходима по
становка дистанционных измерений с помощью 
акустических высотомеров, электромагнитных 
толщиномеров и ИКрадиометров, предусмо

тренных планами ледовых исследований на ста
ционаре ААНИИ .

На основе наблюдений, повидимому, мо
жет быть прояснён важный вопрос о величине 
вклада конвективного потока воздуха в тепло
перенос, остающийся изза сложности тепло
обмена между обеими фазами снега в рамках 
настоящей работы открытым . Однако прибли
зительно оценить его эффективность можно ис
ходя из известной физической закономерности 
для свободной конвекции, связывающей числа 
Нуссельта Nu и Рэлея Ra:

Nu = BRam, (5)

где В и m – независимые от толщины слоя кон
станты .

Полагая, что процесс нарастания неустойчи
вости воздуха, насыщающего пористый слой, по 
аналогии с горизонтальным слоем жидкости [18] 
носит циклический характер и что в момент до
стижения поверхностью максимального охлаж
дения имеет место равенство Nu = 1, из (5) сле
дует, что 

B = 1/Ramin, (6)

поскольку для горизонтального пористого слоя 
Nu~Ra [19] (для сравнения: для жидкости 
Nu~Ra1/3) . Подстановка данных таблицы в (5) – 
(6) приводит к 0,0465 < B < 0,1076 для варианта 
граничных условий «а» и 0,0260 < B < 0,0262 – 
для варианта «б» . Последнее даёт зависимость, 
достаточно близкую к Nu~0,0297Ra в случае 
Ra > 250 для горизонтального пористого слоя с 
изотермическими непроницаемыми граница
ми [20] . Таким образом, при величине примерно 
в 10–40 раз меньше чисел Рэлея (см . рис . 5, б) 
числа Нуссельта колеблются от 10 до 150, харак
теризуя соответствующее превышение суммар
ного (т .е . обусловленного конвекцией и диффу
зией паровоздушной смеси) теплового потока 
над чисто диффузионным .

Выводы

Критические числа Рэлея, полученные из ре
шения линеаризованной задачи для основно
го уровня неустойчивости, не превышают из
вестного для горизонтального пористого слоя 
с непроницаемыми изотермическими грани

Рис. 5. Динамика градиента температуры (а) и чисел 
Рэлея (б), рассчитанных по данным моделирования с 
1 октября 2015 по 17 мая 2016 г . (1) и прямых измере
ний 5 января – 26 марта 2016 г . (2)
Fig. 5. Dynamics of temperature gradient (a) and Ray
leigh numbers (b) calculated according to the simulation 
data from 1 October 2015 to 17 May 2016 (1) and the ther
mal observations data from 5 January to 26 March 2016 (2)
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цами значения 4π2 . Наибольшее влияние на их 
величину оказывает взаимодействие с атмо
сферой, тогда как влияние вариаций плотности 
снега и толщины нижележащего слоя льда не
велико . Несмотря на известные издержки мо
дельного и наблюдательского подходов в опре
делении чисел Рэлея, связанные, прежде всего, 
с недостатками используемых параметризаций, 
пространственной неоднородностью толщины 
снежноледяного покрова и методикой изме
рений, существенное превышение рассчитан
ными величинами параметров неустойчивости 
своих пороговых значений не вызывает сомне
ний . Конвективная составляющая суммарного 
теплового потока в поровом пространстве снеж
ного покрова на один–два порядка превыша
ет диффузионную, что указывает на необходи
мость её учёта в энерго, массо и газообмене 

атмосферы с замерзающим морем, особенно в 
начальный период льдообразования, наиболее 
интенсивный с точки зрения теплового и дина
мического взаимодействия обеих сред .
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Summary
We analyzed data on the spatial distribution (density) of large breaks (gaps) in the drifting sea ice cover in 
the Western Arctic for the period from October 2005 to September 2017, obtained through decoding of low-
resolution images from the NOAA satellites. The specific length of gaps, which is the total length of them 
over an area of 1 km2, is used as a characteristic of the spatial density. It was found that along the continen-
tal slope, approximately from the meridian 70° E to the Lincoln Sea, there is a well-defined area of high den-
sity, which remains throughout most part of the ice cycle. In this area, the values of the specific gap length 
averaged over two-month periods exceeded 24 m/km2. In the near-polar region, the density of breaks was 
smaller throughout the whole ice cycle. The least values of the specific length take place in May–June that is 
caused by changes in the general state of the ice cover. It was determined that the density of gaps in this area 
of the Arctic basin well correlated with the speed of wind drift of ice: the more intensive the drift, the larger 
the density. On the continental slope, two local zones with maximum values of the specific length of breaks 
reaching 32 m/km2 are considered. It is suggested that the stability of their location in space and time is con-
nected with the increased influence of tidal processes on the deformation of the ice cover over local bottom 
elevations on the continental slope. A correlation between the bottom profile and the values of the specific 
length of the gaps along two conditional lines passing through the maximum value zones did show that the 
largest values of the density are noticed in areas with significant gradients of the depth.
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На основе расчёта плотности разрывов в ледяном покрове приатлантической части Арктиче-
ского бассейна по спутниковым данным за 2006–2017 гг. установлено, что на протяжении большей 
части ледового цикла в полях распределения удельной длины разрывов хорошо выражена обшир-
ная область её повышенных значений. Обосновано предположение, что причина возникновения 
локальных зон с повышенной плотностью разрывов – приливные явления. В открытой части Аркти-
ческого бассейна значения удельной длины разрывов согласуются в основном со скоростью ветро-
вого дрейфа льда.

Введение

Нарушения сплошности морского льда (НСЛ), 
называемые также разрывами, образуются в хо
лодное время года под влиянием динамических 
факторов в виде трещин и каналов . Плотность в 
пространстве – одна из основных характеристик 
разрывов, которая может быть представлена их 

удельной длиной, численно равной суммар
ной протяжённости разрывов на площади 1 км2 . 
Удельная длина разрывов тесно связана с другим 
параметром плотности – средним расстоянием 
между разрывами по нормали к их модальной 
ориентации . Внимание к изучению характери
стик разрывов в дрейфующем льду обусловлено 
их большой практической значимостью . В Арк
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тическом бассейне и в арктических морях при 
сложных ледовых условиях НСЛ используют для 
проводки судов ледоколами . В истории море
плавания известны случаи, когда экспедицион
ные суда с учётом разрывов следовали в дрей
фующем льду без ледокольной поддержки . Так, 
в августе 2005 г . научноэкспедиционное судно 
«Академик Федоров», используя НСЛ, самосто
ятельно, без участия ледокола, вышло из Певе
ка, дошло до станции «Северный полюс33», а 
затем последовало к Северному полюсу, кото
рый достигло 29 августа [1], став первым транс
портным судном, совершившим такой рейс .

Увеличение числа примеров успешного пла
вания в сплочённом дрейфующем льду с исполь
зованием разрывов привело к выводу, что при 
планировании транспортных операций в арк
тических морях и Арктическом бассейне целе
сообразно, наряду с характеристиками льда и 
его распределением в заданном районе, учиты
вать также сведения о НСЛ [2] . Значения пре
обладающей ориентации разрывов и их удель
ной длины, осреднённые за месяц, в который 
намечена операция, по данным за все годы наб
людений позволяют определить ориентировоч
ный вариант маршрута, в зоне которого преоб
ладающая климатическая ориентация разрывов 
наиболее близка к генеральному направлению 
следования . Окончательно маршрут выбирается 
непосредственно перед началом операции [3] с 
учётом фактических сведений о НСЛ и средне
срочного прогноза их эволюции .

Интерес к разрывам в дрейфующем льду вы
зван также тем, что их формирование и после
дующие изменения связаны с происходящими 
в нём динамическими процессами [4, 5] . Име
ются и другие причины такого внимания . Это 
подтверждают следующие примеры из опубли
кованных работ: 1) образование в дрейфующем 
льду систем разрывов определяет строение са
мого ледяного покрова [6–8]; 2) через наруше
ния сплошности льда происходит теплообмен 
между океаном и атмосферой; при этом в зонах с 
повышенной плотностью НСЛ площадь откры
той воды составляет в среднем 2,4% всей площа
ди дрейфующего льда, а количество тепла, вы
деляемого в атмосферу, близко к тому, которое 
проникает через весь лёд [9, 10]; 3) нарушения 
сплошности льда в Северном Ледовитом океа
не поддерживают нормальную жизнедеятель

ность морских млекопитающих [11]; 4) разры
вы в дрейфующем льду и его деформации могут 
содержать информацию об имевшем место зем
летрясении и цунами [12]; 5) значения характе
ристик плотности разрывов и их ориентации, 
установленные непосредственно по данным 
наб людений, крайне необходимы при модели
ровании формирования нарушений сплошности 
льда и их эволюции [13] .

Таким образом, изучение разрывов в дрей
фующем льду Арктического бассейна имеет как 
практический, так и научный интерес . Очень 
важно знать местоположение зон с повышен
ными значениями плотности разрывов, а также 
устойчивость их существования .

Методика исследования

Настоящая работа выполнена на основе ин
формации, полученной по спутниковым сним
кам малого разрешения, которые в видимом и 
ИКдиапазонах поступают с ИСЗ NOAA в режи
ме непосредственной передачи . На этих сним
ках фиксируются только самые крупные разры
вы, ширина которых составляет не менее 500 м . 
По спутниковым снимкам проводилась оциф
ровка зафиксированных разрывов . Координаты 
их отрезков заносились в электронный архив . 
С целью исключения влияния плотной облачно
сти на дешифрирование разрывов для последу
ющей обработки отбирались снимки того витка 
ИСЗ, на котором в исследуемой области поверх
ность ледяного покрова была наименее закры
та облаками . В некоторых отдельных случаях, 
когда изза облачности результаты дешифри
рования за очередной день нельзя было считать 
достоверными, данные о разрывах в электрон
ный архив не заносились . Результаты оцифров
ки НСЛ за конкретный день приняты за данные 
одного наблюдения . 

Общая совокупность использованных исход
ных данных по разрывам получена за период с 
октября 2005 г . по июнь 2017 г . включительно, 
т .е . за 12 неполных годовых ледовых циклов . От
метим, что за ледовый цикл в арктических морях 
принято считать промежуток времени с октября 
предыдущего года по сентябрь последующего . 
Данные за июль–сентябрь к расчётам не при
влекались, поскольку в это время года в связи с 
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интенсивным таянием льда и увеличением его 
раздробленности элементы НСЛ сначала быстро 
изменяются, а в конце июля – первой половине 
августа разрывы нередко практически перестают 
существовать . Значения удельной длины рассчи
тывали по сетке квадратов 100×100 км, охваты
вающей западную часть Арктического бассейна . 
Среднее число квадратов, обеспеченных данны
ми в одном наблюдении, находится в пределах 
от 54 в марте до 30 в июне .

Для исследования особенностей простран
ственного распределения плотности разрывов 
требовалось определить период осреднения ис
ходных данных . Анализ предварительно рассчи
танных полей среднемесячной удельной длины 
НСЛ за каждый месяц по данным за все 12 лет 
показал, что такое поле не всегда чётко отоб
ражает пространственные различия плотности 
разрывов . Кроме того, в пределах изучаемой об
ласти в ряде квадратов расчётной сетки отсут
ствуют значения удельной длины при месячном 
осреднении данных . Чтобы такая специфика 
спутниковой информации заметно не повлия

ла на достоверность распределения плотности 
НСЛ в пространстве, расчёт осреднённых полей 
удельной длины разрывов выполнен не за ме
сячные, а за двухмесячные периоды . Объедине
ние месяцев в расчётные периоды реализовано 
с учётом внутригодового изменения плотности 
НСЛ, осреднённой в пределах рассматриваемой 
области за все годы наблюдений (рис . 1) .

Поскольку в октябре во многих районах ис
следуемой акватории удельная длина НСЛ ещё 
сравнительно невелика, а среди пар остальных 
месяцев наибольшие различия между её зна
чениями отмечаются при переходе от апреля к 
маю, для расчёта полей удельной длины разры
вов приняты следующие периоды: ноябрь–де
кабрь, январь–февраль, март–апрель и май–
июнь . Для месяцев с ноября по апрель среднее 
число наблюдений в одном квадрате при двух
месячном осреднении данных составляет 156 
при среднем квадратическом отклонении 47 . 
В мае–июне значения этих величин понижают
ся и равны соответственно 86 и 36 .

Результаты исследования

Анализ полей удельной длины разрывов, ос
реднённых за выделенные двухмесячные интер
валы (рис . 2), показывает, что пространственные 
изменения плотности разрывов весьма суще
ственны . Временнáя её изменчивость от перио
да к периоду, напротив, не столь велика . В полях 
удельной длины разрывов каждого двухмесяч
ного интервала присутствует обширная область 
повышенных её значений, расположенная вдоль 
материкового склона и простирающаяся от моря 
Линкольна до архипелага Земля ФранцаИоси
фа . Кроме того, к области повышенных значе
ний относятся зона подходов к проливу Фрама и 
значительная часть самого прилива, которая не 
расположена над материковым склоном . В этой 
области значения удельной длины разрывов 
везде превышают 24 м/км2, что послужило ос
нованием принять данную изолинию за границу 
области повышенных значений плотности раз
рывов . В мае–июне абсолютные значения удель
ной длины разрывов принимают наименьшие 
значения и область повышенной плотности раз
рывов, ограниченная изолинией 24 м/км2, пере
стаёт существовать .

Рис. 1. Внутригодовой ход изменения среднемесяч
ных значений удельной длины разрывов в приатлан
тической части Арктического бассейна по данным за 
периоды ледовых циклов 2006–2017 гг .:
1 – среднемесячные значения; 2 – доверительный интер
вал при доверительной вероятности 95%
Fig. 1. Seasonal timeprogress of change of monthly av
erage values of specific length of leads in the subAtlantic 
part of the Arctic basin according to the data for the peri
ods of ice cycles 2006–2017 .:
1 – monthly average values; 2 – confidence interval with a 
confidence probability of 95%
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Протяжённость области повышенных зна
чений, рассчитанная по её срединной линии с 
запада на восток и осреднённая за все три двух

месячных периода, составила 1460 км . При этом 
отклонения от среднего её значения в отдель
ные периоды варьируют от 8% в марте–апреле 

Рис. 2. Поля удельной длины разрывов, осреднённые за двухмесячные периоды, м/км2:
а – ноябрь–декабрь 2005–2016 гг .; б – январь–февраль 2006–2017 гг .; в – март–апрель 2006–2017 гг .; г – май–июнь 
2006–2017 гг .; 1, 2 – центры первой и второй локальных зон повышенной плотности разрывов; 3 – створы, по которым 
выполняется сопоставление профиля дна и значений удельной длины разрывов
Fig. 2. Fields of specific length of the leads, averaged by two months periods, m/km2

а – November–December 2005–2016 .; б –January–February 2006–2017 .; в – March–April 2006–2017 .; г – May–June 2006–
2017; 1, 2 – the centers of the first and second local zones of increased density of the leads; 3 – lines that are used to compare the 
bottom profile and the values of the specific length of leads
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до 19% в ноябре–декабре . Аналогично рассчи
танная протяжённость срединной линии в об
ласти повышенных значений удельной длины 
от пролива Фрама до точки её пересечения с уже 
рассмотренной срединной линией равна 550 км . 
Наиболее существенные её отклонения от сред
него значения (35%) получены в марте–апреле .

Ширина области повышенных значений 
плотности разрывов, т .е . её протяжённость в 
широтном направлении, осреднённая по четы
рём меридианам от 30° з .д . до 60° в .д ., возрас
тает в течение ледового цикла от 180 км в нояб
ре–декабре до 260 км в марте–апреле . Среднее 

её значение за период с ноября по апрель со
ставляет 230 км . Наибольший градиент удельной 
длины, кроме прибрежных областей, наблюда
ется в районах, прилегающих к центрам локаль
ных зонах максимальных значений . По мере 
продвижения на север, к центральной части 
Арк тического бассейна, плотность разрывов по
нижается . Уменьшаются и значения градиен
та . Наименьшие значения удельной длины раз
рывов на протяжении всего года наблюдаются в 
приполюсном и прибрежных районах .

Разрывы в ледяном покрове Арктического 
бассейна формируются под действием динамиче



Морские, речные и озёрные льды

 572 

ских факторов, поэтому интересно сопоставить 
приведённые здесь поля удельной длины НСЛ с 
полями скорости дрейфа льда, рассчитанными за 
эти же двухмесячные периоды . Для этого на стреж
не трансарктического потока, проходящего через 
исследуемую акваторию в пролив Фрама, выде
лены четыре равных по протяжённости участка . 
В зависимости от периода протяжённость участ
ков варьировала от 350 до 400 км . Участкам были 
присвоены номера с 1 по 4 в направлении с вос
тока на запад, т .е . при движении по стрежню к 
проливу Фрама номер участка возрастает . Для 
каждого участка по принятым периодам были вы
числены средняя скорость дрейфа льда и средняя 
величина удельной длины (табл . 1) .

Из приведённых данных следует, что в тече
ние всех двухмесячных периодов скорость дрей
фа на стрежне возрастает от участка к участку . 
При этом наиболее существенное её прираще
ние (в среднем на 48%) происходит непосред
ственно на подходах к проливу, т .е . при перехо
де от участка 3 к участку 4 . Значения удельной 
длины разрывов также увеличиваются от участ
ка 1 к участку 4 на протяжении всех четырёх 
периодов, хотя её приращение не столь суще
ственно, как у скорости дрейфа льда . Увеличе
ние плотности разрывов от участка 3 к участку 4 
за периоды с ноября–декабря по май–июнь со
ставляет в среднем 13% . 

Увеличение скорости дрейфа по направле
нию движения к проливу Фрама вызывает де
формации растяжения ледяного покрова, след
ствие которых – образование в нём разрывов . 
Несмотря на связь плотности разрывов с дрей
фом льда в рассматриваемой акватории, обра
щает на себя внимание тот факт, что локальные 
зоны, в которых значения удельной длины мак
симальны (см . рис . 2), расположены вне стреж
ня трансарктического ледового потока, где отме
чаются наибольшие значения скорости дрейфа . 

Центры этих зон обозначены на рис . 2 чёрным 
маркером . В табл . 2 представлены длина и ши
рина двух локальных зон повышенной плотно
сти разрывов, обозначенных на рис . 2 цифрами 1 
и 2 . В качестве границ выделенных зон приняты 
замкнутые изолинии удельной длины со значе
нием 26 и 30 м/км2 соответственно (см . рис . 2) . 
В весенний период (май–июнь) в связи с изме
нением состояния ледяного покрова и общим 
понижением плотности разрывов локальные 
зоны её повышенных значений практически не 
проявлены, поэтому данные по обеим зонам за 
май–июнь в табл . 2 отсутствуют .

Из данных табл . 2 видим, что выделенные 
зоны не только сохраняются на протяжении 
большей части ледового цикла, но и расположе
ние их центров довольно устойчиво в простран
стве . Так, смещение центра зоны 1 в различные 
периоды относительно среднего его положения 
в ноябре–апреле составляет около 16% попе
речника самой зоны . В зоне 2 данный показа
тель несколько выше – около 23% . Это позволя
ет считать, что повышенные значения плотности 
разрывов здесь вызваны деформациями ледяно
го покрова, возникающими как за счёт ветрово
го дрейфа, так и в результате влияния другого 
регулярно действующего фактора . 

Сопоставление батиметрической карты [14] 
с локальными зонами повышенной плотности 
разрывов 1 и 2 показало, что обе они располо
жены над локальными поднятиями дна матери
кового склона . При этом поверхность каждого 

Таблица 1. Средняя скорость дрейфа льда W, км/сут (чис
литель) и средняя удельная длина разрывов lуд, м/км2, 
(знаменатель) на участках стрежня 

Участок Ноябрь–
декабрь

Январь–
февраль

Март–
апрель

Май–
июнь

1 3,2/19,7 3,1/18,0 4,0/16,5 3,6/13,6
2 3,6/20,9 3,2/22,0 4,6/18,2 3,9/17,4
3 4,8/23,4 3,7/23,5 5,8/24,5 4,2/20,3
4 7,8/26,5 6,2/26,9 7,9/26,4 5,2/21,7

Таблица 2. Параметры локальных зон повышенной плот
ности разрывов, осреднённые за двухмесячные периоды

Параметры зон Период  
осреднения Зона 1 Зона 2

Размеры в поперечни
ке, км

ноябрь–декабрь 230 × 200 160 × 10
январь–февраль 290 × 230 320 × 100

март–апрель 290 × 210 110 × 70
ноябрь–апрель 270 × 210 200 × 90

Отклонение располо
жения центра зоны от 
его положения, осред
нённого за период 
ноябрь–апрель, км

ноябрь–декабрь 53 37
январь–февраль 14 57

март–апрель 60 48

Расстояние между 
центром зоны и цен
тром расположенного 
под ним локального 
поднятия дна, км

ноябрь–декабрь 10 50
январь–февраль 40 70

март–апрель 100 30
ноябрь–апрель 50 50
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поднятия близка к горизонтальной, а его попе
речные размеры и размеры расположенной над 
ним локальной зоны повышенной плотности 
НСЛ сравнительно близки . Относительно ста
бильное положение зон с повышенными значе
ниями удельной длины как в пространстве, так 
и во времени, а также близкое положение цен
тров локальных зон поднятия дна и повышенной 
плотности НСЛ (см . табл . 2) даёт основание по
лагать, что образованию разрывов в данных зонах 
способствуют приливы . О существенном влия
нии приливов на состояние ледяного покрова се
вернее Шпицбергена впервые обратил внимание 
Ф . Нансен [15] . Роль приливной волны в обра
зовании разрывов отмечена в работе И .В . Мак
симова [16], где анализируются данные ледовой 
разведки на материковом склоне западной части 
моря Лаптевых . Предположение о влиянии при
ливов на дивергентное движение льда над шель
фом сделано авторами исследования [17] .

Для более полного анализа изменения плот
ности разрывов с изменением рельефа дна ис
пользованы два створа, проходящие через ло
кальные зоны 1 и 2 с максимальными значениями 
удельной длины разрывов . Первый створ соеди
няет полюс с мысом ЭйлерРасмуссен, располо
женным на северовостоке Земли Пири, второй – 
полюс с мысом Варлегенхукен на о . Западный 
Шпицберген . По сути, оба створа являются мери
дианами . Они приведены на полях распределения 
удельной длины разрывов (см . рис . 2) . По каждо
му створу построены профили дна . На рис . 3 при
водятся их фрагменты протяжённостью 600 км . 
Здесь же приведены кривые изменения значений 
удельной длины разрывов по створам, рассчитан
ные за двухмесячные периоды, относящиеся к ле
довым циклам 2006–2017 гг .

Рассмотрим изменение профиля дна вдоль вы
бранных створов справа налево, т .е . в направлении 
от Северного полюса к суше . Как видно из рис . 3, 
после весьма протяжённого участка ложа океа
на со стабильными значениями глубины 4000 и 
3500 м на створах 1 и 2 соответственно при дости
жении подножия материкового склона происхо
дит интенсивное повышение дна . Подножие мате
рикового склона определялось на профиле дна по 
положению точки, начиная с которой уменьше
ние глубины на протяжении 50 км составляет не 
менее 250 м . Подъём дна при достижении 2000 м 
на обоих створах приостанавливается, и при даль

Рис. 3. Изменение глубины океана и удельной длины 
разрывов вдоль створов мыс ЭйлерРасмуссен – Се
верный полюс (а) и мыс Варлегенхукен – Северный 
полюс (б) за двухмесячные периоды:
1 – профиль дна; 2 – ноябрь–декабрь 2005–2016 гг .; 3 – ян
варь–февраль 2006–2017 гг .; 4 – март–апрель 2006–2017 гг .
Fig. 3. Changes of the ocean depth and the specific 
length of leads along the lines Cape Eiler Rasmussen – 
North pole (a) and Cape Verlegenhuken – North pole (б) 
for twomonth periods:
1 – bottom profile; 2 – November–December 2005–2016; 3 – 
January–February 2006–2017; 4 – March–April 2006–2017
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нейшем приближении к суше глубина остаётся 
практически постоянной . Протяжённость такой 
ступени на створах существенно различается . На 
створе 1 после 50километровой первой ступени 
происходит резкий подъём дна с 2000 м до 1000 м 
и при дальнейшем движении по створу на протя
жении 85 км значения глубины вновь не меняют
ся . На створе 2 протяжённость ступени составля
ет около 200 км . Ширина материкового склона в 
районе створа 1 равна 280 км, а в районе створа 2 – 
300 км . Далее на обоих створах по мере приближе
ния к шельфу глубина уменьшается .

Из рис . 3 также следует, что изменению 
удельной длины разрывов на обоих створах при
сущи общие черты . Её величина повышается ещё 
до достижения материкового склона . На ство
ре 2 увеличение значений удельной длины про
исходит резко, на створе 1 этот процесс идёт мед
леннее, и расстояние от точки, в которой сильно 
повышается плотность разрывов, до подножия 
материкового склона здесь можно определить 
только условно . Тем не менее, на обоих створах 
это расстояние уменьшается от начала ледово
го цикла к его концу . Над участком материково
го склона от его подножия до ступени на обоих 
створах происходит интенсивный рост удельной 
длины разрывов, который отмечается с ноября 
по апрель . На обоих створах наибольших значе
ний удельная длина достигает либо над первой 
ступенью, либо за 25–45 км до её достижения . 

Протяжённость участка максимальных зна
чений удельной длины на створах 1 и 2 составля
ет в среднем 100 и 70 км соответственно, причём 
на створе 1 данный участок частично расположен 
и над первой, и над второй ступенями . На ство
ре 1 этот параметр изменяется во времени, а на 
створе 2 его величину можно считать постоянной . 
Последующее уменьшение удельной длины раз
рывов происходит интенсивно на обоих створах .

Обсуждение результатов

Полученные результаты согласуются с тео
ретическими выводами А .П . Легенькова [18] об 
усилении приливного течения в канале с умень
шающейся глубиной и достижении максимума 
скорости приливной волны при прекращении 
подъёма дна и переходе его в горизонтальную пло
скость . В области с полусуточными приливами под 

действием приливной волны в течение суток дваж
ды поочерёдно происходят сплочение и разреже
ние льда . Разрежение льда отмечается при пре
обладании процесса выноса льда из района над 
его поступлением, т .е . при отливе . В соответствии 
с моделью Легенькова в зонах усиления прилив
ной волны, а именно над материковым склоном, 
где наблюдается наибольший градиент глубины 
моря, в этот период образуется больше НСЛ, кото
рые периодически фиксируются на снимках ИСЗ . 
Следовательно, и установленные по ним значения 
удельной длины разрывов будут здесь несколько 
повышенными, особенно, если данные обобща
ются за продолжительные периоды . Выделенная 
нами зона 1 расположена на материковом скло
не между двумя хребтами, имеющими меридио
нальную ориентацию . Западнее зоны 1 находится 
хребет Ломоносова, а к востоку – хребет Гаккеля . 
В результате этой ситуации приливная волна пере
мещается подобно тому, как это происходит в мор
ском канале с изменяющейся глубиной: в процес
се движения волны по направлению уменьшения 
глубины скорость её увеличивается, а соответст
венно, возрастает деформация льда и увеличива
ется плотность разрывов . Аналогичная ситуация и 
в локальной зоне 2 . Здесь к западу от неё располо
жен хребет Гаккеля, а боковой восточной стеной 
канала служит мелководное побережье архипела
гов Шпицберген и Земля ФранцаИосифа .

В качестве ещё одного доказательства влияния 
приливной волны на образование над материко
вым склоном локальных зон повышенной плот
ности разрывов рассмотрим за два последователь
ных месяца поля дрейфа льда, в которых модули 
его скорости в области материкового склона су
щественно различаются; для этого же района есть 
рассчитанные по снимкам ИСЗ значения удель
ной длины разрывов . В качестве примера мы вы
брали месячные поля дрейфа льда за ноябрь и 
декабрь 2005 г . Эти периоды обеспечены достаточ
ным количеством исходных данных о разрывах в 
приатлантической части Арктического бассейна . 

На рис . 4 представлены уже использованные 
нами ранее два створа с границами начала и конца 
материкового склона, помеченными маркерами . 
На обоих створах маркером показано и начало сту
пени, после которого при движении по створу к 
суше прекращается зона с максимальным гради
ентом глубины дна . На каждом створе в области 
материкового склона выделено по четыре квадра
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та размером 100 × 100 км (см . рис . 4) . В табл . 3 при
ведены рассчитанные по выделенным квадратам 
средние значения модуля скорости дрейфа льда и 
удельной длины разрывов . Как видно из табл . 3, 
на обоих створах модуль скорости дрейфа льда во 
всех квадратах понизился от ноября к декабрю в 
среднем на 11% на створе 1 и на 73% – на ство
ре 2 . В то же время удельная длина в этих же квад
ратах возросла в среднем на 87 и 49% на створах 1 

и 2 соответственно . Как уже отмечалось, в глубоко
водных районах понижение скорости дрейфа льда 
сопровождается уменьшением плотности разры
вов, а повышение скорости дрейфа льда вызывает 
увеличение удельной длины НСЛ . Это подтверж
дается и результатами расчёта скорости дрей
фа льда и удельной длины разрывов в двух зонах, 
расположенных вне материкового склона и обо
значенных на рис . 4 как квадраты 9–12 и 13–16 . 

Таблица 3. Модуль скорости дрейфа льда  (км/сут) и удельная длина разрывов  (м/км2), рассчитанные по квадратам 
100×100 км, представленным на рис. 4

Номер квадрата Модуль скорости дрейфа льда Удельная длина разрывов 
ноябрь 2005 г . декабрь 2005 г . изменение, % ноябрь 2005 г . декабрь 2005 г . изменение, %

Район материкового склона на створе 1
1 1,2 1,0 –17 12,8 20,3 59
2 1,6 1,4 –13 12,1 26,1 116
3 2,0 1,9 –5 10,6 26,0 145
4 1,0 0,9 –10 12,4 16,0 29

Район материкового склона на створе 2
5 5,9 1,6 –73 12,4 19,8 60
6 4,3 1,7 –61 15,6 23,1 48
7 7,0 1,5 –79 27,8 31,7 14
8 5,4 1,1 –80 14,1 24,7 75

Районы вне материкового склона
9 3,2 2,4 –25 14,9 12,2 –18

10 3,7 2,1 –43 11,9 11,2 –6
11 3,2 2,8 –13 19,4 17,8 –8
12 3,6 2,5 –31 16,4 15,0 –9
13 3,4 2,0 –41 13,9 11,4 –18
14 3,2 1,7 –47 21,0 16,3 –22
15 3,4 2,3 –32 16,3 12,8 –21
16 2,8 1,9 –32 14,0 13,4 –4

Рис. 4. Квадраты (1–16), по которым 
в табл . 3 представлены результаты 
расчёта модуля скорости дрейфа льда 
и удельной длины разрывов:
1 – створ 1; 2 – створ 2; 3 –границы матери
кового склона на створе; 4 – окончание зо
ны с максимальным градиентом глубины 
дна при направлении вдоль створа к суше
Fig. 4. Squares (1–16) for which table 3 
shows the results of calculating the ice 
drift velocity modulus and the specific 
length of leads:
1 – the line 1; 2 – the line 2; 3 – the borders 
of the continental slope on the selected line; 
4 – the end of the zone with the maximum 
gradient of the bottom depth in the direction 
along the selected line to land
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При понижении скорости дрейфа льда от ноября 
к декабрю в среднем на 28% в квадратах 9–12 и 
на 38% в квадратах 13–16 плотность разрывов в 
них также уменьшилась на 10 и 16% соответст
венно (см . табл . 3) . Таким образом, факт повыше
ния плотности разрывов при понижении скорости 
ветрового дрейфа льда в квадратах 1–8 можно объ
яснить только влиянием прилива в зоне материко
вого склона . Максимальное приращение удельной 
длины (более чем в 2 раза) на створе 1 приходит
ся именно на квадраты 2 и 3, расположенные над 
зоной резкого поднятия дна от подножия матери
кового склона до первой ступени (см . рис . 4) .

В глубоководных районах рассматриваемой ак
ватории, где влияние приливных явлений незначи
тельно, плотность разрывов ниже, чем в зонах мате
рикового склона . Более тесная связь со скоростью 
дрейфа приводит в таких областях и к более суще
ственной изменчивости удельной длины разрывов .

Выводы

Плотность разрывов в приатлантической 
части Арктического бассейна характеризуется 
пространственными различиями . Область с наи
большими её значениями отмечается в районе 
от о . Гренландия до архипелага Земля Франца
Иосифа на протяжении всего ледового цикла . 
В прибрежных зонах, а также в приполюсном 
районе удельная длина разрывов понижена . 
Плотность разрывов в приатлантической части 
Арктического бассейна в период с ноября по 
апрель выше, чем в октябре и мае–июне, что 
обусловлено общим состоянием ледяного по
крова . В открытой части Арктического бассейна 

значения удельной длины разрывов согласуются 
со скоростью ветрового дрейфа льда: чем интен
сивнее дрейф, тем больше плотность разрывов . 
Это открывает возможность на основе метода 
прогноза дрейфа льда оценить ожидаемые фоно
вые изменения плотности разрывов .

Полученные результаты позволяют утверж
дать, что зоны повышенной плотности разрывов, 
расположенные в районе материкового склона 
приатлантической части Арктического бассейна, 
представляют собой следствие приливных явле
ний . Деформации ледяного покрова, вызываемые 
приливной волной, обусловливают повышенные 
значения удельной длины разрывов . Это прояв
ляется в осреднённых за двухмесячные интерва
лы полях плотности НСЛ на протяжении всего 
периода, за который анализировались исходные 
данные . Для оперативного использования ин
формации по разрывам в ледяном покрове в даль
нейшем желательно получать исходные данные 
по независимым от облачности радиолокацион
ным снимкам с отечественных спутников .
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Summary
Ice formations affect linear and coastal structures not only in the Arctic, but also in the subarctic and 
middle latitudes. Most of the seas, lakes and bays, such as the Gulf of St. Lawrence, the Baltic, Black, Cas-
pian Seas, and Sea of Japan, freeze partially or completely every year. Inland and northern lakes and seas 
of the Subarctic, such as the White Sea, the Gulf of Bothnia and the Sea of Okhotsk are characterized by 
the most severe ice conditions. Remote sensing methods are used to detect ice ridges and grounded hum-
mocks. A side-scan sonar survey and echo sounding, along with the diving surveys, are used to detect the 
ice scours/furrows on the bottom. To study the ice-exaration relief on the exposed bottoms, remote sens-
ing data and materials obtained by means of unmanned aerial vehicles  (UAV) are used, along with field 
surveys. The pressure impact of ice on the land results in the formation of ice piles on shores up to 3–5 m 
high. This causes an intensification of the processes of destruction of the coast and the restructuring of 
the processes of relief formation. The ice pressure ridges up to 2–3 m high are widely distributed along the 
coasts. At the bottoms, typical ice scours (plowing furrows) have a dip along the central axis, as well as side 
and pressure rollers at the ends of the furrows. At the edge of the fast ice, multiple scours/furrows form 
a so-called «comb», usually oriented along the normal to the shoreline. The length of the largest furrows 
exceeds several kilometers; the width of individual ones reaches the first tens of meters, the systems of fur-
rows - hundreds of meters; the depth of them can be down to 2 m. The maximal depth of the sea or lake at 
which impacts are possible can reach 30 m. Relic forms of ice and iceberg impact have also been studied in 
the middle latitudes. Traces of impacts of ice formations in the temperate zone have a low degree of pres-
ervation and are often concealed by sediments. The distribution of traces of ice impacts down to a depth of 
30 m as well as to several hundred meters inland shows the scale of the process in temperate and subarctic 
climates. Ice heaps and thrusts are more common in mid-latitudes than in the Arctic.
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Рассмотрена рельефообразующая деятельность льдов на берегах и дне акваторий. Обсуждены 
региональные различия ледовых условий, параметры ледово-экзарационных форм и их сохран-
ности, масштабы проявления процесса. Установлены основные различия ледовых воздействий в 
высоких и средних широтах.

Введение

Воздействие морских льдов на берега и дно 
можно разделить на две группы: 1) косвенное, вы
ражающееся в защитной роли припая и дрейфую
щих льдов от волн и приливов; 2) прямое, включа

ющее в себя экзарацию берегов и дна, транспорт 
наносов морскими льдами, местный размыв дна, 
обусловленный особенностями ледовых условий, 
и формирование мёрзлых пород в контактной зоне 
лёд–дно [1] . Среди этих процессов наиболее опас
на экзарация – механическое воздействие льдов на 
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грунт, связанное с динамикой ледяного покрова, 
торошением и образованием стамух под влиянием 
гидрометеорологических факторов и рельефа при
брежношельфовой зоны . Параметры форм релье
фа, созданных под воздействием морских льдов, 
могут достигать: по глубине – первых метров, по 
ширине – первых десятков метров, по протяжён
ности – нескольких километров, а объёмы транс
порта наносов на отдельных участках профиля 
подводного склона сопоставимы или превышают 
объёмы наносов, перемещаемых под действием 
волн и течений . Исследование зон активного то
рошения ледяного покрова и посадки торосов на 
мель (образование стамух) весьма актуально как с 
научной, так и с практической точек зрения . В пер
вом случае ледовоэкзарационные процессы ин
тересны для изучения геоморфологии и динамики 
микрорельефа морского дна и берегов; во втором – 
с точки зрения воздействия на инженерные со
оружения, прокладку подводных трубопроводов 
и кабелей связи, пересекающих береговую зону, а 
также решения других хозяйственных задач .

В Арктике вопросы ледовых воздействий на 
берега и дно изучены достаточно хорошо [1–3] и 
принимаются во внимание при строительстве и 
эксплуатации объектов на шельфе . Однако приме
нительно к морям и озёрам умеренного климати
ческого пояса данная проблема долгое время оста
валась без должного внимания . В настоящее время 
ледовые воздействия на берега и дно изучены лишь 
для некоторых водоёмов – Охотского моря (шельф 
о . Сахалин) [4], Каспийского моря [5–9], Великих 
озёр [10, 11] . Для множества других морей и озёр 
средних широт воздействия и формы рельефа, соз
даваемые ими, пока не изучены . Задачи данной ра
боты – выявление особенностей процессов ледо
вых воздействий и создаваемых ими форм рельефа 
на акваториях умеренной климатической зоны и 
сравнение их с процессами и формами в Аркти
ке . Для этого необходим обзор основных харак
теристик ледовых условий акваторий умеренного 
пояса, формируемых ледяных образований и вы
явленных форм воздействия на дно .

Ледовые условия акваторий средних широт

Умеренный климатический пояс занимает 
обширные пространства в Северной Америке и 
Евразии . Анализ основных метеорологических 

параметров и характеристик ледовых условий, 
влияющих на интенсивность воздействия льдов 
на берега и дно, позволил разделить акватории 
этих континентов на умеренный, субарктиче
ский и арктический типы .

Среди рассматриваемых акваторий к умерен-
ному типу относятся Чёрное, Азовское, Каспий
ское и Аральское моря, залив Св . Лаврентия, Ве
ликие озёра и южная часть Балтийского моря (без 
Ботнического залива) . Средняя сумма градусо
дней мороза (СГДМ) здесь не превышает 1000 °C, 
толщина льда термического нарастания – не 
более 80 см, а средняя продолжительность ледо
вого сезона – около 150 дней . Для акваторий су-
барктического типа характерны СГДМ в преде
лах 1000–2500 °C, продолжительность ледового 
сезона – 130–200 дней, а толщина льда термиче
ского нарастания может существенно отличаться, 
но, как правило, не превышает 135 см . В настоя
щем исследовании к таким акваториям относятся 
Белое и Охотское моря, Татарский пролив, Бот
нический залив Балтийского моря и залив Кука 
на южном побережье Аляски . По сравнению с 
этими водоёмами акватории арктического типа 
(Печорское, Карское, Бофорта и др .) характери
зуются средними СГДМ больше 2500 °C, толщи
ной льда – более 135 см и продолжительностью 
ледового сезона свыше 200 дней .

Ледовые условия в морях и озёрах средних и 
высоких широт неодинаковы, что вызывает раз
личия в интенсивности воздействия ледяных об
разований на берега и дно . Ледовые условия суб
арктических морей занимают промежуточное 
положение между умеренными и арктическими . 
Рассмотрение ледовых процессов на их аквато
риях позволит оценить изменение интенсивно
сти ледовых воздействий .

Для понимания процессов ледовых воздей
ствий необходимо рассмотреть некоторые харак
теристики ледовых условий этих водоёмов . На
личие льда в береговой зоне замерзающих морей 
и озёр вызывает ряд их особенностей . Принци
пиальная схема строения береговой зоны замер
зающего моря составлена С .А . Огородовым [1] 
для арктических морей, но она справедлива для 
любых крупных замерзающих водоёмов и вклю
чает в себя ряд сегментов (рис . 1) [по 1] . Сег
мент I находится за пределами прямого влия
ния льдов . Сегмент II содержит береговой откос 
и верхнюю часть пляжа, куда возможны навалы 
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и надвиги льдов . В сегмент III входят области 
осушки и прибрежного вдольберегового вала, в 
пределах которых в холодный период формиру
ется неподвижный припай . К сегменту IV отно
сятся зона мористых береговых валов и подвод
ный береговой склон, находящийся в пределах 
припая «на плаву» . В период становления при
пая, осенью, на вдольбереговых валах, как пра
вило, формируются гряды торосов и стамухи . 
Сегмент V содержит зону торошения на мори
стой кромке припая, где в холодный период про
исходят мощные сжатия и деформации дрей
фующих льдов преимущественно со стороны 
акватории . Сегмент VI – это зона ледяных полей, 
дрейфующих вдоль мористой кромки припая . 
Сегмент VII отличается от шестого лишь тем, что 
торосистые образования не достигают здесь дна, 
поэтому стамухи здесь не формируются .

Изза тёплых океанических течений на вос
точном побережье Северной Америки, в южной 
части её западного побережья, атлантическом по
бережье Европы и берегах Японии льды появ
ляются редко, а образующийся ледяной покров 
не устойчив и тонок . Другие моря и заливы, на
пример залив Св . Лаврентия, Балтийское, Чёрное, 
Каспийское, Японское моря частично замерза
ют ежегодно . Продолжительность ледового пе
риода и толщина льда значительно разнятся . Так, 
в заливе Кука толщина припая достигает 90 см 

и занимает он значительную часть акватории . 
Здесь формируются торосы и стамухи мощностью 
до 12 м . В заливе Св . Лаврентия припай достига
ет ширины всего в 500 м, но гряды торосов, садя
щиеся на подводные береговые валы, могут иметь 
высоту 8–10 м при толщине льда 0,5 м .

На Балтийском море средняя продолжи
тельность ледового периода в южной части со
ставляет 20–25 дней, в северной достигает 160–
210 дней, в Ботническом заливе – 220–245 дней . 
В суровые зимы ледяной покров образуется по
всеместно, а в мягкие зимы лёд распространя
ется в основном вдоль берегов северной и цент
ральной Балтики . В умеренные и суровые зимы 
лёд появляется в конце декабря – начале января; 
максимального развития он достигает во второй 
и третьей декадах марта . В северной части Бал
тийского моря толщина льда термического на
растания может составлять 70 см . Средняя мощ
ность торосов – 5–15 м, максимальная – 28 м 
в Ботническом заливе . В течение зимы кромка 
припая постоянно отодвигается в сторону моря 
и происходит нарастание припая за счёт дрейфу
ющих льдов . В южной части Балтийского моря 
замерзают мелководные заливы, на открытых 
берегах лёд возникает эпизодически . 

На Белом море преимущественно под дей
ствием приливов и господствующих ветров об
разуются гряды торосов и стамух на припае . 

Рис. 1. Схема строения береговой зоны замерзающего водоёма [1] .
1 – припай, смёрзшийся с дном; 2 – припай «на плаву»; 3 – дрейфующие ледяные поля; 4 – торосистые ледяные образо
вания (торосы, стамухи, ледяные плотины), навалы и надвиги льда на берег; 5 – внедрение киля тороса в грунт; 6 – фор
мирование сезонномёрзлых грунтов в контактовой зоне «лёд–дно»; 7 – приливная трещина; 8 – высокоминерализо
ванные воды в межваловых ложбинах, криопеги
Fig. 1. Principal scheme of the coastal zone of the freezing water body [1] .
1 – fast ice frozen with the bottom; 2 – fast ice «afloat»; 3 – drifting ice; 4 – ice formations (hummocks, stamukhas, ice ridges), ice 
pileup and rideup; 5 – grounding of the stamukha keel; 6 – formation of seasonally frozen soils in the «icebottom» contact; 7 – 
tidal crack; 8 – highly mineralized waters in dishes, cryopegs
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Торосистость в зоне сплочённых льдов может 
достигать 4–5 баллов . Толщина морских льдов 
термического нарастания составляет 0,3–0,7 м, 
припая – 0,5–1,5 м, но мощных торосистых об
разований не формируется [12] .

Ледовые условия Охотского моря – самые су
ровые в средних широтах, однако его большая 
протяжённость с севера обусловливает различия 
в ледовом режиме как по широте, так и по мере 
приближения к Тихому океану . Толщина нарас
тающего в течение зимы льда на шельфе северно
го Сахалина – 0,8–1,2 м, а ширина припая дости
гает 10 км . Средняя продолжительность ледового 
периода – от 170 до 240 дней, однако в последние 
годы ледовитость снижается . Мощность льда в 
торосах и стамухах может достигать 30 м, а осадка 
ледяных образований составлять 25 м [4] . 

Для южных морей ледовитость, сплочённость 
льда и другие характеристики ледяного покрова 
сильно зависят от степени суровости зимы . Так, 
на Чёрном море регулярное ежегодное льдообра
зование происходит лишь в его северозападной 
части, ледовый сезон характеризуется неустой
чивостью, возможно неоднократное появление и 
исчезновение льда . В суровые зимы припайный 
лёд может распространяться южнее Констан
цы, плавучий лёд вдоль западного берега Чёрно
го моря достигает Босфора (февраль 1929 г .) [13] .

В Азовском море лёд образуется в конце нояб
ря, достигает максимума к февралю и полностью 
исчезает в конце марта . Быстрая смена атмосфер
ных процессов в регионе способствует неодно
кратному вскрытию и замерзанию водоёма на 
протяжении всей зимы . Площадь ледяного по
крова, даты образования и разрушения льда силь
но варьируют по годам . Наибольшая ледовитость 
наблюдается в феврале, при этом максимальные 
значения ледовитости изменяются от 13–20% в 
мягкие зимы до 90–100% в умеренные и суро
вые . В умеренные и суровые зимы преобладают 
очень сплочённые и сплочённые льды (9–10 бал
лов) [14] . В результате этого ледяной покров Азов
ского моря, имеющий небольшую толщину, под
вергается сильному торошению . При небольших 
глубинах и сильном ветре торосы могут садиться 
на дно и достигать высоты 12 м над ровной по
верхностью . Характерны скопления льда и силь
ные торошения в югозападной части моря .

На Каспийском море ежегодно замерзает се
верная мелководная часть (севернее линии о . Че

чень – о . Кулалы) . Ледовый период на Северном 
Каспии продолжается с ноября по март . Макси
мальная толщина ровного льда на Северном Кас
пии даже в очень суровые зимы не превышает 
60–70 см, припая – 90–120 см . Однако значитель
ную часть акватории может занимать наслоенный 
лёд максимальной толщиной до 3 м [5] . Относи
тельно тонкий и «тёплый» лёд Северного Каспия 
имеет низкие прочностные характеристики, что 
на фоне сильных ветров способствует его взлому 
и торошению . В период высокой степени торо
систости наибольшее количество ледяных обра
зований группируется в пределах глубин моря от 
2 до 5 м [8] . Максимальная расчётная высота па
руса стамухи может достигать 16 м [15] . При этом 
характерное соотношение глубины киля к высоте 
паруса на Каспийском море в среднем равно 0,9, в 
то время как в других регионах это отношение на
ходится в диапазоне 1,3–1,7 [16] .

Аральское море расположено к востоку от Ка
спийского, в зоне внетропических пустынь . До 
начала падения уровня Аральского моря в 1961 г . 
образование льда в прибрежных районах на се
вере и северовостоке моря обычно начиналось 
в конце ноября . Наибольшего развития ледя
ной покров достигал в середине февраля . При
брежную зону моря покрывал припай (на севе
ре шириной 20–30 км), а в открытых районах 
были распространены дрейфующие льды, но в 
наиболее суровые зимы припай занимал всю ак
ваторию . Мощность ровного льда колебалась в 
пределах 65–70 см в северной части и 35–45 см 
на юге . Благодаря преобладающим в холодный 
период сильным северовосточным ветрам (35% 
повторяемости), ледяной покров был значитель
но наслоён и всторошен . Под влиянием север
ных и восточных ветров было возможно боль
шое скопление льда в южной части моря .

Ледовые условия на озёрах сильно варьиру
ют в зависимости от широты и размера водоёма . 
Многие из них в зимнее время замерзают полно
стью, поэтому дрейф льда и торошение происхо
дят только весной и осенью . На оз . Эри сильные 
ветры вызывают отрыв припая и торошение на 
протяжении всего ледового сезона . Высота торо
сов достигает 10 м, а глубины, на которых ледя
ные образования могут доставать дна, составля
ют 25–27 м [10, 11] .

Рассматривая ледовые условия водоёмов, не
обходимо принимать во внимание глобальные 
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изменения климата . В последнее десятилетие 
климат на юге России характеризовался чередо
ванием суровых и мягких зим с преобладанием 
сравнительно холодных зим . Это подтверждает 
известные представления о природной циклично
сти климата . В литературе имеются сведения, ука
зывающие как на глобальное потепление, так и на 
его отсутствие . Анализ гидрометеорологических 
данных за последние 30 лет [17] показал, что и в 
южных, и в арктических морях произошло сни
жение средней суммы градусодней мороза, тол
щины припайных льдов и средней ледовитости . 
В то же время на Северном Каспии период роста 
суммы отрицательных температур в 2004 г . сме
нился падением [7], что непосредственно влияет 
на состояние и площадь распространения ледяно
го покрова, положение границы припая, толщи
ну льда и соответственно на количество, размеры 
и местоположение ледяных торосистых образо
ваний . В настоящее время нельзя утверждать, 
что ледовые условия водоёмов умеренных широт 
будут быстро меняться в сторону смягчения .

Методы дешифрирования ледяного покрова

При исследовании воздействий льдов на бе
рега и дно важный момент – выявление ледяных 
торосистых образований, которые могут повлиять 
на рельеф дна и берегов . В мировой практике с 
этой целью ранее использовались материалы авиа
разведок [5, 10] . В последние годы широко раз
виваются методы, применяющие данные дистан
ционного зондирования Земли (ДЗЗ) . Методика 
обнаружения стамух и торосов по спутниковым 
данным была разработана и опробована сотруд
никами ААНИИ для арктических морей [18] . Об
наружение ледяных торосистых образований по 
спутниковым данным применено для водоёмов 
средних широт сотрудниками НИЦ «Планета», 
составляющими оперативные карты ледовой об
становки Каспийского и Азовского морей [19] .

Для обнаружения ледяных торосистых об
разований существует ряд прямых и косвенных 
дешифровочных признаков . Стамухи и гряды 
торосов распознаются на снимках видимого 
диапазона по характерной текстуре, неровной 
форме и специфическому положению в про
странстве . Гряды торосов хорошо выделяются по 
тепловому контрасту в СВЧдиапазоне на фоне 

окружающего многолетнего льда, что связыва
ют с различием их радиометрических свойств . 
Дефляционные формы рельефа снега (заструги) 
могут осложнять распознавание торосов на кос
мических снимках, но они чётко выделяются на 
снимках оптического диапазона [18] . 

Для обнаружения стамух используют ра
диолокационную информацию совместно со 
снимками оптического диапазона – видимо
го и инфракрасного . Кроме основного призна
ка – неизменности местоположения стамухи на 
протяжении длительного периода (месяцы), су
ществует несколько дополнительных призна
ков, по которым можно определить стамуху по 
спутниковым снимкам: полынья с подветренной 
стороны; более длительное таяние относитель
но пространств ровного льда в весенний период; 
наличие шлейфа или канала открытой воды за 
стамухой; приуроченность к определённым глу
бинам; изменение направления и скорости дрей
фа льдов вокруг стамухи [9, 18] . Обычно районы 
частого или потенциального образования ста
мух можно предсказать, исходя из рельефа дна . 
Крупные стамухи, которые формируются на бан
ках или отмелях вдали от берегов, имеют свое
образную структуру и почти всегда могут быть 
обнаружены на изображениях радиолокаторов 
с синтезированной апертурой (РСА) . Сложнее 
определить стамухи или навалы льда вблизи бере
говой черты, так как образуются они как случай
ное явление [18] . Труднее всего дешифрировать 
надвиги льда, которые почти не отличаются от 
другого ровного льда, наслоенного или припай
ного . В таких случаях лучший метод – полевое 
обследование местности . Так, для Каспийско
го моря активно развиваются геоинформацион
ные методы автоматизированной идентификации 
дрейфа льда и стамух [9] с использованием техно
логий глубокого машинного обучения .

Методы съёмки рельефа дна современных 
и бывших водоёмов

Для обнаружения результатов воздействия 
льдов на дно применяют методы геофизической 
съёмки с использованием современных высо
коточных технических средств . При натурных 
полевых исследованиях ледовоэкзарационно
го микрорельефа на дне используется комплекс
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ный подход, предусматривающий параллельную 
съёмку гидролокатором бокового обзора и эхо
лотом по методу одновременной сонарной съём
ки и эхолотирования . Пространственное поло
жение определяется с помощью современного 
GPSприемника, съёмка выполняется при по
стоянной скорости судна [3] . При обработке по
лученных данных находят морфологические и 
морфометрические параметры форм ледовой эк
зарации . Для визуализации и заверки результа
тов дистанционного гидроакустического опре
деления борозд выпахивания, а также получения 
данных о параметрах типичной борозды методом 
прямых измерений проводят водолазное обсле
дование . В некоторых случаях после изменения 
уровня водоёма, вызванного теми или иными 
факторами, ледовоэкзарационный рельеф ока
зывается открыт для прямого или дистанцион
ного изучения на суше . В таких случаях вместе 
с полевым обследованием он изучается с при
менением данных ДЗЗ [20, 21], беспилотных ле
тательных аппаратов с привязкой приёмниками 
глобальной навигационной спутниковой систе
мы [21] или другими высокоточными методами .

Рельефообразующая деятельность льдов на берегах

Ледообразование на мелководных замерза
ющих морях и крупных озёрах умеренного кли
матического пояса начинается в зоне с малыми 
глубинами, имеющими низкий теплозапас . В ре
зультате образуется вдольбереговая полоса при
пайных льдов . На кромке припая происходит 

активное торошение дрейфующими льдами, при
носимыми из других частей акватории . В местах, 
где припай достаточно узок в результате гидроме
теорологических или геоморфологических причин 
или не образуется совсем, дрейфующие льды могут 
оказывать механическое воздействие в приурезо
вой зоне . Льды взаимодействуют как с подводной 
и надводной частями пляжа, так и с береговыми 
уступами . В Арктике описаны ледовые выпахи, 
достигающие высоты 14 м над ур . моря [1] . При 
своём движении в сторону суши лёд срезает вер
шину пляжа и почвеннорастительный покров . 
Такие воздействия интенсифицируют процес
сы разрушения берега в результате волновых воз
действий в период освобождения ото льда . Воз
действие льда изменяет профиль береговых дюн, 
пляжа и подводного берегового склона, что ведёт к 
перестройке процессов рельефообразования [22] . 
Рельефообразующая роль льдов может проявлять
ся в переворачивании пластов грунта в мелковод
ных заливах в результате торошения [12] .

Берега подвержены ледовым воздействиям 
как в период осеннего ледообразования, так и во 
время весеннего разрушения припая и очище
ния моря ото льдов . В замерзающих морях с не
устойчивым ледяным покровом (Азовское, Кас
пийское и Чёрное) припай часто взламывается, 
а надвиги и навалы морских льдов на берег проис
ходят в течение всего ледового сезона (рис . 2) . 
Навалы льдов хорошо известны в районе Ара
батской стрелки, Казантипского и Арабатско
го заливов Азовского моря, в районе Одессы на 
Чёрном море . На Каспийском море навалы льдов 
на берега отмечаются периодически по всему по

Рис. 2. Навалы льда на о . Малый Жемчужный, 
Каспийское море . Фото из архива ААНИИ
Fig. 2. Ice pileup on Maly Zhemchuzhny Is
land, Caspian Sea . Photo from AARI archive
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бережью . Подвижки льдов значительно влияют 
на навигацию по ВолгоКаспийскому морскому 
судоходному каналу . Во время устойчивых вос
точных ветров льды пересекают фарватер кана
ла, «перехлёстывая» через защитные острова, и 
разрушают створные знаки и буи . Известны слу
чаи 1950 и 1981 гг ., когда суда были вынесены 
льдами с фарватера на мелководье и посажены на 
мель [23] . В марте 1982 г . случился навал льдов на 
берег, помешавший строительству объектов на 
месторождении Каражанбас (пов Бузачи) . Вы
сота навала тогда достигала 7 м .

Воздействия льда на берега отмечены в Фин
ском заливе Балтийского моря в районе пос . Ко
марово [22], в северной части Ботнического зали
ва, на о . Рюген, в Рижском, Щецинском, Пуцком 
и Калининградском заливах [24] . Образуются как 
надвиги наслоенного льда на берег, так и навалы 
высотой до 3 м . Известны навалы льдов высо
той до 3–5 м на берегах оз . Балхаш [23] . Ледо
вые явления характерны для берегов дальнево
сточного региона – заливов Ляодунь, Бохайвань, 
Петра Великого, однако изучаются они в основ
ном в связи с воздействиями льдов на сооруже
ния . Аналогичные исследования ведут в заливе 
Кука . Навалы и надвиги льдов отмечаются и на 
берегах залива Св . Лаврентия . На наветренной 
стороне небольших островов, которые служат 
преградой для дрейфующих льдов, a также на бе
регах Великих озёр описаны навалы льда высо
той до 2–3 м [10, 25] . Неоднократно стоящие на 
берегу дома разрушались выдвинутыми на берег 
льдами [25] . Аналогичные навалы встречаются и 
на берегах таких озёр, как Онежское, Ладожское, 
Виннипег, Юта, Большое Солёное и др .

В рельефе берегов широкое распространение 
получили гряды ледового напора, ориентирован
ные вдоль линии берега . При своём движении 
выдавливаемые на сушу льды перемещают обло
мочный материал, формируя из него гряды не
сортированного материала . Высота таких гряд 
может достигать 2–3 м . Гряды, сложенные круп
нообломочным материалом, сохраняются дли
тельное время . На песчаных берегах гряды ледо
вого напора обычно разрушаются после первого 
сильного шторма . Гряды крупнообломочного 
материала высотой 2,0–2,5 м отмечаются вдоль 
всего побережья Кандалакшского залива Бело
го моря [12], фрагментарно развиты на море Бо
форта [2] . Такие гряды встречены не только на 

морях и крупных озёрах, но и на мелких озёрах, 
например, в Скандинавии и Новой Англии .

На берегах с песчаными пляжами в результате 
надвигов и навалов льдов образуются мелкие экза-
рационные формы: борозды, царапины, ямы . Глу
бина таких форм, как правило, не превышает 1 м, 
длина – 100 м [1] . Большинство экзарационных 
форм ориентировано по нормали к линии берега . 
На низких приморских низменностях, например, 
Прикаспийской, подтопляемых в периоды штор
мовых нагонов, морские льды могут быть занесе
ны на несколько десятков и даже сотен метров в 
глубь суши . Случаи надвигов льда на низменные 
берега Белого моря неоднократно описаны в ли
тературе . Отдельно изучается захват припайными 
льдами материала из приурезовой зоны (от глини
стого до валунов размером до 0,7 м) с последую
щим выносом его после взлома припая из прибреж
ной зоны [12, 26] . Согласно некоторым оценкам, 
объём выносимого материала может составлять до 
700 м3 / км [26] . При этом П .В . Бэрнс и др . [27] по 
результатам исследования на оз . Мичиган считают, 
что в большей степени отложения льдом перемеща
ются вдоль берега, а не в сторону от него . Вмёрзший 
в припайные льды обломочный материал увеличи
вает интенсивность экзарации . Отмечаются оста
точные воронки – следы захваченных льдом валу
нов и пластов грунта в приурезовой зоне [12] . 

Вынос льда из ледовитых морей по узким про
ливам сопровождается навалами льда на берега 
и формированием торосов . Такие явления опи
саны при экстремальном выходе плавучих льдов 
из Охотского моря через проливы Курильских 
островов . Аналогичная ситуация практически 
каждый год отмечается в Керченском проливе 
при ледоходе из Азовского моря . Так, железно
дорожный мост, построенный во время Великой 
Отечественной войны зимой 1944/45 г ., был раз
рушен в результате обледенения конструкции и 
ледовых воздействий . Аналогичная ситуация воз
никает и в настоящее время, когда строительные 
конструкции и насыпи создают преграду для вы
хода льдов . В результате формируются навалы 
льдов как на технологические насыпи, так и на 
косу и о . Тузла . Сложные ледовые условия пред
определили выбор проекта перехода через Татар
ский пролив в конце 1940х – начале 1950х годов 
в пользу тоннеля . Серьёзные средства на защиту 
от ледовых воздействий заложены в реализуемый 
в настоящее время проект моста на о . Сахалин .
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Рельефообразующая деятельность льда на дне

В настоящее время вопросы воздействия 
льдов на дно морей и озёр в умеренной зоне из
учены слабо . Наилучшим образом – в районах 
хозяйственного освоения береговой зоны: на 
Каспийском море и Великих озёрах, для субарк
тических условий – на шельфе о . Сахалин . На 
многих других водоёмах умеренных широт и 
Суб арктики специализированные исследования, 
требующие сложного геофизического оборудо
вания, практически не проводились .

При непосредственном контакте с дном ле
дяные торосистые образования становятся ре
льефообразующими агентами . Самые близкие 
к берегу гряды торосов (до глубин 3–5 м) фор
мируются над подводными береговыми валами . 
Далее от берега посадка гряд и барьеров торосов 
на мель приурочена в основном к банкам, вы
двинутым косам и отмелям . До определённых 
глубин образование стамух приурочено к кром
ке припая независимо от рельефа дна . Типич
ные борозды выпахивания имеют: понижение 
по центральной оси; боковые валики, сформи
рованные в результате вытеснения килем торо
систого образования грунта из центра в стороны; 
напорные валики на концах борозд . Борозды вы
пахивания различны по морфологии . Встреча
ются Uобразные (в поперечнике), Vобразные, 
Wобразные, корытообразные, сложной формы, 
с асимметричными и симметричными борта
ми [1] . На кромке припая борозды ледового вы
пахивания формируют так называемую «гре
бёнку», ориентированную обычно по нормали к 
линии берега, чему способствует напорное воз
действие льдов со стороны акватории . Дрейфую
щие рядом и задевающие край торосистого обра
зования ледяные поля закручивают киль тороса, 
образуя на дне серию ям и гряд сложной формы, 
так называемых ям и гряд застамушивания [1] .

На Северном Каспии борозды и системы бо
розд выпахивания, образованные дрейфующи
ми одно и многокилевыми торосистыми обра
зованиями, вмёрзшими в ледяные поля, чётко 
выражены в рельефе дна, в том числе и на глубо
ководном участке (до 12 м) [6] . Длина наиболее 
крупных и чётко выраженных борозд превышает 
несколько километров; ширина единичных бо
розд достигает 5 м, систем борозд – 200 м; их глу
бина составляет до 1 м . Помимо линейных форм, 

обнаружены локальные ямы, оставшиеся от ста
мух . Некоторые борозды на дне Каспийского 
моря представляют собой кривые или ломаные 
линии, что указывает на постепенное или резкое 
изменение направления дрейфа льда . Борозды 
оканчиваются валами, образованными из выпа
ханного донного грунта . Анализ распределения 
основных направлений шрамов и сопоставление 
этих направлений с направлением преобладаю
щих ветров показали, что движение масс нагро
мождённого льда подчиняется господствующим 
ветрам и возбуждаемым ими течениям [7] . Одна 
из особенностей формирования борозд выпахи
вания на дне Северного Каспия – их непродол
жительное существование . В весенние месяцы, 
характеризующиеся как интенсивным волнени
ем, так и высоким содержанием взвесей в водах, 
большинство борозд бывает снивелировано и за
несено наносами, имеющими здесь относитель
но высокую подвижность [6] . Лучше всего бо
розды сохраняются в закрытых бухтах и группах 
островов, таких как Тюленьи [8] .

На оз. Эри с канадской стороны борозды вы
пахивания, установленные в мягких глинистых 
отложениях, имеют от 4,5 до 6,0 км в длину и от 
10 до 100 м в ширину при глубине до 1,7 м . От
мечены наложения одной борозды на другую на 
глубинах от 13 до 25 м . На стороне США бороз
ды обнаружены на глубинах от 17 до 22 м . Длина 
их – от 3,5 до 4,5 км, ширина – от 10 до 60 м при 
глубине менее 1 м [11] . Водолазными обследова
ниями зафиксированы воздействия ледяных то
росистых образований с высотой паруса до 10 м, 
образовавшихся на кромке припая, на грунт на 
глубинах 16–22 м . В то же время отмечается, что 
воздействия носят эпизодический характер и не
постоянны в пространстве и времени [10] .

На северном шельфе о. Сахалин экзарационные 
борозды имеют длину 25–75 м, глубину 0,2–2,1 м 
(в среднем до 1 м), ширину 10–30 м . Воздействия 
ледяных торосистых образований на дно на шель
фе о . Сахалин происходят весьма интенсивно за 
счёт песчаных грунтов и сильного течения . По
этому предполагается, что длины борозд в пер
воначальном виде были значительно больше [4] . 
Многочисленные, но непродолжительно существу
ющие следы ледовой экзарации отмечены в Фин-
ском заливе Балтийского моря до глубин 2–3 м [22] .

Серьёзное экзарационное воздействие может 
оказать так называемый «ледовый шторм», про
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являющийся в прибрежной, относительно мел
ководной зоне при наличии остаточных льдов 
редкой сплочённости (1–3 балла) . В период 
таких штормов происходит интенсивное удар
ное воздействие льдин, эродирующих дно и соз
дающих глубокие борозды [1, 28] .

В водах умеренных широт возможны не толь
ко воздействия ледяных торосистых образова
ний на дно, но и айсберговые воздействия . Наи
более типичны появления айсбергов в районе 
Большой Ньюфаундлендской банки [29] . При сред
ней глубине 3 м и максимальной до 10 м айсбер
говые борозды имеют высоту боковых валиков 
до 2,0 м, а напорных – до 2,5 м . Ширина их зна
чительно больше ширины борозд, созданных ле
дяными торосистыми образованиями, и состав
ляет от 30 до 350 м . Чаще всего они встречаются 
на глубине около 150 м, но могут распростра
няться и до 300 м . На глубинах менее 120 м внед
рение киля айсберга в грунт составляет не более 
1,5 м [29] . В Северном и Норвежском морях на 
глубинах 150–250 м встречены реликтовые айс
берговые борозды, ширина которых составляла 
100–150 м, а глубина – 2,0–2,5 м [30] .

Исследования на Гданьско-Готландском по-
роге Балтийского моря показали, что при коле
бании уровня моря реликтовые ледовоэкзара
ционные формы могут располагаться на глубине 
70–90 м [31] . Основные направления борозд со
ответствуют направлению дрейфа айсбергов и 
ледяных полей во время распада Скандинавско
го ледникового щита 11,7–13,2 тыс . л .н . Бороз
ды имеют ширину до 300 м (в среднем 20–60 м) 
при глубине от 1 до 10 м (в среднем 2–4 м) и вы
соте окружающих валиков 0,5–2,0 м .

На бывшем дне Аральского моря обнаружены 
следы ледовоэкзарационных процессов, сохра
нившиеся в результате быстрого падения уровня 
водоёма, начавшегося в 1961 г . [21] . Ширина бо
розд составляет от 3 до 90 м, для большинства – 
10–15 м, протяжённость – от 100 м до несколь
ких километров, в среднем 1,0–1,5 км . Глубина, 
выявленная при полевом обследовании, равна 
0,3–0,5 м . Реликтовые формы ледового и айсбер
гового воздействия исследованы на суше в граф
стве ПринсЭдуард, Восточное Онтарио [20] . Они 
сформировались в водах находившегося в конце 
последнего ледникового периода на месте Великих 
озёр приледникового Ирокезского озера . Размеры 
борозд – до 3,57 км в длину и до 174 м в ширину .

Дискуссия

Ввиду продолжительного ледового сезона на 
арктических берегах рельефообразующей дея
тельности льдов всегда уделялось значительное 
внимание . В умеренных широтах исследование 
данного вопроса никогда не было приоритет
ным . В арктических морях формируется устой
чивый припай с крупными ледяными образо
ваниями, которые могут быть многолетними . 
Припайные льды надёжно защищают прибреж
ношельфовую зону, препятствуя воздействиям 
мобильных ледяных образований, которые про
исходят главным образом в периоды образова
ния ледяного покрова и очищения акватории ото 
льда . В морях и озёрах умеренных широт ледяной 
покров нестабилен, очищение ото льда может 
происходить несколько раз за сезон, что влияет 
на размер и прочность ледяных образований . Эти 
акватории характеризуются интенсивной дина
микой ледяного покрова, отрывом припайных 
льдов, наслоениями, навалами и надвигами льда 
на берега в течение всего ледового сезона . Отли
чительная особенность субарктических морей – 
высокие приливы (залив Кука, Белое и Охотское 
моря), обеспечивающие значительную мобиль
ность льда на фоне присутствия мощного при
пая, что способствует формированию крупных 
ледяных образований мощностью до 30 м .

В результате в морях и озёрах умеренных 
широт надвиги и навалы льда на берега получа
ют более широкое распространение по сравне
нию с арктическими морями, где сильнее раз
виты формы воздействия льдов на дно . В морях 
и озёрах умеренных широт продолжительность 
ледового периода значительно меньше, а гидро
динамически активного периода – больше . Важ
нейшее следствие этого – более высокая степень 
переработки воздействий льдов на берега и дно 
морей и озёр этой зоны . Следы воздействий ледя
ных образований нивелируются наносами за счёт 
волновых воздействий, как это было показано на 
Каспийском море [7], в то время как в Арктике 
они могут сохраняться десятилетиями [1, 2] .

Одна из причин низкого интереса к вопросам 
ледовых воздействий в средних широтах – отсут
ствие народнохозяйственного запроса на науч
ные исследования в данной области . В районах, 
где такие запросы есть, ледовые воздействия из
учают довольно активно: на Каспийском море, 
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Сахалине, Великих озёрах, Большой Ньюфаунд
лендской банке . В малонаселённых районах и 
при отсутствии запасов минерального сырья эти 
вопросы считаются несущественными, так как 
не могут значительно повлиять на хозяйствен
ную деятельность человека . Тем не менее, ледо
вые воздействия происходят ежегодно с той или 
иной степенью интенсивности, которая в первую 
очередь определяется суровостью зимы, силой 
и повторяемостью ветров . На Каспийском море 
наибольшее число торосов и стамух формируется 
в умеренные (средние по ледовитости) зимы [5] . 
В суровые зимы припай более устойчив, соот
ветственно и ширина зоны торосов – меньше . 
В мягкие зимы торосистость также низка изза 
слабого развития ледяного покрова .

Несмотря на то, что формы рельефа, создан
ные льдом, относятся к микрорельефу [32] и во 
многих случаях существуют недолго, встречают
ся они достаточно часто, а процесс этот носит 
периодический характер . Безусловно, процесс и 
создаваемые им формы имеют региональную и 
локальную дифференциацию . Наряду с гидро
метеорологическими факторами, влияние льда 
определяется рельефом береговой зоны . Напри
мер, на отмелых берегах больше развита экза
рация дна, так как благоприятные для ледовых 
воздействий глубины составляют широкую при
брежную зону . На низких приморских низменно
стях воздействие на берега проявляется в виде на
валов и надвигов, продвигаясь в глубь суши, тогда 
как на абразионных берегах с выраженным усту
пом льды воздействуют непосредственно на него . 
В первом случае происходит перестройка пляжа, 
во втором – ускорение отступания берегов . В то 
же время навалы льдов у подножия уступа могут 
некоторое время предохранять его от размыва .

Размеры ледовоэкзарационных борозд за
висят в основном от размера ледяных образова
ний и слагающих дно грунтов . В большинстве 
замерзающих акваторий умеренной зоны (Фин
ский залив, Азовское, Каспийское, Аральское 
моря, Великие озёра) льды и ледяные образова
ния формируются в условиях пониженной солё
ности, что способствует их бóльшей прочности 
по сравнению с льдами и ледяными образова
ниями арктических морей . В то же время мощ
ности ледяных образований сильно отличаются, 
что сказывается на ледовоэкзарационных фор
мах . Среди акваторий умеренного и субарктиче

ского типов наиболее глубокие борозды отме
чаются на дне Охотского моря (до 2,1 м) [4] при 
толщине стамух до 30 м; на оз . Эри борозды до
стигают глубины 1,7 м при стамухах аналогич
ной мощности [11] . В большинстве же водоёмов 
глубина борозд не превышает 1 м . 

В Арктике глубины борозд могут дости
гать 4 м [2] . Такое различие объясняется тем, 
что в Арктике пропашку могут вести многолет
ние ледяные торосистые образования, кили ко
торых заметно прочнее по сравнению с одно
летними [33] . При этом в Арктике глубина, на 
которой образуются ледовоэкзарационные бо
розды и закрепляются стамухи, значительно 
больше и достигает 35 м в ВосточноСибирском 
море [34] и 45 м в море Бофорта [2] . При этом 
длина и ширина форм отличаются не так значи
тельно . В среднем ширина единичных борозд на 
Северном Каспии составляет около 5 м [6], на 
Аральском море – до 15 м [21] . В море Бофор
та средняя ширина борозды – около 8 м, в Бай
дарацкой губе – порядка 10 м . В то же время в 
море Бофорта обнаружена единичная борозда 
максимальной шириной 78 м [2] . Длина борозд 
и в средних, и в высоких широтах достигает не
скольких километров . В Арктике ледяные торо
систые образования регулярно достигают дна на 
глубинах 17–20 м и более [3] . На этих глубинах 
не происходит волновой переработки борозд [1] . 
В большинстве водоёмов умеренной зоны экза
рации на таких глубинах не наблюдается, а в бе
реговой зоне ледовоэкзарационные формы ни
велируются наносами, поэтому сохранность их 
существенно ниже, чем в Арктике .

Происходящее смягчение климата (уменьше
ние ледовитости и толщины ледяного покрова), 
имеющее место в последнее время [17], приво
дит к снижению повторяемости суровых зим, но 
число умеренных зим остаётся постоянным . Как 
уже отмечалось, на Каспийском море наиболь
ший объём ледяных образований формируется 
в умеренные зимы [5] . В такие зимы интенсив
ность экзарации дна увеличивается по сравнению 
с мягкими и суровыми зимами . Потепление кли
мата существенно влияет на ледовоэкзарацион
ные процессы [35] и может постепенно изменять 
условия субарктических водоёмов, приближая их 
к условиям умеренных . Снижение ледовитости 
приводит к росту мобильности льда, что может 
вызвать формирование большего количества то
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росов и стамух . В то же время на Чёрном море в 
результате смягчения климата в ближайшем буду
щем может происходить лишь эпизодическое об
разование ледяного покрова . В арктических морях 
потепление приводит к дестабилизации припая, 
что приближает условия к субарктическим . Таким 
образом, происходящие изменения климата по
разному влияют на интенсивность воздействия 
льдов на берега и дно разных акваторий .

Заключение

Несмотря на то, что ледовые воздействия в 
Арктике хорошо изучены, исследованы и созда
ваемые ими формы рельефа, в умеренных ши
ротах и Субарктике это научное направление на
ходится в стадии разработки . На ряде примеров 
показаны варианты ледовых воздействий и их 
последствия для динамики геосистем и хозяйств . 
По сравнению с арктическими морями, мелко
водная прибрежношельфовая зона которых дли
тельное время защищена припаем, отодвигаю
щим зону интенсивных воздействий далеко от 
берега, в морях с умеренными и субарктическими 
ледовыми условиями изза меньшей устойчиво
сти припайных льдов развиты навалы и надвиги 
льдов на берега, сопровождающиеся образовани
ем соответствующих форм микрорельефа . Распо
ложение в Арктике ледовоэкзарационных форм 
на больших глубинах вместе с длительным при
сутствием припайных льдов, определяющим не
большую продолжительность гидродинамиче
ски активного периода, обеспечивает лучшую 
сохранность форм ледовых воздействий на дно, 
сохраняющихся в умеренных широтах, как пра
вило, лишь в течение нескольких месяцев .

Глубина пропашки дна в умеренной кли
матической зоне и Субарктике заметно усту
пает (как правило, не более 2 м, а в среднем не 

более 1 м) таковой в Арктике, где зафиксиро
ваны ледовоэкзарационные формы глубиной 
до 4 м . Длина и ширина форм при этом отлича
ются незначительно . На фоне меньшей глубины 
внедрения килей торосов в грунт область разви
тия ледовоэкзарационного процесса в акватори
ях умеренных и субарктических широт довольно 
обширна, что подтверждают присутствие ледово
экзарационных борозд длиной в несколько ки
лометров, встречающихся на глубине до 30 м (на 
Охотском море и Великих озёрах), и заносимые 
на несколько сотен метров в глубь суши льды 
(например, на Каспийском море) .

Происходящее потепление климата изменя
ет положение зон наиболее интенсивных воз
действий на дно, но сама активность процесса 
не снижается . Изучение ледовоэкзарационных 
процессов и результатов их рельефообразующей 
деятельности в акваториях с различными при
родными условиями имеет большое фундамен
тальное и прикладное значение для понимания 
условий и интенсивности экзарации дна на мел
ководных замерзающих морях и крупных озёрах, 
а также динамики этих процессов . Изучение вли
яния изменений климата и локальных факторов 
(уровень водоёма, хозяйственная деятельность) 
позволит встроить исследования воздействий 
льдов на берега и дно в общую картину измене
ний природной среды за последнее время .
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Summary
The article presents the results of researches on the content of ions, biogenic and organic substances in the system 
«snow on ice – ice – under the ice water» in two lakes – Munozero and Urozero (Russia, Republic of Karelia), 
conducted in February 2019. Since the beginning of the 1990s, the southern and south-western parts of the catch-
ment and the water area of Lake Munozero have been undergone the anthropogenic impact by discharges of 
domestic waste waters and feed from the trout farm. Influence of human activities upon the Lake Urozero is neg-
ligible. Composition of its under-ice water is bicarbonate-calcium. Among the inorganic forms of nitrogen-con-
taining compounds in snow, ice and the under-ice water, the nitrate ion prevails (85%). High concentrations of 
total phosphorus (up to 10 μg/l) and organic nitrogen (up to 0.19 mg/l) in the lower layers of ice in the system 
“ice-water” for the Lake Munozero are comparable with the content of them in the under-ice water. The ice cover 
of both lakes Munozero and Urozero is characterized by a low content of organic carbon (on average, 1.0 and 
0.8 mg/l), while in the under-ice water its concentration is 4 and 2 times higher, respectively. To determine the 
intensity of the involvement of dissolved substances into the ice in combination with ice-forming water, the coef-
ficient of involvement Kv was used. Studies have shown that among the cations in the ice of both lakes, potassium 
is more involved, while among the anions this is the sulfate ion. In Lake Munozero, undergone the anthropogenic 
effects, the concentration of chlorine ions in the ice changes from 0.2 to 0.5 mg/l (17 and 36%-eq).
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органические вещества, подлёдная вода, снег, Урозеро.
На основе исследований содержания минеральных, органических и биогенных веществ в гидро-
криогенной системе двух озёр Южной Карелии в феврале 2019  г. установлено, что в кристалло-
гидратах льда этих озёр среди катионов превалирует ион калия, а среди анионов  – сульфат-ион. 
Сильное антропогенное воздействие на оз.  Мунозеро вызвало увеличение концентрации ионов 
хлора в нижних слоях льда, содержания органического азота и общего фосфора, что стало срав-
нимо с их концентрациями в подлёдной воде.

Введение

Кончезерская озёрноречная система, состоя
щая из шести озёр – Мунозеро, Пертозеро, Габ
озеро, Кончезеро, Укшозеро и Урозеро – распо
ложена в нижней левобережной части водосбора 
р . Шуя – одного из главных притоков Онежского 
озера . Эти озёра по своим высоким питьевым ка

чествам воды в конце 1980х годов были отнесе
ны к уникальным водным объектам Карелии [1] . 
Озёрные воды Карельского региона (62 тыс . озёр) 
характеризуются низкой минерализацией воды 
(в среднем 25 мг/л) и высоким содержанием ор
ганических веществ гумусовой природы (сред
нее значение Сорг = 10 мг/л; цветность воды 50°) . 
Однако воды Кончезерской группы отличаются 
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высокой минерализацией воды, которая изменя
ется от 100 (Мунозеро) до 50 мг/л (Укшозеро) . Ис
ключение – низкоминерализованные воды Ур
озера (26 мг/л) . Воды озёр этой группы содержат 
мало органических веществ гумусовой природы 
(Сорг = 5 мг/л; цветность воды 20°) и небольшое 
количество биогенных веществ (Pобщ = 5÷7 мкг/л; 
Nобщ = 0,31 мг/л) [1, 2] .

Для исследования химического состава гидро
криогенной системы снег на льду – лёд – подлёд-
ная вода в Кончезерской группе озёр выбраны два 
водоё ма – Мунозеро и Урозеро . Первое озеро от
носится к верхнему звену в системе озёр, второе – 
к нижнему . Мунозеро резко отличается по морфо
метрии и химическому составу воды от других озёр 
этой группы . Бассейн Урозера, как и большинство 
озёр Карелии, сложен коренными породами Бал
тийского кристаллического щита (граниты, базаль
ты), выходящими на дневную поверхность, поэтому 
химический состав его вод близок к водам региона . 

Исследование химического состава воды 
этих озёр имеет длительную историю – с 1925 
по 2019 г . [1–3] . Сравнительный анализ дан
ных по химическому составу вод исследованных 
озёр с 1969 по 2019 г . показал, что химический 
состав вод Урозера практически не изменил
ся, тогда как вода Мунозера подверглась зна
чительному реформированию . До 1990 г . вода 
этого озера сохраняла свой природный хими
ческий состав . Минерализация воды в среднем 
составляла 96 мг/л, невелика была в воде и кон
центрация иона Сl в (2,5 мг/л), доля которого 
в анионном составе равнялась 6%экв . Сред
нее содержание ионов Na – 2,1 мг/л (6%экв), 
ионов K – 0,9 мг/л (4%экв) . Концентрация Pобщ 
не превышала 7 мкг/л [1] . С начала 1990х годов 
южная и югозападная части водосбора и аква
тория Мунозера подвергаются антропогенному 
воздействию в результате сброса хозяйственно
бытовых сточных вод пос . Марциальные воды, 
санаториев «Марциальные воды» и «Дворцы» в 
небольшую дамбу (площадь 0,07 км2), сообща
ющуюся с озером водотоком протяжённостью 
100 м . В 2003 г . в северовосточной части аквато
рии озера была введена в эксплуатацию фореле
водческая ферма . Выращивание товарной форе
ли в садках обогащает воду озера органическими 
остатками кормов и биогенными веществами .

Задачи настоящей работы – изучение хими
ческого состава системы снег – лёд – подлёд

ная вода, исследование изменений содержания 
химических веществ во льду по мере роста его 
толщины в озёрах Мунозеро и Урозеро, а также 
выяснение роли антропогенных факторов в фор
мировании химического состава льдов Мунозе
ра, где льдообразующие воды загрязнены .

Объекты и методы исследования

Озёра Мунозеро (62°14´ с .ш ., 33°49´ в .д .) и Ур
озеро (61°56´ с .ш ., 34°05´ в .д .) расположены в ниж
ней левобережной части водосбора р . Шуя . Мун-
озеро находится в верхней части Кончезерской 
озёрноречной системы, площадь его водной по
верхности – 13,2 км2, максимальная глубина – 
50 м, средняя – 14,4 м [4] . Хозяйственнобытовые 
сточные воды сбрасывают в мелководный южный 
район озера (10–30 м) . Озеро характеризуется 
малым годовым притоком (5–10 м3) и имеет замед
ленный водообмен (около 15 лет) . Ледяной покров 
на озере устанавливается в конце ноября, а толщи
на льда варьирует от 40 до 60 см . Очищение ото льда 
происходит в конце апреля [5] . Территория водо
сборного бассейна озера отличается от других озёр 
Кончезерской группы по почвенногеологическим 
условиям, особенность которых – наличие в его 
бассейне тёмноцветных плодородных почв (буро
зёмов), основных пород (зеленокаменных сланцев, 
амфиболитов, габбродиабазов и карбонатов) [6, 7] . 
Урозеро – довольно обособленный водоём, не имеет 
притоков и короткой протокой соединяется с Ук
шозером . Площадь его зеркала – 13,4 км2, макси
мальная глубина – 35 м, средняя – 12,0 м [4] . 

Пробы снега на льду, льда и подлёдной воды 
в Мунозере отбирались на двух станциях в фев
рале 2019 г . (рисунок) . Станция М1 расположе
на в южном районе озера, в который сбрасывают 
хозяйственнобытовые сточные воды; станция 
М3 – в относительно чистом северозападном 
районе этого озера, однако в 2003 г . здесь была 
построена форелеводческая ферма . Для исследо
вания гидрокриогенной системы в Урозере была 
выбрана одна станция в центре озера – Ур1 . Керн 
льда вырезали пилой . По цвету его делили на два 
образца: верхний слой и нижний слой . Это обу
словлено тем, что наращивание льда происходит 
снизу, а подлёдная вода, испытывающая антро
погенное воздействие в течение продолжитель
ного зимнего периода, имеет разный химический 
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состав . Пробы воды отбирали батометром вме
стимостью 1 л, а пробы снега со льда – совком в 
предварительно промытый пластиковый пакет на 
тех же станциях, где отбирали пробы льда .

Образцы снега, льда и подлёдной воды 
сразу доставляли в стационарную лабораторию . 
Пробы подлёдной воды обрабатывали в течение 

1–2 суток, а льда и снега – 3–4 суток . При выпол
нении химических анализов использовали сле
дующие методы: атомноабсорбционный (Ca2+, 
Mg2+); пламеннофотометрический (K+, Na+); фо
тометрический с хлоридом бария и сульфоназоIII 
(SO4

2); фотометрический с роданидом ртути и 
нитратом железа (Cl); индофенольный (NH4

+); 
восстановление на кадмиевом редукторе с после
дующим определением нитритов (NO3); фотохи
мическое персульфатное окисление в системе не
прерывного газового потока (Сорг) [8, 9] .

Результаты и обсуждение

Величина рН во льду Мунозера изменялась 
от 5,29 до 6,39, Урозера – от 5,52 до 5,71 . В верх
них слоях льда она минимальна . Подлёдная вода 
имеет слабощелочную реакцию среды в Мун
озере (7,06–7,93) и нейтральную в Урозере 
(7,00–7,06) . Значение рН в снеге на льду – 6,97–
7,02, а в снежном покрове на побережьях Мун
озера и Урозера – 5,61 и 5,29 соответственно .

Минерализация и ионный состав. По химиче-
скому составу снежного покрова на льду в тече
ние длительного зимнего периода (более пяти ме
сяцев) можно оценить уровень антропогенного 
влияния . Выполненные исследования показа
ли, что минерализация снега на льду Мунозера 
(10,9–13,4 мг/л) почти в 2 раза выше, чем Ур
озера (7,5 мг/л), т .е . уровень локальных аэроген
ных выпадений на лёд Мунозера более высокий . 
Из макрокомпонентов наибольшее выпадение 
характерно для сульфатов и хлоридов . В Мун
озере концентрация сульфатиона в снегу равна 
1,3–1,7 мг/л (20–21 %экв), хлоридиона – 0,6–
0,9 мг/л (13–16 %экв), а в снежном покрове Ур
озера – 1,5 мг/л (31 %экв) и 0,6 мг/л (17 %экв) 
соответственно . Согласно литературным данным, 
хлоридионы имеют в основном морское проис
хождение, а выпадение сульфатов сильнее свя
зано с антропогенным влиянием [10] . В нашем 
случае аэрогенные выпадения SO4

2 главным об
разом обусловлены влиянием целлюлознобу
мажного комбината, который расположен в 
20 км от Мунозера в г . Кондопога . При производ
стве кондопожской газетной бумаги использу
ют сульфитный способ варки целлюлозы . В про
бах снега, отобранных на побережье озёр вдали 
от населённых пунктов, минерализация низкая 

Схема расположения станций отбора проб в Мунозе
ре (М1, М3) и Урозере (Ур1) в феврале 2019 г .:
1 – Мунозеро; 2 – Пертозеро; 3 – Габозеро; 4 – Кончезе
ро; 5 – Укшозеро; 6 – Урозеро
Map presenting the water and ice sampling locations in 
Lake Munozero (M1, M3) and Lake Urozero (Ур1) in 
February 2019:
1 – Munozero; 2 – Pertozero; 3 – Gabozero; 4 – Konchezero; 
5 – Ukshozero; 6 – Urozero
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(2,5–3,0 мг/л) (табл . 1) . Многолетние исследо
вания (1996–2006 гг .) показали, что содержание 
сульфатионов в снежном покрове незагрязнён
ных районов Южной Карелии в среднем равня
ется 0,4 мг/л, а вблизи промышленных центров и 
крупных населённых пунктов – 2,1 мг/л [10] .

Во льду Урозера минерализация по толщи-
не льда составляла 1,3 мг/л, а для Мунозера она 
колебалась от 1,1 до 4,5 мг/л . Максимальное со
держание всех главных ионов в Мунозере уста
новлено в нижнем слое керна льда, в районе сбро
са хозяйственнобытовых сточных вод (станция 
М1) . В нижнем слое льда содержание ионов Са 
составляло 0,6 мг/л (56 %экв), Mg – 0,18 мг/л 
(36 %экв), Na – 0,20 мг/л (6 %экв), K – 0,10 мг/л 
(2 %экв) . В обоих исследованных озерах в анион-
ном составе ледяного покрова преобладают суль
фатионы . Концентрация их во льду Мунозера – 
0,7–0,9 мг/л, а в анионном составе их доля равна 
31–52 %экв . В Урозере содержание сульфатио
нов изменяется от 0,6 до 0,8 мг/л (64–78 %экв) . 
Содержание ионов Сl во льду Мунозера макси
мально в районе сброса сточных вод – 0,5 мг/л 
(24 %экв) . Во льду Урозера концентрация ионов 
Сl низкая (0,1 мг/л, в среднем 15 %экв), а со
держание ионов K и Na во льду примерно оди
наковое (0,1 мг/л, в среднем 7 и 27 %экв соот
ветственно) . Включению ионов и молекул из 
льдообразующей воды в кристаллогидраты льда 
способствуют следующие физикохимические 

процессы: адсорбционная и механическая окклю
зия, адсорбция, дифференциация ионов под вли
янием электрических потенциалов [11, 12] .

В период с 1959 г . по 1990 г . минерализация 
подлёдной воды в Мунозере составляла 93 мг/л, 
а с 1990 по 2019 г . она возросла до 107 мг/л . Из
менения суммы ионов в подлёдной воде Ур озера 
за 60летний период не произошло . Воды обоих 
озёр имеют гидрокарбонатнокальциевый со
став (см . табл . 1) . Анализ данных по содержанию 
суммы главных ионов в подлёдной воде Мун
озера с 1959 по 2019 г . показал, что концентра
ции ионов Ca и Mg не изменились, но с 1990 по 
2019 г . увеличилось содержание ионов Na . Так, их 
концентрация в 1959–1990 гг . в подлёдной воде 
составляла 2,1 мг/л (9 %экв), а с 1992 по 2019 г . 
она увеличилась в 2,3 раза – 4,8 мг/л (15 %экв) . 
В анионном составе подлёдной воды также прои
зошли изменения, связанные в основном с содер
жанием ионов Сl . Среднегодовая концентрация 
ионов Сl в 1959–1990 гг . – 2,3 мг/л (5 %экв), а в 
2019 г . – 5,8 мг/л (12 %экв) . Увеличение содер
жания ионов Na и Сl связано со сбросом сточных 
вод в южный район Мунозера . Концентрация 
сульфатиона в воде изменилась незначительно: 
с 11,3 мг/л (20 %экв) до 11,5 мг/л (17 %экв) . 

Для оценки влияния выпуска хозяйственно-бы-
товых сточных вод в южном и северном плёсах 
Мунозера проведён статистический дисперси
онный анализ (ANOVA) концентрации ионов Сl 

Таблица 1. Электропроводность æ, рН, ионный состав и сумма ионов Σи в различных объектах озёр Мунозеро и Урозеро

Дата, 
2019 г . Станция Объект æ, мкСм/см рН

Ca2+ Mg2+ Na+ K+ HCO SO4
2 Cl Σи

мг/л
Мунозеро

26 .02 .

М3

Снег на льду 18,50 7,02 2,0 0,64 0,68 0,20 7,3 1,7 0,9 13,4

Лёд верхний слой 2,00 5,50 0,1 0,02 0,02 < 0,01 < 0,1 0,8 0,2 1,1
нижний слой 2,09 5,66 0,1 0,03 0,05 < 0,01 0,2 0,7 0,2 1,3

Подлёдная вода 134,0 7,56 13,8 5,55 4,59 1,28 62,1 11,6 5,8 104,6

М1

Снег на льду 15,40 6,97 1,5 0,55 0,51 0,17 6,3 1,3 0,6 10,9

Лёд верхний слой 1,81 5,29 0,1 0,01 < 0,01 0,01 < 0,1 0,8 0,2 1,1
нижний слой 5,37 6,39 0,6 0,18 0,20 0,10 2,0 0,9 0,5 4,5

Подлёдная вода 139,7 7,93 14,7 5,72 4,84 1,28 63,1 11,3 5,7 106,6
Снег на побережье 8,03 5,61 0,4 0,09 0,42 0,25 < 0,1 1,0 0,8 3,0

Урозеро

19 .02 . Ур1

Снег на льду 11,9 6,48 1,0 0,37 0,64 0,16 3,2 1,5 0,6 7,5

Лёд верхний слой 1,90 5,52 0,2 0,03 0,09 0,06 0,2 0,6 0,1 1,3
нижний слой 1,70 5,71 0,1 0,02 0,08 0,02 0,2 0,8 0,1 1,3

Подлёдная вода 35,8 7,06 2,6 1,33 2,06 0,55 12,7 5,0 1,2 25,4
Снег на побережье 6,5 5,29 0,4 0,06 0,30 0,14 < 0,1 1,0 0,6 2,5
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в подлёдной воде, который показал, что разни
ца в концентрации хлоридных ионов до 1990 г . и 
после 1990 г . статистически значима как в озере в 
целом (p = 1,79·1032 < 0,001; число степеней свобо
ды dF = 51), так и в южном (p = 1,32·1018 < 0,001; 
dF = 24), и в северном (p = 6,76·1015 < 0,001; число 
степеней свободы dF = 25) плёсах в отдельности .

Специфичность распределения химических ве-
ществ между льдом и водой характеризуется коэф
фициентом вовлечения Кв, % . Значение отноше
ния минерализации льда (мг/л) к минерализации 
подлёдной воды для Мунозера находится в преде
лах 1,1–4,2%, а для Урозера – 5% . Например, для 
льда пресных озёр Европейской части России зна
чение Кв лежит в пределах 5–15% [11] . Величина Кв 
в центральной части Онежского озера и Петроза
водской губы колеблется в пределах 3–4 и 3–12% 
соответственно [13] . Интенсивность вовлечения 
главных ионов в лёд из льдообразующей воды не
одинакова . По литературным данным, значение Кв, 
как правило, ниже 100% [11] . При исследовании 
интенсивности вовлечения в лёд растворённых ве
ществ из льдообразующей воды нами установлено, 
что, несмотря на некоторые особенности вовле
чения ионов в лёд озёр Мунозеро и Урозеро, про
слеживается общая закономерность, которую мы 
отметили для Онежского озера [13] . Значения вели
чин Кв (нижний ряд) катионов в верхнем (╧) и ниж
нем (╤) слоях льда Мунозера на станции М1 (1) и на 
станции М3 (2) располагаются следующим образом: 

1 2

╧ K+ >> Na+ << Ca2+ > Mg2+   K+ < Na+ = Mg2+ < Ca2+

1 %  0 , 1 %  1 %  0 , 2 % <0,1% 0,4% 0,4%  0,7%

╤ K+ > Na+ = Mg2+ = Ca2+   K+ < Na+ = Ca2+ > Mg2+

8 %  4 %  4 %  4 % <0,1% 1%  1%   0,5%

Избирательность вовлечения ионов метал
лов в лёд связана с величиной гидратационного 
потенциала . У щёлочноземельных ионов (Ca2+, 
Mg2+) он близок к нулю (0,007 эВ), а у ионов ще
лочных металлов, особенно у К+, он выше нуля, с 
чем связано избирательное вовлечение K из воды 
льдом [14] . Коэффициент вовлечения ионов K+ в 
нижний слой льда в загрязнённом районе Мунозе
ра на станции М1 равен 8%, что в восемь раз выше, 
чем в незагрязнённом на станции М3 . Например, 
вовлечение ионов К+ в ледяной покров централь
ной части Онежского озера составляет 10%, а в Пет
розаводской губе, подверженной значительному 
антропогенному воздействию, – 20% [13] . Для ле
дяного покрова многих озёр Сибири, в том числе и 

оз . Байкал, вовлечение К+ в ледяной покров лежит 
в пределах 9–116% (в среднем 20%) [11, 15] . Вовле
чение щёлочноземельных ионов Ca2+ и Mg2+ в лёд 
Мунозера выше в загрязнённом районе озера и со
ставляет 4 и 4% соответственно, а в чистом районе 
на станции М3 – 1% (Ca2+) и 0,5% (Mg2+) .

При высокой скорости льдообразования в 
лёд вовлекаются ионы в такой последовательно
сти: K+ > Na+ > Ca2+ и очень незначительно – 
Mg2+ [16] . Ледяной покров в довольно обособ
ленном, лесном районе нахождения Урозера в 
ноябре 2018 г . образовался на 1,5 недели раньше, 
чем в Мунозере . Это, несомненно, отразилось на 
активности вовлечения химических компонентов 
в ледяной покров Урозера . Так, Кв для ионов Na+ 
во льду Мунозера составляло в среднем 1,4%, а во 
льду Урозера – 4% . Ионы Ca2+ и Mg2+ также во
влекаются в лёд, и их значения Кв в нижнем слое 
льда Урозера составили 4 и 2% соответственно . 
В Мунозере на станции М1 (1), на станции М3 (2) 
и на Урозере (3) отношение концентрации анио
нов в нижнем слое льда к их содержанию в под
лёдной воде уменьшается в следующем ряду:

1 2 3
Cl > SO4

2 > HCO3
 SO4

2 > Cl > HCO3
 SO4

2 > Cl > HCO3


9 %  8 %    3 % 6 %   3 %  0 , 3 % 1 6 %  8 %  2 %

Высокое значение Кв для сульфатиона (6–
16%) характерно для ледяного покрова обоих ис
следованных водоёмов . Отметим, что интенсив
ность вовлечения хлорид и сульфатионов в лёд 
связана с близостью их потенциалов ионизации, 
равных соответственно 9,15 и 8,89 эВ, что близ
ко к потенциалу ионизации воды (9,6 эВ) . Коэф
фициент вовлечения гидрокарбонатиона в лёд 
очень низкий – 0–3% . Гидрокарбонатион очень 
неустойчив в поверхностных водах, и определить 
его потенциал ионизации довольно трудно . 

Биогенные элементы. Содержание нитрат-
иона в снежном покрове на побережье Мун
озера (0,20 мгN/л) и Урозера (0,30 мгN/л) в 14 и 
25 раз выше содержания аммонийного азота со
ответственно (табл . 2) . Во льду и подлёдной воде 
обоих озёр преобладающая форма азота Nорг, а 
среди минеральных форм азотсодержащих сое
динений превалируют нитраты (см . табл . 2) . Так, 
средняя концентрация минеральных азотсодер
жащих соединений во льду Мунозера составляет 
0,005 мгN/л, и на долю нитратного азота прихо
дится 79% . В южном (станция М1) (1) и северном 
(станция М3) (2) плёсах Мунозера и Урозера (3) в 
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двух образцах льда (верхний и нижний) наблюда
ется следующее распределение коэффициентов 
вовлечения Кв азотсодержащих соединений:

1 2 3

╧
NH4

+ < NO3
 < Nорг NH4

+ < NO3
 << Nорг NH4

+ < NO3
 < Nорг

5 %   9 %  1 3 % 3 %   8 %  1 0 8 % 1 0 %  5 0 %  6 9 %

╤
NH4

+ < NO3
 << Nорг NH4

+ < NO3
 << Nорг NH4

+ >> NO3
 << Nорг

5 %    9 %  1 2 7 % 3%   15% 123% 1 0 %   0 %  10 0 %

Высокие концентрации органического азота 
(в среднем 0,13 мгN/л) и Кв в кернах льда Мун
озера показывают, что на химический состав льда 
оказывает влияние антропогенное воздействие . 
В южном плёсе озера (станция М1), где влияние 
коммунальнобытовых сточных вод значительно, 
содержание Nорг в нижнем слое керна льда в 5 раз 
выше, чем в верхнем . В литоральной области Пе
трозаводской губы Онежского озера, испытыва
ющей антропогенное воздействие, также отмече
ны высокие концентрации Nорг (0,24 мгN/л) [13] . 
В Урозере содержание минеральных и органиче
ских форм N во льду по вертикальному профилю 
не отличается (см . табл . 2) .

В исследуемых озёрах в системе снег на 
льду – лёд – подлёдная вода концентрация Рмин 
варьирует от 0 до 2 мкг/л . Однако в снеге на льду 
Урозера содержание его повышено до 4 мкг/л, 
что обусловлено аэрогенным влиянием про
мышленного центра г . Петрозаводск . Представ

ляет интерес вовлечение фосфора в лёд из под
лёдной воды в южном (1) и северном (2) плёсах 
Мунозера по вертикальному профилю в кернах:

1 2

╧
Рмин < Робщ Рмин < Робщ

0 %  1 4 % 0 %  1 7 %

╤
Рмин < Робщ Рмин < Робщ

5 0 %  1 0 0 % 100% 167%

Повышенное содержание Робщ в керне льда 
приурочено не к верхним слоям льда, как это было 
отмечено нами для Онежского озера [13], а к ниж
ним, и обусловлено это антропогенным влияни
ем коммунальнобытовых сточных вод и отходами 
форелеводческой фермы . Одна из причин пони
женной концентрации Робщ в верхних горизонтах 
ледяного покрова, повидимому, связана с тем, что 
содержание Робщ в льдообразующей воде в начале 
ледостава ниже, чем в последующих фазах форми
рования льда . Это объясняется интенсивным пе
ремешиванием водных масс в предшествующий 
ледоставу осенний период . Нижние горизонты ле
дяного покрова формировались при более высоких 
значениях Робщ в подлёдной воде в период зимней 
стагнации . Отметим высокие концентрации Робщ 
(10 мкг/л) в нижних слоях льда и его вовлечение в 
лёд (Кв = 167%) вблизи форелеводческих садков . 
Содержание его во льду в 1,7 раза выше, чем в под
лёдной воде (см . табл . 2) . Накопление Робщ в ниж

Таблица 2. Концентрация биогенных веществ в  различных объектах озёр Мунозеро и Урозеро*

Дата, 2019 г . Станция Объект
Рмин Робщ NO2

 NH4
+ NO3

 Nорг Nобщ Feобщ Si
мкг/л мгN/л мг/л
Мунозеро

26 .02 .

М3

Снег на льду 1 4 0,002 0,016 0,08 0,17 0,27 0,02 0,25

Лёд
верхний слой 0 1 0,001 0,001 0,01 0,14 0,15 0,03 0 .01
нижний слой 1 10 0,003 0,001 0,02 0,16 0,18 0,04 0 .02

Подлёдная вода 1 6 0,002 0,03 0,13 0,13 0,29 0,05 2,26

М1

Снег на льду 0 4 0,002 0,014 0,05 0,03 0,10 0,02 0,26

Лёд
верхний слой 0 1 0,002 0,001 0,01 0,02 0,03 0,03 0 .0
нижний слой 1 7 0,003 0,001 0,01 0,19 0,20 0,10 0 .07

Подлёдная вода 2 7 0,001 0,02 0,11 0,15 0,28 0,03 2,60
Снег на побережье 3 5 0,002 0,014 0,20 0,06 0,28 0,02 0,03

Урозеро

19 .02 . Ур1

Снег на льду 4 7 0,001 0,009 0,22 0,05 0,28 0,07 0,04

Лёд
верхний слой 1 4 0,001 0,001 0,01 0,09 0,10 0,04 0 .01
нижний слой 2 5 0,001 0,001 <0,01 0,13 0,13 0,04 0 .01

Подлёдная вода 1 5 0,001 0,01 0,02 0,13 0,16 0,04 0,15
Снег на побережье 3 5 0,001 0,012 0,30 0,06 0,37 0,03 0,02

*Рмин – фосфор минеральный; Робщ – фосфор общий; Nорг – азот органический; Nобщ – азот общий; Feобщ – железо об
щее; Si – кремний общий .
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них горизонтах льда отмечено также во льдах неко
торых озёр Приморского края [11] . 

В Урозере концентрация минерального фос
фора в нижнем слое льда в 2 раза выше, чем в 
верхнем (см . табл . 2) . Коэффициент вовлечения 
Кв общего фосфора в лёд в этом озере также вы
сокий: в верхнем слое он равен 80%, в нижнем – 
100% . Содержание Fe в снеге на льду Урозера 
в 3,5 раза выше, чем в снеге на льду Мунозера 
(0,02 мг/л), что обусловлено аэрогенным влия
нием г . Петрозаводск . Железо до 90% вовлекает
ся в лёд в форме растворимых и коллоиднораст
воримых соединений [11, 17] . Концентрация 
Feобщ  в ледяном покрове Мунозера изменяется 
от 0,03 до 0,10 мг/л . Максимальная концентра
ция отмечена в нижнем слое льда на станции 
М1, где коэффициент вовлечения Feобщ в верх
нем слое льда в Мунозере изменяется от 60 до 
100%, а в нижнем – от 80 до 323% . Содержание 
Feобщ в Урозере во льду и подлёдной воде оди
наковое – 0,04 мг/л . Коэффициент вовлечения 
Feобщ по всему керну льда в озере равен 100% .

Концентрация Si в снеге на льду озёр изме
няется от 0,04 (Урозеро) до 0,26 мг/л (Мунозе
ро) . Содержание Si во льду Мунозера колеблется 
от 0 до 0,07 мг/л . Максимальные его концент
рации отмечены в нижнем слое льда на станции 
М1 . В подлёдной воде концентрация Si в Мун
озере составляет в среднем 2,40 мг/л, в Урозе
ре – 0,15 мг/л (см . табл . 2) . Коэффициент вовле

чения Siобщ в лёд из подлёдной воды Мунозера и 
Ур озера составляет 1 и 7% соответственно .

Органическое вещество (ОВ). В снеге, собран
ном на льду озёр, цветность воды низкая и равна 
2–3°, перманганатная окисляемость (ПО) и кон
центрация Сорг изменяются в очень узких преде
лах: 0,54–0,69 мгО/л и 1,0–1,2 мг/л соответственно 
(табл . 3) . Низки и косвенные показатели содержа
ния органических веществ во льду озёр: цветность 
воды 1°, ПО изменяется от 0,23 до 0,62 мгО/л . 
В Мунозере в нижних слоях льда значение ПО в 
1,5–2,0 раза выше, чем в верхних . Концентрация 
Сорг в ледяном покрове Мунозера составляет 0,7–
1,2 мг/л, максимальные его величины также приу
рочены к нижним слоям льда южного плёса озера . 
Цветность воды в подлёдных водах Мунозера в 
южном его районе составляет 12°, в северозапад
ном – 9° . В соответствии с низкими величинами 
цветности воды невелики и значения ПО – 3,0–
3,6 мгО/л . В подлёдной воде Урозера эти показате
ли в 2 раза ниже, чем в Мунозере (см . табл . 3) .

Косвенные показатели органических веществ 
указывают на очень низкое содержание гумино
вых веществ в подлёдной воде озёр . Коэффици
ент вовлечения Кв органических соединений Сорг 
в лёд достаточно высокий в Мунозере и состав
ляет от 17 до 27% . Максимальное его значение – 
в нижнем слое льда . Например, в Петрозавод
ской губе Онежского озера вовлечение Сорг в лёд 
из подлёдной воды также высокое и составля

Таблица 3. Содержание органическихи взвешенных веществ в в различных объектах озёр Мунозеро и Урозеро
Дата, 

2019 г . Станция Объект Взвешенное 
вещество, мг/л

Цветность, 
градусы

Перманганатная 
окисляемость, мгО/л Сорг, мг/л

Мунозеро

26 .02 .

М3

Снег на льду < 0,1 2 0,69 1,2

Лёд
верхний слой < 0,1 1 0,23 0,7
нижний слой < 0,1 1 0,46 0,9

Подлёдная вода < 0,1 9 3,0 4,2

М1

Снег на льду < 0,1 2 0,54 1,0

Лёд
верхний слой < 0,1 1 0,46 1,0
нижний слой < 0,1 1 0,62 1,2

Подлёдная вода < 0,1 12 3,6 4,4
Снег на побережье < 0,1 2 1,11 1,2

Урозеро

19 .02 . Ур1

Снег на льду 0,2 3 0,69 1,1

Лёд
верхний слой < 0,1 1 0,46 0,9
нижний слой 0,2 1 0,38 0,8

Подлёдная вода < 0,1 3 1,9 2,0
Снег на побережье 0,2 1 0,65 1,0
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ет 10–20% [13] . Поскольку гуминовых веществ 
в подлёдной воде Мунозера (по косвенным по
казателям) очень мало, очевидно, что в ледяной 
покров более интенсивно вовлекаются органиче
ские соединения антропогенного происхождения 
и это – одна из причин накопления Робщ и Nобщ 
во льду . Содержание взвешенных веществ в снеге 
на льду и на побережье Мунозера очень низкое 
(< 0,1 мг/л), в Урозере – чуть выше (0,2 мг/л), что 
обусловлено аэрогенным влиянием г . Петроза
водск . В ледяном покрове и в льдообразующей 
воде в обоих исследованных озёрах взвешенных 
веществ мало (< 0,1–0,2 мг/л) (см . табл . 3) .

Заключение

Сравнительный анализ химического соста-
ва исследуемых озёр показал, что минерализация 
снега на льду Мунозера почти в 2 раза выше (10,9–
13,4 мг/л), чем в Урозере (7,5 мг/л), что указывает 
на более высокий уровень локальных аэрогенных 
выпадений на лёд Мунозера . Из макрокомпонен
тов наибольшее выпадение отмечено для суль
фатов и хлоридов . Высокие концентрации суль
фатионов (1,3–1,7 мг/л) в составе снега на льду 
Мунозера обусловлены влиянием целлюлозно
бумажного комбината, расположенного в 20 км 
от озера в г . Кондопога . В пробах снега, отобран
ных на побережьях исследуемых озёр, вдали от на
селённых пунктов, минерализация низкая (2,5–
3,0 мг/л) . Снег на льду Мунозера содержит более 
высокие концентрации катионов (K+, Na+, Ca2+ и 
Mg2+) и анионов (SO4

2, Сl и HCO3
) .

Минерализация ледяного покрова в исследуе
мых озёрах изменяется от 1,1 до 4,5 мг/л . Мак
симальные её значения установлены в нижнем 
слое льда в южном районе Мунозера, испытыва
ющем повышенное антропогенное воздействие 
в результате сброса хозяйственнобытовых сточ
ных вод . Как показало исследование, среди ка

тионов в лёд обоих озёр в большей степени во
влекался ион К, а среди анионов – сульфатион . 
На интенсивность их вовлечения значительно 
влияют следующие параметры: показатель гид
ратационного потенциала, скорость льдообразо
вания и антропогенное воздействие .

Минерализация подлёдных вод в Мунозере 
(107 мг/л) увеличилась за последние 30 лет на 
10 мг, что связано с ростом антропогенной на
грузки . Изменение суммы ионов в подлёдной 
воде Урозера (25,4 мг/л) за 60летний период не 
произошло . Воды обоих озёр имеют гидрокарбо
натнокальциевый состав . 

Содержание органических веществ в систе
ме снег – лёд – подлёдная вода в исследуемых 
озёрах низкое . В снеге на льду озёр она соста
вила 1,0–1,2 мг/л, в ледяном покрове – 0,7–
1,2 мг/л, в подлёдной воде Мунозера – 4,3, Уро
зера – 2,0 мг/л . Коэффициент вовлечения Сорг в 
лёд в озёрах – высокий (17–27%) . Содержание 
биогенных элементов в нижних слоях льда Мун
озера показало высокие концентрации Робщ (до 
10 мкг/л) и Nорг (до 0,19 мг/л) . Это говорит о 
том, что на химический состав льда влияет ан
тропогенное воздействие . В Урозере содержание 
минеральных и органических форм азота во льду 
по вертикальному профилю не отличается .
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Вблизи г.  Воркута процессы заболачивания и образования торфа начались в первой половине 
гренландского периода голоцена – около 11–10 тыс. калиб. лет назад. Завершилось формирование 
торфяника 3–2 тыс. калиб. лет назад. Время активного формирования в торфянике сингенетических 
повторно-жильных льдов приходится на период между 10,5 и 9,7 тыс. калиб. лет назад, когда сред-
неянварская температура воздуха варьировала между −23 и −25 oC.

Введение

Голоцен – наиболее детально исследованный 
геологический период . Его история восстановле
на на основе множества геокриологических, гео
морфологических, климатических, биотических и 
археологических данных . В 2018 г . Комиссией по 
четвертичной стратиграфии принято трёхчленное 
деление голоцена: гренландский период (от ~11,7 
до ~8,2 тыс . калиб . лет назад – л .н .), северогрип
пианский период (от ~8,2 до ~4,2 тыс . калиб . л .н .) 

и мегхалайский период (от ~4,2 тыс . калиб . л .н . 
до современности) . Начало каждого периода, как 
правило, совпадает с заметными климатическими 
событиями глобального масштаба [1, 2] .

Основной маркер гренландского периода в лед
никовом керне NGRIP2 – резкий сдвиг значений 
дейтериевого эксцесса dexc в сторону более низких 
значений, что отражает перестройку режима ис
парения в источнике формирования осадков . Се-
верогриппианский период, названный по леднико
вому керну NGRIP1, отмечен по чёткому сигналу 
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похолодания климата («климатическое событие 
8,2 тыс . лет назад»), которое последовало за перио
дом повышения температур, отмечаемым в начале 
голоцена в течение гренландского периода . Мег-
халайский период (назван по имени северовосточ
ного штата Индии – Мегхалая, где по кальциту 
спелеотем в пещере Мамлух были получены изо
топнокислородные профили), нижняя граница 
которого также обозначается как «событие 4,2 тыс . 
лет назад», характеризуется существенной реорга
низацией океанической и атмосферной циркуля
ции, в результате чего в средних и низких широтах 
происходил быстрый переход к эпохе засушливого 
климата, а в высоких широтах Северного полуша
рия зафиксированы неогляциальные условия и за
метные подвижки ледников [2] .

В Арктике окончание холодного периода позд
него дриаса и переход к голоцену хорошо просле
живаются по наземным и морским палеоархивам 
повышением летних температур воздуха в резуль
тате заметного усиления солнечной инсоляции [3] . 
В результате происходили активное протаивание 
с поверхности сильнольдистых отложений и под
земных льдов, заболачивание и аккумуляция тор
фяников, а также распространение древесной 
растительности на территорию зоны тундры . Ряд 
исследований показал, что на северовостоке Евро
пейской части России летние температуры воздуха 
в раннем голоцене (между 11 и 9 тыс . л .н .) были в 
среднем на 2 оС выше современных [4–6] . Хорошее 
соответствие с основными событиями голоцена 
получено для среднеиюльской температуры возду
ха на основании анализа керна озёрных отложений 
на Карельском перешейке . Здесь выделены устой
чивый тренд потепления после 10,5 тыс . калиб . л .н . 
и похолодание между 8,5 и 8,1 тыс . калиб . л .н ., что 
соответствует похолоданию начала северогриппи
анского периода, а также неогляциальное похо
лодание после 5,5 тыс . калибр . л .н . (мегхалайский 
период), когда средние температуры июля были 
ниже современных на 2–3 оС [7] . Данные по зим
ним климатическим условиям севера Европей
ской части России носят ограниченный характер . 
Это объясняется тем, что повторножильные льды, 
представляющие собой один из основных архи
вов информации о зимней температуре воздуха [8], 
описаны и опробованы только в нескольких райо
нах Большеземельской тундры .

Задачи настоящего исследования – устано
вить период формирования полигонального тор

фяника с повторножильными льдами (ПЖЛ) в 
районе г . Воркута на основе массива калибро
ванных радиоуглеродных датировок, выполнить 
возрастную привязку изотопнокислородной 
диаграммы по сингенетической ледяной жиле, 
залегающей в торфянике, и реконструировать 
среднеянварскую температуру воздуха для выде
ленного периода голоцена .

Район исследования

Природные условия и климат. Исследования 
проводились в районе г . Воркута, расположен
ного на северовостоке ВосточноЕвропейской 
равнины, вблизи подножий Полярного Урала . 
Рельеф района представлен плоской равниной с 
низкими грядами и заболоченными понижения
ми . Мощность четвертичных отложений варьи
рует от 2 до 100 м [9], они представлены суглин
ками, супесями и песками, часто перекрытыми 
торфом . Климат региона – субарктический, с 
длинной холодной зимой и коротким прохлад
ным летом . По данным метеостанции в г . Воркута 
среднегодовая температура воздуха, осреднённая 
за 1947–2011 гг ., составила −5,7 °C, в то время как 
среднезимняя и среднеянварская температуры 
равны соответственно −16 и −20,4 °C [10] . С на
чала 1960х годов отмечено повышение средне
годовой температуры воздуха на 2 °C (с −6,1 до 
−4,3 °C) [11] за счёт роста как зимних температур 
воздуха (примерно на 2–3 оС), так и летних (на 
1,5–2 оС) . Среднегодовое количество осадков со
ставляет 550 мм и изменяется от 300–400 мм на 
побережье Баренцева моря до 500–600 мм и более 
в предгорьях Урала . Средняя толщина снежно
го покрова возрастает в этом же направлении от 
44 до 78 мм [10, 12] . В окрестностях г . Воркута 
снежный покров лежит, как правило, с середины 
октяб ря до конца мая, т .е . около 230 дней в году .

В районе исследований преобладает кустар
ничковая моховолишайниковая тундра . Кустар
ничковые виды представлены Betula nana, Em-
petrum hermaphrodium, Arctous alpina, Vaccinium 
uliginosum, V. vitis-ideaea и Ledum decumbens . Мохово
лишайниковый покров сформирован Rhacomitrium 
lanuginosum, Hylocomium aplendens, Polytrichum hyper-
boreum, Rhytidium rugosum, Sphaerophorus globosus, 
Cetraria cucullate, C.nivalis, Stereocaulon paschale, Cla-
donia mitis, C.gracilis, C.uncalis, и Thamnolia vermicula-
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ris. Среди злаковых отмечаются Calamagrostis holmii, 
C.lapponica, Festuca ovina, Carex ensifolia [13] . 

Распространение многолетнемёрзлых пород и 
повторно-жильных льдов. В районе исследований 
многолетнемёрзлые породы (ММП) имеют мас
сивноостровное распространение . По данным 
2007–2011 гг . среднегодовая температура грун
та на глубине 1 м варьировала от −0,8 до −2,3 оС 
в минеральных грунтах и от −2,2 до −4,1 оС в 
торфе [10] . Полигональный рельеф типичен для 
торфяников и оторфованных с поверхности от
ложений аллювиальных и морских террас . Се
веровосточная часть ВосточноЕвропейской 
равнины (Большеземельская тундра) – един
ственный район в континентальной Европе, 
где широко распространены повторножиль
ные льды (ПЖЛ): от мыса Болванский в устье 
р . Печора на западе до г . Амдерма (69,76о с .ш ., 
61,67о в .д .) и низовий рек НгаркаТамбъяха и 
Оюяха (68,6° с .ш ., 66,8° в .д .) на востоке [14, 15] . 

Широко распространены ПЖЛ в торфяни
ках вблизи оз . Лаято (67,67° с .ш ., 56,12° в .д .) 
и к востоку от оз . Лаято, в долине р . Ортина 
(67,93° с .ш ., 54,05° в .д .) [16] . Для этой террито
рии южная граница распространения погребён
ных ПЖЛ проведена между изотермами мини
мальных среднегодовых температур грунта −2,0 
и −2,5 °С (примерно 67о с .ш .), а южная граница 
распространения современного морозобойного 
растрескивания и формирования ПЖЛ – между 
изотермами −2,5 и −3,0 °С на широте около 
67,5о с .ш . [17] . Город Воркута расположен в об
ласти преимущественного распространения за
консервированных ПЖЛ, однако на отдельных 
участках возможен и современный рост жил . На 
это может указывать наличие полигональной 
сети с отчётливыми валиками и свежими моро
зобойными трещинами на оторфованной по
верхности второй аллювиальной террасы р . Вор
кута (в 20–30 км южнее города), установленное 
в ходе полевых рекогносцировочных исследова
ний в июле 2003 г . Около Воркуты голоценовые 
торфяники с ПЖЛ описаны А .И . Поповым [18] . 
Высота жил составляла 2,5–3 м, ширина в верх
ней части изменялась от 0,3–0,5 до 1–2 м . Син
генетическое происхождение изученных жил 
подтверждается рядом стратиграфических при
знаков – изгибанием вверх вмещающих отложе
ний на контакте с жилами и увеличением мощ
ности торфа от жилы к центру полигона .

Методы

Полевые исследования. В 13–14 км восточнее 
г . Воркута, в угольном карьере «Юньягинский» 
(67,52° с .ш ., 64,39° в .д) в процессе открытой до
бычи угля был вскрыт полигональный торфяник . 
В июле 2003 г . это обнажение было доступно для 
полевых исследований . Мощность торфа варьи
ровала от 2,5–3 м в центральной части полиго
нов до 1,5–2 м в периферийных частях, на контак
тах с ПЖЛ и под межполигональными канавками . 
Торф подстилался в основном озёрными суглин
ками, а местами – песком . В некоторых обна
жениях торфяника на глубине 0,7–1 м вскрыты 
ПЖЛ . В обнажении центральной части полиго
нального блока торфяника на глубине 2,7 м обна
ружена грунтовоторфяная жила . Вертикальный 
размер жилы 1,4 м . Сложена она тремя элементар
ными торфяными жилками толщиной 6–10 см, 
разделёнными вертикальными прожилками су
глинка с горизонтальнослоистой криотекстурой . 
В периферийной части торфяного блока под меж
полигональной канавкой описана одна из наибо
лее полно вскрытых ледяных жил (рис . 1) .

Вмещающие жилу отложения – торф и озёр
ный суглинок . В суглинке преобладала сетчатая 
криотекстура с ледяными линзами мощностью 
до 2–3 см . На сингенетический рост ПЖЛ ука
зывает резкий подъём основания торфяника на 
боковых контактах с жилой . Максимальная ши
рина жилы в верхней части – 0,5 м, вертикальная 
мощность – 2,5 м (см . рис . 1, рис . 2, б) . Лёд жилы 
желтоватосерый, вертикальнослоистый, в нём 
встречены фрагменты торфа и отдельные вклю
чения суглинка . При повторном посещении авто
рами карьера в декабре 2018 г . была вскрыта толь
ко краевая часть торфяника . Мощность торфа не 
превышала 2 м, здесь ПЖЛ обнаружены не были .

Отбор образцов. Образцы для изотопного 
анализа отбирали из ледяной жилы вдоль вер
тикального и горизонтального профилей с раз
решением 10–15 см (рис . 3) . Всего отобрано 
15 образцов ПЖЛ . Для получения данных по со
временному изотопному фону зимних осадков в 
исследуемом регионе взяты также образцы све
жевыпавшего снега и снежного покрова в де
кабре 2003 и 2018 гг . Образцы льда и снега рас
тапливали при температуре 10 °С, переливали 
в пластиковые флаконы вместимостью 30 мл и 
хранили в холодильнике при 3 °С до измерений . 
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Рис. 1. Полигональный рельеф 
Юньягинского торфяника вбли
зи г . Воркута (а) и фрагмент об
нажения торфяника с ледяной 
жилой (б) . 
Стрелкой на рис . (а) показано распо
ложение обнажения
Fig. 1. Polygonal network on the 
Yun’yaga peatland near Vorkuta 
town (a) and fragment of peatland 
exposure with ice wedge (б) .
The arrow on the figure (a) points to the 
exposure location
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Для возрастной привязки изотопных кривых по 
ПЖЛ для 14С датирования были отобраны торф 
и древесные остатки из торфяника .

Радиоуглеродное датирование и изотоп-
ные определения. Возраст органики из вмещаю
щих жилу отложений определяли в Геологиче
ском институте РАН (лабораторный код ГИН) 
и в Институте истории материальной культу
ры, СанктПетербург, (лабораторный код Ле) . 
Всего получена 21 датировка . Калибровка дат 
выполнена с применением Oxcal 4 .2 на основе 
базы данных IntCal13 [19, 20] . Далее в тексте и на 
рис . 2 приведены калиброванные (калибр .) даты .

Соотношения кислорода и водорода во льду 
жилы измеряли в изотопной лаборатории центра 
Арсенал в г . Вена (Д . Ранк, В . Папеш и М . Кёр
нер) . Точность измерений составила ±0,1 ‰ для 
δ18O и ±0,8 ‰ для δ2H . Соотношения кисло
рода и водорода в снеге измерены в изотопной 
лаборатории географического факультета МГУ 
имени М .В . Ломоносова . Измерения изотопно
го состава кислорода и водорода выполнены в 
режиме постоянного потока гелия (CFIRMS) 

на массспектрометре DeltaV с использовани
ем комплекса газбенч . Для калибровки измере
ний использовались Международные стандар
ты VSMOW, GISP, SLAP . Точность измерений 
составила ±0,6 ‰ для δ2Н и ±0,1 ‰ для δ18O . 
Значения δ18O и δ2H выражены в промилле от
носительно VSMOW . Дейтериевый эксцесс dexc 
рассчитан по формуле dexc = δ2H − 8δ18O, пред
ложенной В . Дансгором [21] . Этот показатель 
применяется как индикатор кинетического (не
равновесного) фракционирования и связан с та
кими условиями в регионе, как влажность, тем
пература поверхности моря, скорость ветра .

Результаты радиоуглеродного датирования и 
определения изотопного состава

В центральной части торфяника получена 
серия 14С датировок от 10,5 до 6,4 тыс . калибр . лет 
(см . рис . 2, а, б) . Высокая точность радиоуглерод
ного датирования подтверждается результатами 
по разному материалу на одной глубине: напри

Рис. 2. Стратиграфическая схема Юньягинского торфяника и 14С возраст – тыс . калиброванных (калибр .) 
лет торфа и древесных остатков в центральной части (а, б) и в краевой части торфяника (в) . 
Вмещающие отложения: 1 – торф; 2 – оторфованная супесь; 3 – оторфованный суглинок; 4 – суглинок; 5 – коксую
щийся уголь; 6 – грунтовая жила; 7 – ледяная жила
Fig. 2. Stratigraphic scheme of Yun’yaga peatland and radiocarbon ages (cal . kyr BP) of peat and wood remains in 
central part (a, б) and peripheral part (в) of the peatland . 
Enclosing sediments: 1 – peat; 2 – peaty sandy loam; 3 – peaty loam; 4 – loam; 5 – coking coal; 6 – ground wedge; 7 – ice wedge
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мер, древесина и вмещающий её торф на глуби
не 1 м датированы в 6,9 и 7 тыс . калибр . лет со
ответственно . В краевой части торфяника (см . 
рис . 2, в), где мощность торфа не превышала 2 м, 
получены даты 8,2 и 7,9 тыс . калибр . лет для ниж
них горизонтов торфа и 2,8 тыс . калибр . лет для 
приповерхностного торфа [22] . Значения ста
бильных изотопов в ПЖЛ варьируют в узком 
диапазоне: значения δ18O от −15,5 до −16,4 ‰, 
δ2H – от −111,6 до −119,1 ‰, dexc – от 9 до 
13,8 ‰ (таблица) . Вертикальный изотопный про
филь показывает относительно равномерное рас
пределение значений с незначительным положи
тельным трендом снизувверх (см . рис . 3) .

Современный снег в исследуемом районе ха
рактеризовался значениями δ18О от −13,9 до 
−30,8 ‰, δ2H – от −98,2 до −231,2 ‰ . При этом 
свежевыпавший снег из одного снегопада имел 
более однородные значения по сравнению со сне
гом из снежной толщи (см . таблицу) . Это, вероят
но, указывает на заметные вариации температур 
воздуха в период формирования снежной толщи, 
а также на различные источники поступ ления 

воздушных масс, что подтверждают значитель
ные вариации dexc – от 7,2 до 26,3 ‰ . Значения 
изотопного состава современного снега в райо
не г . Воркута расположены вдоль линии, описы
ваемой уравнением y = 7,9x + 11,9 (рис . 4, а), что 
близко к уравнению для глобальной линии мете
орных вод (ГЛМВ) – y = 8x + 10 . Соотношение 
значений δ2Н–δ18O во льду исследованной ледя
ной жилы описывается уравнением y = 7,7x + 6,5 
(см . рис . 4, б); точки изотопных значений ПЖЛ 
сгруппированы вблизи значений для зимнего 
снега . Кроме того, среднее значение dexc во льду 
жилы (11,6 ‰) близко к среднему значению в 
снежном покрове г . Воркута (14,6 ‰) . Эти данные 
позволяют утверждать, что жила формировалась 
преимущественно за счёт талого снега, изотопный 
состав которого почти не изменён в результате ис
парения или сублимации перед таянием и запол
нением морозобойных трещин .

Более контрастные изотопные значения полу
чены по сегрегационному льду из торфяника: зна
чения δ18O варьируют от −12,8 до −17,5 ‰, δ2H – 
от −97,8 до −128,4 ‰, dexc – от 4,5 до 11,4 ‰, 

Рис. 3. Схема отбора образцов льда из жилы (а) и вертикальные профили значений δ18О (б), δ2H (в) и dexc (г) .
1 – среднее значение δ18О, δ2H и dexc при горизонтальном отборе из жилы
Fig. 3. Scheme of ice wedge sampling (а) and vertical profiles of δ18О (б), δ2H (в) and dexc (г) values .
1 – mean values of δ18О, δ2H and dexc for horizontal sampling profile
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наклон линии соотношения значений δ2H–
δ18O равен 6,4 (см . таблицу и см . рис . 4, б) . Диа
пазон значений δ18O близок к диапазону между 
средними значениями δ18O ÷ δ2H для летних 
(−11 ‰ ÷ −80 ‰) и зимних (−18,3 ‰ ÷ −130 ‰) 
осадков на ближайшей метеостанции ВМО/
МАГАТЭ в г . Амдерма [23] . Вода из небольшо
го водоёма на поверхности торфяника характери
зуется значениями δ18O и δ2H −11,3 и −87,4 ‰ 
соответственно, что, вероятно, отражает скопле
ние дождевых вод . Можно предположить, что се
грегационный лёд в торфянике формировался из 
смешанных летних и зимних осадков, скапливав
шихся в полигональных ваннах на поверхности 
торфяника, а более низкий наклон линии соот

ношения значений δ2H–δ18O (6,4) по сравнению 
с наклоном для жильного льда и снега (7,7 и 7,9 
соответственно), скорее всего, указывает на про
цессы изотопного фракционирования в результате 
испарения воды в летнее время, промерзания и се
грегационного льдовыделения . 

Динамика развития торфяников в голоцене на 
северо-востоке Большеземельской тундры

На севере Европы потепление начала голо
цена обусловлено повышением летних темпе
ратур воздуха (до значений в среднем на 2–3 оС 
выше современных), что привело к интенсивно

Рис. 4. Соотношение значений δ2Н–δ18О: 
а – в снеге Воркутинского района (1) и повторножильном льду в Юньягинском торфянике вблизи г . Воркута (2); б – 
сравнение соотношения значений δ2Н–δ18О в повторножильном (2) и сегрегационном льду (3) из вмещающих отложе
ний; 4 – глобальная линия метеорных вод
Fig. 4. δ2Н–δ18О relation: 
a – in snow of Vorkuta region (1) and Holocene ice wedge from Yun’yaga peatland near Vorkuta town (2); б – comparison of δ2Н–
δ18О relation in ice wedge ice (2) and segregated ice (3) from the enclosing sediments; 4 – global meteoric water line

Значения δ18О, δ2Н и dexc во льду голоценовой ледяной жилы (ПЖЛ) в Юньягинском торфянике, в сегрегационном 
льду из вмещающих жилу отложений и в снеге, отобранном в г. Воркута и вдоль 200километрового трансекта к юго
западу от г. Воркута*

Тип образца и место отбора (число образцов) δ18О, ‰ δ2H, ‰ dexc, ‰
ПЖЛ, Юньягинский торфяник (15) −16,4/−15,9/−15,5 −119,1/−115,6/−111,6 9/11,6/13,8
Сегрегационный лёд из торфа и подстилающего суглинка, 
Юньягинский торфяник (4) −12,8/−15,5/−17,5 −128,4/−114,7/−97,8 4,5/8,5/11,4

Свежевыпавший снег (трансект от 66o03' с .ш ., 60o22' в .д . до 
67o04' с .ш ., 65o40' в .д .), декабрь 2003 г . (4) −27,2/−26,7/−25,9 −203,6/−198,3/−189,4 13,7/15,7/18

Снежный покров, г . Воркута, декабрь 2018 г . (17) −30,8/−18,1/−13,9 −231,2/−130,1/−98,2 7,2/14,6/26,3

*Значения: минимальные/средние/максимальные .
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му проникновению в тундровые регионы древес
ной растительности, активному заболачиванию 
и торфонакоплению . Палеоботанические дан
ные по самым северным районам Фенноскан
дии показывают, что тундровая растительность, 
которая преобладала в течение последнего этапа 
позднего плейстоцена и в начале голоцена, была 
замещена сосновоберёзовыми лесами между 10 
и 8 тыс . л .н . [24] . При этом климатические усло
вия зимних периодов были не мягче, а иногда и 
суровее современных, поэтому даже в период мак
симального потепления начала голоцена проис
ходил рост ПЖЛ [25] . Формирование мощных 
торфяников и одновременный рост в них ледяных 
жил отмечались практически на всей российской 
криолитозоне – от северных регионов Восточно
Европейской равнины до востока Чукотки . 

Согласно полученным нами радиоуглерод
ным датировкам, аккумуляция Юньягинского 
торфяника в Воркутинском районе началась на 
стадии заболачивания небольшого озера (ско
рее всего, термокарстового) около 11–10,5 тыс . 
калиб . л .н . синхронно с многолетним промер
занием и ростом ПЖЛ . Присутствие стволов и 
крупных веток в торфе указывает на произрас
тание в пределах торфяника древесной расти
тельности, северная граница которой в настоя
щее время расположена на десятки километров 
южнее . Судя по 14С датировкам вмещающе
го торфа, жила начала формироваться около 
10,5 тыс . калиб . л .н ., а завершился её актив
ный рост около 9,7 тыс . калиб . л .н . (см . рис . 2) . 
Скорость аккумуляции торфа на первой стадии 
(синхронной с формированием жилы), скорее 
всего, была очень высокой и составляла не менее 
1 мм / год . В центральной части полигонального 
блока торфяника, вскрытого в обнажении, между 
10,5 и 8 тыс . калиб . л .н . торфонакопление было 
прервано в результате вероятного подтопления и 
образования небольшого мелкого озера, в кото
ром аккумулировались оторфованные суглинки 
и супеси . На этой стадии в результате заполне
ния морозобойных трещин торфом и суглинком 
формировались грунтовоторфяные жилы или за 
счёт протаивания торфяноледяных жилок воз
никали псевдоморфозы . Близкие 14С датиров
ки торфа из жилы и вмещающего торфяника 
(10,5 тыс . калиб . л .н .) показывают сингенетиче
ский характер их формирования . Активная фаза 
аккумуляции торфа завершилась около 6 тыс . л .н . 

в центральной части торфяника и около 2–3 тыс . 
калиб . л .н . – в краевой . При этом скорость тор
фонакопления в краевой части торфяника была 
существенно ниже, чем в центральной . 

На начало развития торфяников в раннем голо
цене указывают данные по западному побережью 
Байдарацкой губы (в 200 км к северовостоку от 
Воркуты), где в низовьях р . Оюяха и в устье р . Нгар
каТамбъяха описаны полигональные торфяни
ки мощностью до 4 м [14], по нижним горизон
там которых получены датировки 9,2–7,8 тыс . лет . 
В среднем течении р . МореЮ (~200 км запад
нее Воркуты) остатки крупных деревьев и гори
зонты торфа в голоценовых отложениях, вскры
тых в береговых обнажениях, датированы в 9,3, 9,1 
и 8,3 тыс . л .н . [26], что свидетельствует о заметно 
более благоприятных условиях для произрастания 
древесной растительности и торфообразования в 
раннем голоцене, в течение гренландского периода .

Во многих районах северовостока Европей
ской части России процессы заболачивания и тор
фонакопления активно развивались в следующем, 
северогриппианском периоде голоцена (между 8,2 
и 4,2 тыс . калиб . л .н .) . Так, детальное исследование 
торфяника мощностью 2,5 м на приозёрной тер
расе в бассейне р . Воркута показало, что он начал 
формироваться около 8 тыс . л .н . в результате за
болачивания лесного массива, максимальная ско
рость аккумуляции торфа (1 мм/год) отмечена при
мерно между 6,9 и 6,3 тыс . л .н . [27] . Близкие данные 
получены и по более южным районам Большезе
мельской тундры, на участках распространения ми
грационных бугров пучения . Так, в долине р . Уса 
(~100 км к югозападу от Воркуты) установле
но, что торфяники начали образовываться около 
8,3 тыс . л .н ., при этом скорость аккумуляции торфа 
до пучения достигала 1,4 мм/год [28, 29] . 

Почти повсеместно отмеченное существен
ное замедление и даже завершение аккумуляции 
торфяников на северовостоке Большеземель
ской тундры относится к концу северогриппиан
ского – началу мегхалайского периодов голоцена, 
как результат похолодания климата и уменьше
ния степени увлажнения . Заметный спад скоро
сти прироста торфяника в бассейне р . Воркута 
произошёл между 6,3–5 тыс . л .н ., а около 3,2–
2,2 тыс . л .н . его аккумуляция почти полностью 
завершилась [27] . В низовьях р . Оюяха и в устье 
р . НгаркаТамбъяха аккумуляция торфа закончи
лась примерно к 4 тыс . калиб .  л .н .
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Отметим, что близкие тренды динамики тор
фяников с повторножильными льдами получены 
по северу Западной Сибири . Серии 14С датиро
вок по торфяникам Ямала показывают, что торф 
наиболее активно аккумулировался между 10,5 и 
6,7 тыс . лет, а наличие «древесного горизонта» в 
основании торфяников указывает на проникно
вение древесной растительности в зону современ
ной тундры в результате повышения летних тем
ператур воздуха в начале гренландского периода 
голоцена . Для торфяника в долине р . Щучья по
казана синхронность аккумуляции торфа и роста 
в нём ПЖЛ между 8,5 и 7 тыс . калибр . лет [14, 
30, 31] . Аккумуляция торфяника с повторно
жильными льдами, исследованного в зоне южных 
тундр ПурТазовского междуречья [33], проис
ходила преимущественно между 7,3 и 4,5 тыс . 
калиб . лет до н .э ., что соответствует 9,3–6,5 тыс . 
калиб . л .н . [32] . Локальная обводнённость торфя
ников способствовала одновременному росту как 
ледяных, так и грунтовоторфяных жил; подоб
ное сочетание описано в устье р . Сеяха и вблизи 
метеостанции МарреСале [33] . 

Реконструкция зимних температур воздуха

Положение значений состава стабильных 
изотопов во льду жилы, исследованной в Юнья
гинском торфянике, вблизи ГЛМВ указывает 
на хорошую сохранность первичного изотоп
ного сигнала зимних осадков и позволяет с уве
ренностью использовать изотопные данные для 
палеотемпературных реконструкций . Значения 
δ18O во льду жилы варьируют в узком диапазо
не: от −15,5 до −16,4 ‰ . Применяя уравнения 
Ю .К . Васильчука, описывающие зависимость 
содержания стабильных изотопов во льду жил 
от среднезимней tср .зим и среднеянварской tср .янв 
температур воздуха [34]
tср .зим = δ18OПЖЛ (±2 oC) и (1)
tср .янв = 1,5δ18OПЖЛ (±3 oC), (2)
можно сделать вывод, что в Воркутинском реги
оне в середине гренландского периода голоцена 
(между 10,5 и 9,7 тыс . калиб . л .н .) среднезимняя 
температура воздуха варьировала между −15 и 
−17 oC, а среднеянварская – между −23 и 
−25 oC, что близко к современным значениям, 
отмечаемым на метеостанции в Воркуте . 

Ранее мы получили следующие вариации 
значений изотопного состава по сингенетиче
ской ледяной жиле, опробованной в торфянике 
на западном побережье Байдарацкой губы в устье 
р . НгаркаТамбъяха (в 200 км северовосточнее 
Воркуты): для δ18О – от −16,7 до −18,5 ‰, а для 
δ2H – от −123 до −142,6 ‰ . Близкие значения δ18О 
были и по нескольким голоценовым жилам, ранее 
исследованным в обнажениях II и III морских тер
рас в низовьях р . Оюяха: от −16,1 до −17,6 ‰ и от 
−17,8 до −18,6 ‰ соответственно [14] . Основыва
ясь на 14С датировках, торфяники в этих элемен
тах рельефа формировались между 9,2 и 4,7 тыс . 
калиб . л .н ., т .е . преимущественно в северогриппи
анский период голоцена . Для этого периода можно 
реконструировать среднезимнюю температуру 
воздуха в диапазоне −16 ÷ −19 оС, а среднеянвар
скую – в диапазоне −24 ÷ −29 оС . 

Диапазон значений δ18О в голоценовых жилах 
в районе Воркуты и низовий рек НгаркаТамбъя
ха и Оюяха (от −15,4 до −18,6 ‰) находится вну
три диапазона вариаций значений δ18О (от −13,1 
до −19 ‰) в современных ледяных жилках воз
растом около 100–120 лет . Это позволяет предпо
ложить близкие зимние температурные условия 
гренландского и северогриппианского перио
дов голоцена и современные . При этом неболь
шая изменчивость значений δ18О в голоценовых 
жилах (1–2 ‰) показывает стабильность зимних 
температур воздуха в периоды их формирования .

Выводы

1 . Вблизи г . Воркута процессы заболачивания 
и активного торфообразования начались в первой 
половине гренландского периода голоцена – около 
11–10 тыс . калиб . л .н . Скорость аккумуляции торфа 
между 10,5 и 8 тыс . л .н . достигала 1 мм/год . 

2 . Сингенетические повторножильные льды 
интенсивно формировались в торфянике между 
10,5 и 9,7 тыс . калиб . л .н . Одновременно с ле
дяными жилами в пределах более обводнённых 
участков торфяника появлялись грунтовоторфя
ные (или сначала торфяноледяные) жилы . Со
отношение значений δ2H–δ18O во льду жил близ 
г . Воркута позволяет предположить их образова
ние преимущественно за счёт талого снега .

3 . Вариации значений δ18O (от −15,5 до 
−16,4 ‰) в повторножильных льдах дают воз
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можность реконструировать зимние температуры 
воздуха гренландского периода голоцена в районе 
Воркуты следующим образом: среднезимняя тем
пература варьировала между −15 и −17 oC, а сред
неянварская – между −23 и −25 oC . 

4 . Зимние климатические условия гренланд
ского периода голоцена были близки к совре
менным, но январские температуры воздуха в 
экстремально холодные зимы были на 3–5 оС 
ниже современных, что способствовало актив
ному промерзанию торфяников, росту и сохра
нению в них повторножильных льдов .
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Summary
On January 14, 2019, a breakthrough of water masses occurred on the Lake Progress (the oasis of the Larsemann 
hills, East Antarctica) with the formation of a flash flood. During the summer field seasons of the 63rd and 64th 
Russian Antarctic Expeditions (2017–2019), comprehensive hydrological, GPR and geodetic surveys were con-
ducted in this area to ensure the safety of transport operations. The results of field measurements and calcula-
tions based on mathematical modeling of the breakthrough flood from the Lake are presented. The purpose of 
this study was to compare field observations and model calculations of the breakthrough flood and then to verify 
the existing model of Yu.B. Vinogradov on real data, since detailed observations of breakthrough floods of lakes 
of the Antarctic oases have not been previously carried out. The results of complex hydrological and geophysical 
investigations of LH73–Progress–Sibtorp lake system focused on areas where lake outburst are possible (snow-ice 
dams) made possible to formulate phenomenological model of the outburst process. It was emphasized that the 
lake water was discharged through a tunnel developed in the snow–ice dam, which subsequently evolved into a 
real riverbed. The maximum water discharge was formed approximately in 7.5 h after the start of the outflow, and 
it was estimated 5.4 m3s-1 according to the in-situ measurements, and 4.94 m3s-1 – by the model. The calculated 
volume of the flood is 76 320 m3. The differences between the model and in-situ measurements are about 9% that 
can be explained by the fact that the time of water retention by the snow-ice dam is not considered in the model. 
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паводок, станция Прогресс.
При исследованиях в 2018/19 г. в районе станции Прогресс (Восточная Антарктида) авторы наблю-
дали прорыв системы озёр Прогресс–Сибторп. Приводятся феноменологическое описание этого 
процесса, а также результаты наблюдений и математического моделирования.

Введение

Водоёмы – характерные элементы ландшаф
та антарктических оазисов . Особенность их гид
рологического режима заключается в формиро
вании прорывных паводков в весеннелетние 

сезоны . Как правило, эти явления случаются в 
период максимального таяния ледников и снеж
ников, талые воды которых служат основным ис
точником питания озёр . В публикациях отече
ственных и зарубежных исследователей, а также 
в фондовых материалах Советской антарктиче
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ской экспедиции (САЭ) и Российской антар
ктической экспедиции (РАЭ) приводятся мно
гочисленные свидетельства подобных случаев . 
В качестве показательных примеров можно при
вести катастрофические сбросы водных масс на 
озёрах оазисов Ширмахера, Тала и холмов Ларсе
манн (Восточная Антарктида) [1–4] . Так, оз . Глу
бокое, расположенное в непосредственной бли
зости от полевой базы Молодёжная (оазис Тала, 
Восточная Антарктида), прорывается с перио
дичностью около 10 лет, что отрицательно влияет 
на инфраструктуру станций [5] . Для Восточной 
Антарктиды можно привести и другие примеры 
прорывоопасных водных объектов, сбрасываю
щих водные массы практически каждое антарк
тическое лето [6] . В районе станции Новолаза
ревская (оазис Ширмахера) для предотвращения 
переполнения оз . Лагерное сотрудниками РАЭ 
был оборудован специальный водоотводный 
канал для обеспечения постоянного оттока вод
ных масс . На оз . Южное в один из летних се
зонов начала 1960х годов уровень воды повы
сился на 3,5 м, что привело к его опорожнению 
через снежную перемычку . Озёрная вода хлы
нула в район тогда ещё строившейся станции . 
Для её спасения от затопления было решено про
рыть обводный канал, который отвёл паводко
вые воды оз . Южное в другой водоём [1, 7] . 

Аналогичные процессы наблюдаются и на 
озёрах пова Брокнес (холмы Ларсеманн) . В ходе 
зимовки 48й РАЭ, 10 ноября 2003 г ., изза раз
рушения снежноледовой перемычки произошёл 
прорыв вод из оз . Прогресс в оз . Сибторп, в ре
зультате которого в снежнике, расположенном 
между водоёмами, образовались провалы глуби
ной до 8 м и протяжённостью до 100 м (не опубли-
ковано) . Подобное событие повторилось и летний 
полевой сезон 59й РАЭ (2013/14 г .), когда 1 ян
варя 2014 г . резко упал уровень воды в оз . Про
гресс в результате разрушения снежноледовой 
перемычки . Сброс продолжался около полутора 
суток, а уровень снизился на 0,72 м [8] . В сезон 
62й РАЭ (2016/17 г .) залповый перелив воды из 
оз . Прогресс в оз . Сибторп произошёл 4 января 
2017 г . [8] . Согласно оперативной сводке об ос
новных экспедиционных событиях и операциях 
РАЭ за период c 22 февраля по 1 марта 2018 г ., в 
конце февраля 2018 г . произошёл ещё один рез
кий сброс вод оз . Прогресс . Поток достигал ши
рины 4 м и глубины 1,5 м (не опубликовано) .

Прорывные паводки, формирующиеся при 
последовательном сбросе водных масс из озёр 
LH73–Прогресс–Сибторп, – причина разру
шения снежников, по которым проходит трас
са, соединяющая станции Прогресс и Зонгшан 
с взлётнопосадочной полосой . Ещё один яркий 
пример – образование обширного провала в рай
оне полевой базы Прогресс1 на месте внутрилед
никового озера, которое существовало вплоть до 
начала 2017 г . По мнению авторов, одна из основ
ных причин его формирования – прорыв оз . Бол
дер, расположенного поблизости [9] . Кроме того, 
в центральной части пова Брокнес, у западного 
берега залива Нелла Фьорд располагается система 
из относительно небольших водоёмов: озёра LH59 
и Дискашн . При анализе современного картогра
фического материала [10, 11] и рекогносцировоч
ном обследовании в полевые сезоны 63й и 64й 
РАЭ (2017–2019 гг .) авторы обнаружили следы ча
стых прорывов озёр через снежник [12, 13] .

Однако, несмотря на многочисленные сви
детельства о происходящих прорывах водных 
объектов, изза разных причин (отсутствие во
домерной сети на водоёмах оазисов, кратковре
менность явления, сложность в составлении 
прогнозов и т .д .) редко удаётся инструменталь
но зафиксировать ход процесса с момента его за
рождения до завершающего этапа . Исследова
тели часто имеют возможность наблюдать либо 
непосредственно активное прохождение про
рывного паводка в виде потоков воды в ледяных 
каналах или поверхностном слое фирна, либо 
метки высоких вод на бортах долин, к которым 
приурочены озёра . Использование математиче
ских моделей для расчётов и прогнозов прорывов 
озёр в этом случае затруднено изза невозмож
ности верификации результатов моделирования .

При полевых работах в сезон 64й РАЭ 
(2018/19 г .) авторы детально описали процесс про
рыва оз . Прогресс 14 января 2019 г . через канал, 
образовавшийся в снежнике, между озёрами Про
гресс и Сибторп . Это позволило впервые для про
рывных озёр антарктических оазисов сопоставить 
характеристики прорывных паводков, получен
ные по материалам наблюдений, с данными мате
матического моделирования . Таким образом, ос
новная цель настоящего исследования – оценка 
адекватности алгоритма модели, описывающей 
процесс формирования прорывного паводка при
менительно к озёрам антарктических оазисов .
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Объекты исследования

Оазис холмы Ларсеманн (Larsemann Hills) рас
полагается в Восточной Антарктиде между холма
ми Вестфоль (Vestfold Hills) и шельфовым ледни
ком Эймери (Amery Ice Shelf) на юговосточном 
берегу залива Прюдс (Prydz Bay), Земля Принцес
сы Елизаветы (Princess Elizabeth Land) . Его харак
терная особенность – обилие озёр, часть из ко
торых образовалась в результате подпруживания 
тектонических долинных понижений ледниками и 

снежниками [1] . Обсуждаемая система водных объ
ектов представлена тремя водоёмами, самое боль
шое и глубокое из которых – оз . Прогресс (рис . 1) . 
По данным батиметрической съёмки 20 января 
2019 г . его длина составила 870 м при максималь
ной ширине 360 м, площади водного зеркала около 
115 тыс . м2 и максимальной измеренной глуби
не 42 м . К северу от него располагается оз . Сиб
торп треугольной формы . Его максимальная 
глубина, зафиксированная во время батиметри
ческой съёмки 2019 г ., – 8,3 м [13] . Как правило, 

Рис. 1. Схема расположения исследуемой системы озёр с указанием состава полевых работ сезона 64й РАЭ:
1 – водомерные посты; 2 – пункты измерения скоростей течения потока; 3 – пункты бурения; 4 – районы георадарного 
профилирования; 5 – схема глубин; 6 – полевая база . Стрелкой показано расположение георадарного маршрута
Fig. 1. Studied lakes and field work composition during the field season of 64th RAE:
1 – water level gauging points; 2 – water velocity gauging points; 3 – drilling points; 4 – areas of georadar profiling; 5 – 
bathymetric schemes; 6 – field base . The arrow shows the location of the georadar route
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за время антарктического лета водоём вскрыва
ется ото льда лишь частично . Максимальные раз
меры озера были определены только по данным 
аэрофотосъёмки 8 января 2018 г . Они составляют 
примерно 650×400 м при площади поверхности 
99,58 тыс . м2 [12] . В восточной части ширина озера 
существенно уменьшается и оно постепенно пере
ходит в ручей Каньонный, который связывает во
доём с бухтой Тюленьей (см . рис . 1) . В юговосточ
ной части водоёма находится снежник, который 
служит плотиной, подпирающей озёрные воды . 
Трасса, соединяющая станции Прогресс и Зонг
шан со взлётнопосадочной полосой, которая про
ходит именно в этом месте по снежнику, безуслов
но попадает в зону риска возможного разрушения .

Третье озеро, имеющее отношение к обсуждае
мой системе водных объектов, – LH73 . Оно распо
ложено в овальной котловине, в непосредственной 
близости к озёрам Прогресс и Сибторп, примерно 
на 50–60 м выше уровня оз . Прогресс . По данным 
батиметрической съёмки 15 января 2019 г . его длина 
составляет 230 м при максимальной ширине около 
140 м и глубинах до 3,4 м . Площадь акватории LH73 
оценивается в 23,82 тыс . м2 при объёме водной 
массы около 39,4 тыс . м3 . Прорыв оз . LH73 обыч
но происходит через снежноледовую перемычку, 
подпруживающую его с южной стороны, при пере
полнении озёрной котловины водой . Когда напря
жение, оказываемое на перемычку, возрастает, она 
разрушается, а поток устремляется к оз . Прогресс, 
выступая в качестве дополнительного триггерно
го импульса его последующего прорыва . При по
левых работах сезона 64й РАЭ (2018/19 г .) авторы 
стали свидетелями полного цикла прорыва системы 
озёр Прогресс–Сибторп . При этом из оз . LH73 в 
оз . Прогресс наблюдался лишь временный водоток, 
режим которого не носил катастрофического харак
тера и проходил под снежником, образуя конус вы
носа в месте впадения в приёмный водоём .

Материалы и методы полевых работ

В процессе работ, проводимых по обеспечению 
безопасности транспортного сообщения между 
базой Прогресс и аэродромом, в сезоны 63й и 64й 
РАЭ (2017–2019 гг .) на системе озёр LH73–Про
гресс–Сибторп был выполнен комплекс гидромет
рических работ и проведена геофизическая съёмка 
участков возможных прорывов (см . рис . 1) . Все по

лученные натурные данные легли в основу феноме
нологического описания произошедшего прорыва 
и количественной оценки его характеристик .

Гидрологические методы. Гидрологические ра
боты предусматривали батиметрическую съёмку 
озёр Прогресс, Сибторп и LH73 и наблюдения за 
уровнями воды указанных водоёмов, которые вы
полняли на временных водомерных постах, а в пе
риод прорыва фиксировали через каждые 5 мин . 
Батиметрическую съёмку озёр проводили с надув
ной вёсельной лодки АкИдель (Россия) с исполь
зованием эхолота Echomap Plus42CV (Garmin Ltd ., 
Taiwan) . Измерения вели по заранее намеченным 
маршрутам и выполняли по схеме поперечных 
галсов и двух продольных профилей в направле
нии наибольшей протяжённости озера . Точность 
измерения глубин составила 0,1 м при минималь
но допустимой глубине 0,3 м . Методика и опи
сание этих исследований подробно изложены в 
работе [12] . Кроме того, выполнялась тахеоме
трическая съёмка прибрежных территорий озёр 
до уровня высоких вод . Для этого использовали 
электронный тахеометр Trimble M3 DR 5ʺ (Trimble 
Navigation, Ltd ., USA) . Методика обработки дан
ных детально приводится в работе [13] .

Геофизические методы. Георадарные работы 
вели на частотах 500 и 900 МГц с помощью про
мышленных приборов Zond 12еМ (RadSys Ltd ., 
Латвия) . Полученные данные обрабатывали в 
программном пакете Prism 2 .60 (RadSys Ltd ., Лат
вия), которые включали в себя выполнение стан
дартных процедур . Планововысотную привяз
ку вели с помощью DGPSприёмников EFT М2 
GNSS (ООО «Эффективные технологии, Рос
сия), а в ряде случаев – спутниковыми приёмо
индикаторами Garmin GPSMap 62 и GPSMap64 
(Garmin Ltd ., США) . Георадарную съёмку (см . 
рис . 1) выполняли по маршрутам, субортого
нально пересекающим канал прорыва . Это по
зволило выявить особенности строения снеж
ноледовой перемычки, через которую позже 
произошёл прорыв озера . Методика и описание 
этих исследований приведены в работе [14] .

Результаты полевых работ

Натурные наблюдения показывают, что про
рыв оз . Прогресс проходил следующим образом . 
В 11 ч утра 14 января 2019 г . уровень воды в нём 
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начал стремительно падать и за 36 ч понизился 
на 0,50 м (рис . 2, а) . Повышение уровня связан
ного с ним оз . Сибторп (см . рис . 2, б) происхо
дило примерно в течение 7 часов . Через полтора 
часа от начала наиболее интенсивной фазы про
рыва оз . Прогресс уровень воды в оз . Сибторп 
достиг так называемого критического значения, 
после которого произошёл сброс озёрных вод по 
ручью Каньонный (см . рис . 1) . Таким образом, 
период наблюдений за уровнем воды оз . Сиб
торп охватил фазы наполнения водоёма и сра
ботки части его объёма в результате прорыва, 
при этом амплитуда колебания уровня составила 
0,22 м (см . рис . 2, б) . Как отмечалось ранее, ма
териалы георадарной съёмки позволяют судить 
о строении снежноледовой плотины, через ко
торую произошёл прорыв оз . Прогресс . Один из 

наиболее показательных временных георадар
ных разрезов по профилю PR_1401_02 показан 
на рис . 6 . Его положение приведено на рис . 1 .

На разрезе (рис . 3) прямая волна, соответ
ствующая дневной поверхности, отсутствует, 
так как для улучшения его восприятия была про
ведена горизонтальная фильтрация, позволив
шая устранить многочисленные помехи . Однако, 
поскольку имелись исходные данные, её поло
жение было известно и совмещено с нулём вер
тикальной оси . Ниже имеется интенсивное отра
жение 1 . Оно сформировано от границы раздела 
между снегом и льдом . Последний непроница
ем для талой воды, проникающей главным обра
зом сквозь снег и скапливающейся на границе со 
льдом . Это увеличивает коэффициент отражения 
и, как следствие, усиливает контрастность грани

Рис. 2. Ход уровня водной поверхности озёр Прогресс (а) и Сибторп (б) во время прохождения прорывного 
паводка в 2019 г .
Fig. 2. Water level of Progress (a) and Sibthorpe (б) lakes during the outburst flood in 2019

Рис. 3. Временнóй георадарный разрез по маршруту, выполненному на снежнике, где образовался проран .
Отражение, сформированное границей раздела: 1 – снег–лёд; 2 – снег–фирн; 3 – фирн–лёд; 4 – фирн–каменное осно
вание; 5 – лёд–каменное основание
Fig. 3. GPR timesection along a route made on a snowfield where a channel was formed
Reflections formed by: 1 – snow–ice interface; 2 – snow–firn interface; 3 – firnice interface; 4 – firn–bedrock interface; 5 – 
ice–bedrock interface



Прикладные проблемы

 618 

цы на временнóм разрезе . Слой льда, вероятно, 
мог сформироваться в результате перекристалли
зации мелкозернистого снега в крупнокристалли
ческий фирн и глетчерный лёд, быть «инфильтра
ционным», т .е . образованным за счёт повторного 
замерзания талой воды, поступающей с поверх
ности, или иметь смешанное происхождение .

В центральной части разреза отражение 1 
переходит в 2 . Сверху – попрежнему снег, но 
внизу вместо льда, видимо, метаморфизован
ный снег, т .е . фирн . Он заполнил тоннель, вы
работанный в леднике озёрной водой за многие 
годы и заметённый в своё время снегом, кото
рый с течением времени претерпел трансформа
цию . Отражение 3 образовано границей между 
ним и льдом . В правой части оно менее кон
трастно . Это связано с тем, что талая вода, про
сочившись сквозь снег и фирн, стекла по на
клонной ледяной стенке вниз, скопившись на 
нижней поверхности 4, увеличив её диэлектри
ческую контрастность . Диэлектрическая прони
цаемость между плотным фирном, претерпев
шим неоднократный фазовый переход, и льдом 
несущественна, поэтому и граница 3 в правой 
части разреза слабоконтрастная . В левой части 
граница 3 более контрастна . Это связано, веро
ятно, с наличием талой воды, небольшое коли
чество которой есть на поверхности льда . Гра
ницей 5 служит каменное основание, возможно 
перекрытое маломощными рыхлыми порода
ми, например песком . На это указывают общая 
окружающая ситуация и отсутствие нижележа
щих границ . Чем является граница 4 – до конца 
не ясно . Авторы склоняются к тому, что её ни
жележащая часть сложена отдельными, возмож
но, смёрзшимися каменными блоками . Можно 
также предположить, что канал прорыва пред
ставляет собой так называемый «унаследован
ный» канал, который сформировался в пони
жении рельефа благодаря тому, что в этом месте 
происходит концентрация талой воды, стекаю
щей внутри снежника . Накапливаясь, вода соз
даёт зону, наиболее уязвимую для прорыва .

Данные наблюдений, полученные в полевых 
условиях, позволили сформулировать феномено
логическую модель прорыва оз . Прогресс следу
ющим образом . До начала активного снеготаяния 
уровень воды в водоёме располагался достаточ
но низко и непроницаемый для воды лёд, рас
положенный в нижней части снежника, сдер

живал водную массу . На справедливость этого 
утверждения указывают натурные наблюдения . 
При дальнейшем поступлении талой воды уро
вень в озере постепенно повышался . Достигнув 
снежнофирновой толщи, вода начала медлен
но проникать в приповерхностный слой снеж
ника, значительно увеличивая его влажность и 
расширяя зону фильтрации . Температура снега 
повысилась до температуры фазового перехода, 
после чего начали образовываться постепенно 
расширяющиеся микроканалы для стока воды . 
Самым благоприятным для прорыва участком 
оказался унаследованный канал стока, заполнен
ный снежнофирновым материалом, который хо
рошо прослеживается на георадарном профиле . 
Именно здесь происходили наиболее интенсив
ная фильтрация и накопление воды изза тон
ких ледяных корок, играющих на первом этапе 
роль водо упора . Этот процесс длился до момен
та разрушения корок и быстрого сброса воды в 
канал . Затем поток устремился по уклону, про
мывая снежник до каменного основания (рис . 4) . 
При этом расширение канала к концу участка об
условлено уклоном, увеличивающим скорость 
потока и, следовательно, его энергию .

Расчёт гидрографа прорыва по данным 
полевых наблюдений и с помощью 

математической модели

Характеристики прорывного паводка из 
оз . Прогресс (гидрограф стока, максимальный 
расход воды и продолжительность паводка) оце
нивали на основе данных натурных наблюде
ний и с использованием математического моде
лирования . При исследовании на основе данных 
натурных наблюдений для построения гидро
графа стока расходы определяли по разности 
объёмов, рассчитанных на основе данных об из
меренных уровнях вытекающей из озера воды, 
отнесённой ко времени истечения (каждые 
пять минут) . Для этого по материалам полевых 
работ была составлена батиметрическая кри
вая (рис . 5) . Сложность её построения заклю
чалась в том, что глубины озера были измерены 
уже после его прорыва, когда уровень воды стал 
значительно ниже . Для восстановления данных 
съёмку глубин пришлось дополнить материала
ми о рельефе прибрежной территории . Цифро



 619 

Г.В. Пряхина и др.

вая модель (грид высот каменного основания) 
осушившейся придонной части была заимство
вана из результатов Международного проек
та The Reference Elevation Model of Antarctica 
(REMA) [15] . Затем, в пределах озера, она была 
заменена постоянным значением, равным аб
солютной высоте поверхности акватории после 
прорыва . После этого из последнего вычитался 
грид глубин оз . Прогресс . Так удалось построить 
схему его глубин до прорыва и определить его 
морфометрические характеристики .

Анализ полученного графика (рис . 6, а) пока
зал, что примерно в течение 7 часов расход воды 
из озера был незначительным, что, вероятно, со
ответствует фазе начала активной фильтрации 
в снежнофирновую толщу . В этот момент вода 
удерживалась снежнофирновой толщей и на
капливалась на ледяных прослойках, выполня
ющих роль водоупора . Затем расход воды резко 
увеличился, что можно интерпретировать как 
начало образования сквозного канала . Соглас
но данным наблюдений, максимальный расход 
сформировался через 7 ч 30 мин после начала 
истечения и достиг величины 5,4 м3/с . Оценить 
полный объём паводка не удалось, поскольку 
через 9 часов после его начала, на фазе спада, де
тальные наблюдения за уровнем пришлось пре
рвать по организационным причинам и возоб
новить их лишь спустя 11 часов . На этот момент 
(через 20 часов после начала прорыва) основ
ной объём воды был уже сброшен через вырабо
танный в снежнике тоннель, которой в после
дующем развился до полноценного русла (см . 
рис . 4), и наступила стабилизация уровня .

Гидрограф прорывного паводка рассчитывал
ся также с применением математической модели, 

предложенной Ю .Б . Виноградовым [16] и адапти
рованной для водоёмов, перекрытых ледниковым 
покровом [17] . Модель основана на численном 
решении системы уравнений, главное из которых 
описывает преобразование потенциальной энер
гии воды, обусловленной разностью уровней, в 
кинетическую энергию движущегося потока и теп
ловую . Последняя вызвана трением воды о стен
ки канала, что приводит к таянию и его постепен
ному расширению . Модель достаточно подробно 
изложена в работе [17] . Основное преимущество 
этой модели среди прочих имеющихся расчётных 
способов [18–21] состоит в том, что входные дан
ные для моделирования можно получить в поле
вых условиях при выполнении стандартных по

Рис. 4. Этапы развития канала прорыва из оз . Прогресс
Fig. 4. Stages of development of outburst channel from Lake Progress 

Рис. 5. Батиметрическая кривая оз . Прогресс
Fig. 5. The bathymetric curve of Lake Progress
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левых работ . В качестве исходной информации 
использованы: батиметрическая схема озера до 
прорыва, синтезированная в грид; разность от
меток между точками входа в тоннель и выхода из 
него; длина тоннеля; температура воды в озере к 
моменту формирования прорыва, а также плот
ность и удельная теплоёмкость материала плоти
ны . Результаты моделирования представлены в 
виде гидрографа прорывного паводка .

При анализе смоделированного гидрографа 
можно заметить, что он характеризуется плав
ной, но асимметричной формой, без резких из
менений расхода воды (см . рис . 6, а) . Макси
мальный расход воды составил 4,94 м3/с и был 
достигнут через 7 ч 25 мин после начала истече
ния . Диаметр канала достиг своего максималь
ного значения к моменту окончания прорыва и 
составил 2,9 м, что хорошо согласуется с наб
людениями (см . рис . 6, б) . Рассчитанный объём 
паводка – 76 320 м3 . Видно, что время прохожде
ния максимального расхода воды в случае смо
делированного гидрографа и натурного согла
суются между собой . Максимальные величины 
расходов отличаются друг от друга не более чем 
на 9% . Различия в объёмах стока и форме гидро
графов могут быть объяснены тем, что в моде
ли не учитываются время и объём аккумуляции 
озёрной воды в снежнофирновой толще в ре
зультате процесса фильтрации . По этой причине 
на рассчитанном гидрографе наблюдается более 
быстрое и плавное нарастание значений .

По результатам сравнения модельных и по
лученных по наблюдённым данным гидрогра
фов напрашивается вывод, что предложенную 
модель можно использовать для оценочных рас
чётов характеристик прорывных паводков через 
снежнофирновые перемычки . Усовершенство
вание методики расчёта авторы видят в учёте 
при моделировании фильтрации озёрной воды в 
снежнофирновую толщу . Полученные резуль
таты, по нашему мнению, представляют собой 
первый шаг к разработке методики прогнозов 
прорывных явлений и рекомендаций для прове
дения и организации полевых работ в подобных 
условиях . Принимая во внимание внезапность 
самого процесса прорыва и нередко опасность 
измерения непосредственных расходов воды, на 
первое место выходят методы моделирования и 
мониторинга уровенных режимов прорывоопас
ных озёр оазисов на стационарных постах .

Заключение

Выполненное исследование позволило впер
вые инструментально зафиксировать все этапы 
формирования прорывного паводка – от нача
ла образования прорывного канала до заверше
ния течения по нему . На основе измеренных 
уровней и расходов воды оценены максималь
ные расходы и время протекания процесса . Гео
физические работы дали возможность судить о 

Рис. 6. Гидрографы прорывного паводка, построенные на основании наблюдений за уровнем воды (пунк
тирная линия) и математической модели (сплошная линия) (а); изменение диаметра канала во времени (б)
Fig. 6. Hydrographs of outburst flood based on water level insitu measurements (dotted line) and hydrological model 
(solid line) (а); changing the diameter of the channel over time (б)
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структуре канала и высказать предположение о 
причинах и месте его формирования . Авторы на
стоящей работы получили редкую возможность 
сравнить данные модельных расчётов с результа
тами наблюдений за прохождением прорывного 
паводка в условиях Антарктиды . Сопоставление 
результатов показало, что, несмотря на недо
учёт в математической модели процесса перво
начального задержания воды снежнофирновой 
толщей, она может быть использована для оце
ночных расчётов .
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Summary
The heterogeneity of the strength of the ice field of the dynamic type of formation with an area of 800 m2 
was investigated in time and space. It is shown that stationary periodic wave structures are formed in a 
closed volume of an ice field lying on the surface of a liquid in a rectangular basin. In a case of absence of 
any external influences, the dominant source of elastic waves in the ice is the coherent radiation of them 
on freezing of water, i.e. the ice field itself. Another wave structures, i.e. standing waves, form secondary 
ice textures in the ice field with diminished strength. Local hardness of ice was chosen as the criterion of 
strength. The recurrence of local hardness values as a function of coordinates of the measurement points in 
the longitudinal and transverse profiles of the ice field was determined. The hardness values vary from 40 to 
60% with an axial force measurement error of 5%. The experimental relations are approximated by periodic 
curves, in which the maxima and minima of local hardness correlate with the nodes and antinodes of stand-
ing waves, respectively. The decrease in local ice hardness in the secondary textures is explained by high-fre-
quency dynamic metamorphism. The wavelengths corresponding to bending-gravitational and longitudinal 
waves are identified, with the interference of which stationary periodic wave structures are formed. A simi-
lar regularity of changes in local hardness was revealed also in a river ice. The results obtained allow us to 
consider nonlinear wave phenomena as one of the factors controlling the spatial-temporal variability of the 
ice strength characteristics.
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изменчивость.
Установлено, что в ледяном поле динамического типа формирования под действием стоячих волн 
образуются стационарные периодические волновые структуры. Определены масштабы таких 
структур. Изменение локальной твёрдости объясняется высокочастотным динамическим мета-
морфизмом льда в зонах пучностей стоячих волн. Показано, что источником упругих колебаний 
может быть когерентное излучение упругих волн при замораживании воды. Формирование анало-
гичных волновых структур в природном льде подтверждено полевыми измерениями твёрдости в 
речном ледяном покрове. Нелинейные волновые явления рассматриваются как один из факторов 
пространственно-временнóй изменчивости прочностных характеристик льда.

Введение

В течение длительного времени волновой 
метаморфизм льда как совокупность деформа
ционных структурнотекстурных его изменений 
в ледяном покрове остаётся объектом научных 
исследований, например [1–4] . В лаборатор

ных условиях также пытались анализировать 
формирование текстур льда с малой динами
ческой вязкостью под действием волн конеч
ной амплитуды, включая физическое моде
лирование движения льда в придонных слоях 
ледников [5] . Однако до сих пор недостаточно 
изучены вопросы, связанные с влиянием ре
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зонансных явлений на пространственную из
менчивость прочностных свойств льда, а также 
сценарии влияния импульсов напряжений или 
волн на процесс разрушения ледяного поля . Ло
гическое продолжение исследований волново
го метаморфизма льда – физическое моделиро
вание формирования ледяных полей и прямое 
исследование их пространственновременных 
прочностных характеристик .

Постановка задачи исследований

Цель настоящей работы – изучение влияния 
волновых процессов на прочность природного 
льда в частично замкнутых объёмах . Необходи
мо было установить признаки, характеризую
щие повторяемость волновых движений, и опре
делить результаты этих движений . Концепция 
исследования состоит в том, что изза неиз
бежных случайных толчков в ледяном поле при
сутствуют малые собственные колебания, ко
торые вызывают параметрический резонанс, 
действие которого проявляется в локальном по
вышении пластичности льда . Индикаторами 
волновых процессов при этом становятся вто
ричные текстуры льда . Для замкнутого объёма 
простой формы, например ледового бассейна в 
виде прямоугольного параллелепипеда, повто
ряемость волновых движений будет проявлять
ся в периодичности вторичных текстур, соот
ветствующих чередованию пучностей и узлов 
стоячих волн . В качестве объекта исследова
ния выбран солёный лёд – материал, имеющий 
практическую значимость и заведомо обеспечи
вающий большой эффект ввиду низкого моду
ля . Сначала была исследована пространственно
временнáя изменчивость прочностных свойств 
ледяного поля в ледовом бассейне . В качестве 
критерия прочности выбрана локальная твёр
дость, которая многократно определяется в 
продольных и поперечных профилях ледяно
го поля . Применялся комплексный подход, ос
нованный на акустикомеханическом методе . 
Эта часть исследований выполнялась в Крылов
ском государственном научном центре (Санкт
Петербург) [6] . Затем достоверность формиро
вания волновых текстур проверялась в условиях 
естественного залегания на речном льде (река 
Десна под Москвой) .

Предмет исследования, методики и аппаратура

В качестве представительного объекта ис
следований выбрано ледяное поле моделиро
ванного льда в ледовом бассейне Крыловского 
государственного научного центра [6] площа
дью 800 м2 (длина ледяного поля 80 м, ширина 
10 м) . С двух сторон по периметру оно примо
рожено к твёрдым вертикальным стенкам и к 
одной торцевой (наклонной) стенке бассейна . 
Бассейн прямоугольной формы на 80% (64 м) 
длины заполнялся водой до уровня 2 м, а остав
шаяся часть (16 м) заполнялась до уровня 4 м . 
Моделированный лёд готовился путём «засе
ва» ледяными гранулами водной поверхности 
воды . Для этого холодная солёная вода распы
лялась в атмосфере ледового бассейна при тем
пературе воздуха −20 ÷ −25 °С [6] . Осевшие на 
поверхность воды ледяные частицы со средним 
диаметром 0,5 мм «спекались» и формировали 
ледяной каркас, подобный снегу . Такой лёд, по 
классификация Н .В . Черепанова [7], соответ
ствует льду типа В9 . Солёность воды составляет 
13,2 ‰, льда – 6,7 ‰ . Прочность моделирован
ного льда на изгиб – 18 кПа, на сжатие – 38 кПа, 
модуль деформации Е = 22 МПа, средняя плот
ность – 930 кг/м3 (приведены средние значе
ния); толщина льда – от 40 до 53 мм . С методи
ческой точки зрения такие свойства льда, как 
низкий модуль упругости и высокая гомологиче
ская его температура (0,95), а также остаточные 
напряжения, возникающие при формировании 
ледяного поля, наиболее соответствуют выпол
нению поставленной задачи исследования . 

Твёрдость моделированного льда измеряли 
с помощью портативного пенетрометра, снаб
жённого крестообразным наконечником [8] . 
Наконечник такой формы имеет высокую чув
ствительностью к структуре, поскольку при миде
левом сечении 2,5 см2 имеет рабочую поверхность 
72,8 см2 и при измерениях контактирует с боль
шим количеством ледяных кристаллов . Синхрон
но с измерениями твёрдости регистрировали па
раметры акустической эмиссии . Число измерений 
локальной твёрдости в продольных и поперечных 
профилях ледяного поля было достаточным для 
построения аппроксимирующей функции, харак
теризующей пространственную неоднородность 
прочности ледяного поля (до 125 точек на кри
вую) . Структура льда определялась по шлифам 
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в поляризованном свете . В условиях залегания 
количественное исследование микроструктуры 
льда выполняли с помощью акустических мето
дов: акустической эмиссии и импульснофазово
го . Комплексный подход позволяет связать мик
роструктуру льда и акустические характеристики 
с макромеханикой льда . Акустические параметры 
отражают изменение структуры льда в интеграль
ном виде, поэтому их связь с микроструктурой да
ётся в виде простых уравнений без потери досто
верности . Методики измерений и используемая 
аппаратура приведены в работе [8] .

Результаты исследований

Типичная зависимость локальной твёрдо
сти льда от координаты точек измерений в по-
перечном профиле ледового бассейна пред
ставлена периодической кривой 1 на рис . 1 . 
Вариации твёрдости составляют 43±2% в интер
вале от 26 до 60 кПа при ошибке измерений осе
вой силы 5% . Локальная твёрдость σT определя
лась путём измерения осевой силы Р, которая 
воздействует на наконечник с миделевым сече
нием S = 2,5 см2, и рассчитывалась по формуле 
σT = P/S . Периодическое чередование миниму
мов и максимумов на кривой 1 (см . рис . 1) ука
зывает на волновую природу изменения проч
ностных свойств льда . Поскольку в поперечном 
профиле ледяное поле ограничено плоскими па
раллельными стенками бассейна, при нормаль
ном падении бегущей волны на границу раздела 
соприкасающихся сред (льда и бетона) возника
ет стоячая волна . Условия формирования стоя
чей волны определяются отношением волновых 
сопротивлений бетона ρkVk и льда ρ0V0:

m0k = (ρkVk)/(ρ0V0) = (1800·3770)/(980·3800) = 1,8 . (1)

Согласно рассчитанному по соотноше
нию (1) значению величины m0k, границу разде
ла лёд–бетон нельзя считать ни абсолютно жёст
кой, ни абсолютно податливой . Часть упругой 
энергии отразится от стенки бассейна и в виде 
отражённой волны наложится на падающую 
волну . В результате в ледяном поле сформиру
ется стоячая волна, а во льду будет наблюдаться 
сочетание стоячей и бегущей волн .

Поскольку, согласно экспериментальным 
данным (кривая 1 на рис . 1), вблизи стенок наб

людается максимум локальной твёрдости и эти 
максимумы на кривой соответствуют узлам ско
ростей стоячей волны (лёд приморожен к стен
ке), максимальное уменьшение прочностных 
характеристик льда следует ожидать в пучностях 
скоростей стоячей волны . Отметим, что энергия 
колебаний стоячей волны локализована между 
соседними пучностями давления и скорости . 
Именно в объёмах с характерным размером λ/2 
происходит переход из упругой (потенциальной) 
в кинетическую энергию и обратно . Изза лока
лизации циклических деформаций происходит 
накопление дислокаций и уменьшение локаль
ной твёрдости (усталостное разупрочнение) .

Сравнение экспериментальных зависимо
стей локальной твёрдости от точек измерений, 
полученных для поперечных профилей на раз
ных длинах бассейна, позволяет сделать вывод, 
что плоскости узловых линий параллельны стен
кам бассейна . Данный экспериментальный факт 
подтверждает также формирование стоячей 
волны между стенками бассейна . Проведённые 
эксперименты говорят о волновой природе из
менений прочностных свойств льда и конкре
тизируют её функциональную структуру, ха
рактерную для стоячей волны . Таким образом, 
экспериментальная кривая локальной твёрдости 
(кривая 1 на рис . 1) представляет собой зеркаль
ное отражение узлов и пучностей стоячей волны .

Рис. 1. Зависимость твёрдости льда от координаты точ
ки измерений в профиле по ширине ледового бассейна:
1 – экспериментальная кривая; 2 – аппроксимация
Fig. 1. Dependence of ice hardness on the coordinate of 
the measurement point in the profile along the width of 
the ice pool:
1 – experimental curve; 2 – approximation
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Стоячая волна, как колебания с периодиче
ски изменяющейся амплитудой и с характерным 
пространственным чередованием узлов и пучно
стей, образуется в результате сложения (интерфе
ренции) волн . В рассматриваемом случае плоская 
стоячая волна формируется внутри ледяного поля 
между твёрдыми боковыми стенками бассейна . 
Если ледяное поле приморожено к идеально твёр
дой стенке, то на ней образуются узел скорости и 
пучность перепада давления . При сложении пада
ющей и отражённой волн, имеющих одинаковые 
амплитуды А0, частоты и длины волн λ, смеще
ние χ в результирующей (стоячей) волне записы
вается в виде следующего уравнения:

χ = (2А0|sin(2πx/λ)|)cos ωt, (2)

где ω – циклическая частота; х, t – переменные 
значения соответственно длины и времени .

Поскольку расстояние между соседними уз
лами или пучностями равно λ/2, по экстремумам 
на кривой 1 рис . 1 определяется длина волны λ, 
а уравнение (2) может быть использовано для 
аппроксимации полученной экспериментальной 
зависимости . При жёстком креплении ледяного 
поля к стенкам бассейна смещение и скорость 
на границе равны нулю, фазы смещения и ско
рости меняются на 180°, а коэффициент отраже
ния определяется из соотношения

Rk0 = (m00 − 1)/(mkk + 1) = 0,8/2,8 = 0,29 . (3)

Для условий эксперимента, согласно урав
нению (3), в лёд возвращается около 30% энер
гии падающей волны . Поскольку при отраже
нии волн от границ контакта льда со стенкой 
бассейна неизбежны потери энергии, амплитуда 
отражённой волны оказывается меньше ампли
туды падающей волны . Соответственно в узлах 
амплитуда стоячей волны уменьшается не до 
нуля, а до некоторого минимального значения, 
причём незатухающие стоячие волны могут су
ществовать в ледяном поле только при наличии 
источников упругих волн, которые должны ком
пенсировать потери энергии .

Условно выделены два типа источников 
упругих волн – внешние и внутренние . К внеш
ним относятся колебания, создаваемые дви
жущейся тележкой, и периодические нагруз
ки, связанные с осаждением замёрзших капель 
воды, включая источники внешних шумов . Под 
внутренними источниками понимается коге

рентное излучение упругих волн при послой
ном намораживании льда, а также при контакт
ном взаимодействии льда со стенками бассейна 
в процессе замораживания воды (включая тер
мические напряжения) . 

Текстура моделированного льда форми
руется в результате совместного влияния ква
зистатических и динамических напряжений . 
Динамические напряжения возникают при рас
пространении во льду упругих волн . В стоячей 
волне они локализованы в ограниченных объёмах 
льда (между соседними пучностями давления и 
скорости), в которых и происходят деформацион
ные изменения структуры . Именно условия, воз
никающие при переходе потенциальной энергии 
колебаний стоячей волны в кинетическую, ока
зываются определяющими для реализации дис
локационного метаморфизма льда . Возникшие в 
этих объёмах льда изменения структуры «замо
раживаются» и рассматриваются как новый эле
мент текстуры ледяного поля . Квазистатические 
напряжения возникают во льду уже при фазо
вом переходе воды, например, при её послойном 
замораживании . Кроме напряжений, которые 
развиваются внутри образующегося слоя льда, 
усиливающее влияние на механизм воздействия 
упругих волн и на структуру моделированного 
льда оказывают также термические напряжения, 
особенно в условиях бокового стеснения . Влия
ние остаточных напряжений на накопление де
формационных дефектов и механизм рекристал
лизации – предмет дальнейших исследований .

Таким образом, каждое значение измерен
ной твёрдости представляет собой реплику ло
кальной прочности льда, структура которой 
сформировалась под бóльшим или меньшим 
воздействием стоячей волны . Минимальная 
твёрдость льда соответствует пучностям стоячей 
волны . Именно здесь динамическая вязкость 
льда уменьшается, а следовательно, снижается 
и его твёрдость (механизм динамической рекри
сталлизации) [5] . Напротив, максимальное зна-
чение твёрдости отвечает области узловой точки 
стоячей волны, в которой скорость деформации 
минимальна . Чередование максимумов и мини
мумов на экспериментальной кривой 1 рис . 1 – 
результат накопления деформационных дефек
тов в характерных объёмах льда . Медленное 
изменение амплитуды кривой 1 на рис . 1 обус
ловлено модуляцией, т .е . наложением, по край
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ней мере, двух колебаний – несущей и модули
рующей частоты . По расстоянию между двумя 
соседними максимумами на эксперименталь
ной кривой 1 определена длина волны λ = 2 м 
(продольная волна) . В результате аналогичной 
процедуры с модулирующей волной (кривая 2) 
установлена длина волны λ = 5 м (изгибногра
витационная волна) . Изгибногравитационная 
волна длиной λ = 5 м (кривая 2) модулирует про
дольную волну длиной λ = 2 м (кривая 1) с глу
биной модуляции около 0,2 . Обычно для иссле
дования волновых процессов с такой длиной 
волны в качестве датчиков применяют геофоны . 
В рассматриваемом случае использовано свой
ство льда сохранять в «замороженном» виде вто
ричную текстуру льда, которая сформировалась 
в узлах и пучностях стоячей волны и проявля
ется в периодической зависимости локальной 
твёрдости льда от координаты точек измерений . 

Независимое подтверждение такой интер
претации выделенных длин волн – оценка фа
зовой скорости продольной волны . Согласно 
Д .Е . Хейсину [9], при толщине плавающего льда 
много меньше длины волны h << λ фазовая ско
рость записывается в виде

V = b{ρ0(k0h)3(3(ρa + ρ0 k0 h))−1[1 − (а/b)2]}1/2, (4)

где h = 0,041 м; a = (22 МПа/930 кг/м3)1/2 = 
153,8 м/с и b = 0,65 а = 100 м/с – соответст
венно скорости продольных и сдвиговых волн; 
ρ0, ρa – соответственно плотности льда и воды; 
k0 = 2π/λ – волновое число .

Подставляя в формулу (4) значения величин, 
соответствующие обозначениям, находим фа
зовую скорость распространения V = 12,8 м/с 
и частоту колебаний f = V/λ = 6,4 Гц . Рассчи
танные значения фазовой скорости не проти
воречат опубликованным в работе [4] . Близ
кая частота колебаний 5 Гц зарегистрирована в 
спектре контактного разрушения при пенетра
ции льда . В рассматриваемом случае необрати
мые изменения структуры льда под действием 
энергии акустической волны происходят в ос
новном в результате комбинированного воздей
ствия конечной амплитуды колебаний и стати
ческих напряжений . Отметим, что остаточные 
локальные напряжения присутствуют во льду с 
момента замораживания воды . Подтверждение 
этому – визуально наблюдаемые трещины на 
больших толщинах природного ледяного покро

ва, например, на оз . Байкал . Дополнительный 
локальный нагрев в пучностях стоячей волны 
способствует уменьшению зернограничного тре
ния, снижению предела текучести и увеличению 
пластичности . Можно ожидать, что максималь
ная эффективность этих факторов проявится на 
стадиях кристаллизации воды и формирования 
каркаса ледяного поля. 

Для выявления основных закономерностей 
формирования волновых структур и их влияния 
на прочность ледяного поля была выполнена 
серия экспериментов . В отличие от предыдущих 
экспериментов измерения локальной твёрдо
сти выполнялись в продольных профилях ледяно-
го поля на разном удалении от стенок бассейна 
и в разные промежутки времени после «засева» . 
Такая постановка процедур измерений локаль
ной твёрдости предполагала получить ответ на 
вопросы, как во времени происходит накопле
ние деформационных дефектов и какой фактор 
можно считать доминирующим в эволюции де
формационных дефектов . Первоначально пред
полагалось, что к основным источникам волн 
относятся технологические вибрации и движу
щаяся нагрузка, создаваемая массой осаждаю
щихся ледяных гранул . Эксперименты показали 
(рис . 2), что ледяной каркас образуется посте
пенно, но процесс его формирования начина
ется сразу, как только гранулы льда касаются 
свободной поверхности воды . По данным изме
рения локальной твёрдости и фотосъёмки мик
рошлифов условно выделены два этапа форми
рования ледяного каркаса .

Первый этап. Выполненные через 1 ч после 
приготовления поля моделированного льда из
мерения локальной твёрдости (кривая 2 на рис . 2) 
показали, что твёрдость льда достигла своего 
«половинного» значения . Однако акустические 
свойства льда и условия на границе его контакта 
со стенками бассейна продолжают непрерывно 
меняться, соответственно смещаются положе
ния максимумов и минимумов стоячей волны . 
Поэтому чёткие контуры вторичных текстур 
льда не успевают сформироваться . Отметим, что 
дальнейшее образование ледяного поля (процесс 
спекания замёрзших капель воды и метамор
физм льда) происходило без воздействия «внеш
них» факторов, например, технологической 
вибрации и движущейся нагрузки . Поскольку 
процесс вторичного метаморфизма продолжал
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ся при отсутствии внешних вибраций, источник 
колебаний должен был находиться внутри ледя
ного поля . Такой источник, повидимому, коге
рентное излучение упругих волн при заморажи
вании воды, т .е . само ледяное поле [10] . 

Второй этап. Через 20 ч после «засева» (кри
вая 1 на рис . 2) влияние «внутренних» факторов 
проявилось в полной мере, а время оказалось до
статочным для завершения формирования вол
новой картины прочностных свойств ледяного 
поля . Это, однако, не означает, что на первом 
этапе формирования ледяного каркаса влияние 
волновых структур не проявлялось . Напротив, 
половинная прочность ледяного каркаса была 
достигнута уже к первому часу и происходила 
под волновым воздействием, но акустические 
свойства ледяного каркаса и условия на границе 
контакта непрерывно менялись . Такая лабиль
ность условий и свойств не позволила локали
зоваться дефектам . Необходимая для этого ста
бильность свойств и условий была достигнута 
только на втором этапе формирования ледяного 
каркаса, и картина такого влияния проявилась в 
полной мере (кривая 1 на рис . 2) .

Анализ рис . 2 показывает, что необходимое 
условие для завершения формирования вол
новой структуры в ледяном поле – примора

живание льда к бортам бассейна . Кроме того, 
необходимы два достаточных условия: первое – 
присутствие источника гармонических коле
баний; второе – напряжённое состояние льда . 
Как показал эксперимент, эти условия взаимо
связаны . Под завершённостью здесь понимается 
формирование не только жёсткого ледяного кар
каса, его способность сохранять вторичную тек
стуру, но и установление адгезионного контакта 
со стенками бассейна . Отметим, что жёсткость 
ледяного каркаса и степень его примерзания к 
стенкам бассейна определяют волновую струк
туру и эффективность её влияния на локальную 
твёрдость и прочность льда .

Исследования микрошлифов моделирован
ного льда непосредственно по месту залегания 
на разных этапах подготовки ледяного поля по
казали, что образование ледяного каркаса сопро
вождается замораживанием воды между ледяны
ми гранулами . Замораживание изменяет условия 
не только на границе контакта льда со стенка
ми бассейна, но и в ледяном поле (расширение 
льда, нормальные напряжения и излучение ко
герентных колебаний) . Дальнейшие микроско
пические исследования текстур формирующе
гося льда планируется проводить в направлении 
совершенствования методики их визуализации . 

Рис. 2. Зависимость силы сопротивления солёного льда внедрению крестообразного наконечника от коор
динаты измерений: 
1 – по данным измерений, выполненных через 20 ч; 2 – по данным измерений, выполненных в течение часа после «засева»
Fig. 2. The dependence of the resistance force of salt ice to the introduction of a cruciform tip on the coordinate of 
measurements:
1 – according to measurements taken after 20 hours and 2 – within an hour after «seeding»
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Метод пенетрации оказался более «чувствитель
ным» к формированию вторичных текстур, чем 
работа со шлифами в поляризованном свете .

Напряжения, возникающие при заморажи
вании воды, вызывают локальные деформаци
онные изменения структуры льда, сопровожда
ющиеся излучением упругих волн . В результате 
возникают волновые структуры, которые, в свою 
очередь, формируют «замёрзшие волны» в ледя
ном поле . Комплексное воздействие этих фак
торов изменяет текстуру ледяного каркаса по 
всей его толщине и отражается в локальной не
однородности, проявляющейся в профилях мак
роскопических характеристик прочности льда, 
оцениваемой по его твёрдости . На этой стадии 
формирования ледяного поля внутренний ис
точник излучения оказывает доминирующее 
влияние, что подтверждает кривая 2 на рис . 2 . 

Интервал значений локальной твёрдости мо
делированного льда зависит, при прочих равных 
условиях, от режима замораживания, толщины 
ледяного поля и температуры воздуха . Эти фак
торы в процессе экспериментов изменялись в 
небольшом интервале своих штатных значений, 
поэтому в настоящей статье не рассматривают
ся . Внимание было сосредоточено на законо
мерностях формирования стационарных перио
дических волновых структур . Выводы о влиянии 

этих структур на локальную твёрдость моделиро
ванного льда подтвердились многочисленными 
измерениями локальной твёрдости в продоль
ных профилях ледяного поля .

На рис . 3 представлена типичная экспери
ментальная зависимость локальной твёрдости 
от точки измерений для продольного профиля 
ледяного поля (кривая 1) . Аналогичные каче
ственные зависимости получены для продоль
ных профилей с разным удалением от бортов 
бассейна . Осцилляции локальной твёрдости, по
лученные для продольного профиля (кривая 1 на 
рис . 3), как и в предыдущих сериях измерений 
(см . рис . 1 и 2), свидетельствуют об интерферен
ции волн . Картина наблюдаемого явления свя
зана главным образом с механизмом накопления 
дислокаций и увеличением их подвижности под 
действием переменных напряжений и скоростей 
в стоячей волне . Мерная база в продольном про
филе составляла 65 м и содержала 125 точек из
мерений . Осцилляции локальной твёрдости про
исходят в интервале от 36 до 104 кПа . Такой же 
интервал осцилляций наблюдался в предыдущей 
серии измерений (кривая 1 на рис . 2) .

При сравнении экспериментальных зависи
мостей локальной твёрдости в профилях вдоль 
и поперёк ледового бассейна установлено, что 
в обоих случаях они имеют вид периодических 

Рис. 3. Зависимость твёрдости от координаты точки измерений вдоль ледового бассейна: 
1 – экспериментальная кривая; 2 – аппроксимация (модулирующая волна) 
Fig. 3. The dependence of hardness on the coordinate of the measurement point along the ice pool:
1 – experimental curve; 2 – approximation (modulating wave)
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функций, характерных для волнового процес
са . Условно выделены масштабы периодических 
повторений экстремумов локальной твёрдости 
(2, 5 и 40 м) . Пределы прочности льда, оцени
ваемой по его твёрдости, изменяются в близких 
пределах значений этой величины и зависят от 
толщины ледяного поля и температуры возду
ха . Этим объясняются небольшие расхождения 
абсолютных значений локальной твёрдости для 
льда разных серий измерений (под серией изме
рений понимаются все измерения, выполнен
ные для ледяного поля конкретной даты при
готовления) . Длина волны λ = 2 м соответствует 
бегущей продольной волне, механизм генерации 
которой обусловлен, повидимому, резонансны
ми колебаниями вторичной текстуры ледяного 
поля, образовавшейся в результате метаморфиз
ма льда . Колебания с длинами волн 5 и 40 м от
вечают изгибногравитационным волнам . Зна
чения этих длин волн обусловлены геометрией 
ледового бассейна . 

Таким образом, осцилляции локальной твёр
дости льда есть зеркальное отражение фазовой 
поверхности амплитуды (проекции скорости) 
стоячей волны . Для плоской стоячей волны ам
плитуда колебаний может быть вычислена по 
уравнению [11]

χ = А0 cos(πm/а)x cos(πn/b)y, (5)

где m, n – число колебаний, которое укладывает
ся соответственно по длине ледяного поля 
а = 80 м и ширине бассейна b = 10 м (m, n = 1, 2, 
3…∞; m = n ≠ 0) .

Для рассматриваемого случая уравнение (5) 
записывается в следующем виде:

χ = А1 cos(πm/а)x cos(πn/b)y + А2 cos πx cos πy, (6)

где А1 и А2 – амплитуды складывающихся волн, 
определяются из эксперимента (см . рис . 1 и 3) .

Модельное представление волновых струк
тур в ледяном поле – уравнение (6) – качествен
но соответствует экспериментальным зависи
мостям его локальной твёрдости от координаты 
точки измерений (см . рис . 1–3) . Из него сле
дует, что фазовая поверхность амплитуды стоя-
чих волн в ледяном поле не монохромна . Также не 
монохромна, по данным экспериментов, и по
верхность локальной твёрдости ледяного поля . 
Следствие такой немонохромности – присут
ствие линий узловых точек на фазовой поверх

ности амплитуд стоячих волн . По определению, 
эти линии должны быть расположены парал
лельно боковым стенкам бассейна и их коорди
наты должны быть фиксированы . Это было бы 
возможно, если бы граница контакта была иде
альная (жёсткая вертикальная гладкая стенка 
бассейна с коэффициентом отражения 100%), 
а условия на границе лёд–стенка были бы не
изменные (адгезионный контакт стабилен, гра
диент температуры равен нулю) . Практически 
всегда присутствует градиент температуры, как 
и отклонения от идеальных условий . 

Так, для поперечного профиля (лёд примо
рожен к боковым стенкам бассейна) отноше
ние волновых сопротивлений льда ρ0V0 и бето
на ρkVk равно 1,8 при коэффициенте отражения 
R0К = 0,29 . Для продольного профиля (один 
торец приморожен к стенке, другой контакти
рует с водой) эти величины также будут равны 
соответственно 1,8 и 0,29, а отношение волно
вых сопротивлений льда ρ0V0 и воды ρаVа соста
вит 2,5 при коэффициенте отражения R0А = 0,43 . 
Поэтому от свободного края ледяного поля в лёд 
будет отражаться на 14% больше упругой энер
гии волн . В связи с этим влияние волновых 
структур изначально будет другое, чем в попе
речном профиле . Кроме того, толщина ледяных 
полей, в которых выполнялись серии измере
ний, изменялась от 40 до 53 мм . Если рассматри
вать эту связь линейной, то различия составят 
26% . Все эти погрешности, казалось бы, не так 
велики, но суммарное их влияние может стать 
существенным . Отметим также, что ледяной по
кров в бассейне не идеален ни по толщине льда, 
ни по градиенту температур . Не исключено и 
влияние поглощения колебательной энергии, и 
её излучение ледяным полем . По этой причине 
колебательная скорость в узлах стоячих волн не 
будет достигать нуля .

Тем не менее, наблюдаемый эффект немоно
хромности заслуживает особого внимания как 
одна из особенностей формирования волновых 
структур и их влияния на прочностные свойства 
солёного льда . На практике выбор точки «нуле
вого отсчёта» – координаты узловых линий, как 
правило, содержит систематическую погреш
ность (свою для каждого профиля) . Понятно, 
что сравнивать однородные эксперименталь
ные величины можно только при условии пол
ной идентичности условий . Поэтому приходит
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ся очень внимательно оценивать возможность 
традиционных сопоставлений так называемых 
«средних» значений прочностных характеристик 
ледяного поля .

Итак, в ледовом бассейне прямоугольной 
формы под воздействием комбинированных ис
точников излучения волн создаётся квазиста
ционарная периодическая волновая структура . 
Под совместным действием волновых полей и 
остаточных напряжений формируется вторич
ная текстура моделированного льда, а следова
тельно, изменяются его прочностная характе
ристика и динамическая твёрдость . Эффект от 
воздействий стоячих волн усиливается остаточ
ными напряжениями, возникшими в процес
се формирования ледяного поля, включая сжи
мающие (термические) напряжения со стороны 
боковых стенок бассейна . Собственные резо
нансные частоты ледяного поля определяются 
упругостью льда, его геометрией, вторичными 
текстурами и условиями на границе (обжатие на 
боковых стенках бассейна) . 

Эффект изменения прочности моделиро
ванного льда под действием волновых структур 
заслуживает дальнейшего исследования, пре
жде всего в плане возможного «переноса» ре
зультатов, полученных в бассейне, на природ
ный лёд в условиях залегания . Однако различия 
прочностных и структурных характеристик мо
делированного и природного льда делают воз
можность такого переноса не вполне очевид
ной . Контролируемые условия формирования 
моделированного льда в бассейне, а также прак
тически неограниченная возможность приме
нения измерительной аппаратуры позволили до
стичь бóльшей определённости в интерпретации 
экспериментальных результатов, чем это было 
бы возможно изначально в природном льде по 
месту залегания . 

С учётом накопленного опыта разработан
ный подход был применён для исследования 
локальной твёрдости природного ледяного по
крова на подмосковной реке Десне (55°30′ с .ш . 
и 37°26′ в .д .) . Речной лёд в виде пластины тол
щиной 0,48 м с двумя слоями разной структу
ры имел типичное строение ледяного покрова 
прес ных водоёмов [12] . Верхний слой мелкокри
сталлического льда толщиной 9 см и плотностью 
ρ = 887±5 кг/м3 при −10 °С образован кристал
лами со средним диаметром 0,1÷0,2 см с неболь

шим количеством воздушных включений . Ниж
ний прозрачный слой льда толщиной 39 см имел 
плотность ρ = 909±5 кг/м3 и был образован кри
сталлами со средним диаметром 1–2 см длиной 
до 12 см . Температура воздуха во время измере
ний составляла −10 °С . 

Локальная твёрдость природного льда опре
делялась с помощью портативного пенетромет
ра [8], но в методику измерений были внесены 
изменения . Так, крестообразный наконечник 
был заменён на наконечник с шаровой рабо
чей поверхностью (радиус 40 мм) . Максималь
ная осевая сила соударения увеличена до 650 Н 
за счёт повышения начальной скорости соуда
рения с 0,8 до 2,3 м/с . Это позволило создать 
среднее контактное давление, при котором пла
стические деформации льда становятся домини
рующими, а локальная твёрдость – достаточно 
чувствительной к его строению . Расчётная тол
щина льда, которая формирует «отклик» в виде 
деформационной зависимости «напряжение–
время», составляет около 0,3 м, а время соуда
рения – доли миллисекунды . Время очистки от 
снега локальной площадки, на которой выпол
нялись измерения, не превышало 10–15 с . 

Измерения вели на площадках, располо
женных через каждые 2 м поперёк и вдоль русла 
реки . Результаты измерений приведены на рис . 4 
в виде зависимостей приведённой твёрдости 
σi / σ10м от координаты измерений . За точку при
ведения выбрана твёрдость льда на площадке, 
удалённой от правого берега на 10 м (прямоли
нейный участок русла реки) . Явно выраженная 
периодичность кривой 1 и отсутствие такой же 
периодичности на кривой 2 рис . 4 свидетель
ствуют о возможном воздействии на структу
ру речного льда стоячих волн, возникающих 
между берегами реки . Наблюдаемые отклоне
ния (кривая 1) от точки приведения превышают 
30%, тогда как относительная ошибка измере
ний твёрдости однородного материала составля
ет не более 1% .

Из рис . 4 видно, что наибольшая простран
ственная изменчивость твёрдости льда наблю
дается поперёк русла реки (кривая 1), особен
но вблизи припая, а меньшая – вдоль её русла 
(кривая 2) . Это не противоречит условию об
разования стоячих волн в речном льде . В рас
сматриваемом случае берега реки служат не 
только отражателем волн, но и препятствием, 
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способствующим возникновению термических 
напряжений . Так, при суточных колебаниях 
температуры, особенно при резком ночном по
холодании, речной покров прогибается вниз, 
а при резком потеплении – вверх . Берега при 
этом играют роль бокового ограничителя . Тер
мические напряжения и разные условия кон
такта ледяного поля с левым и правым берегами 
реки несколько усложняют картину, но эффект 
периодического изменения локальной твёрдо
сти всё ещё остаётся достаточно чётко выражен
ным . Отметим, что закономерности формирова
ния периодических волновых структур в речном 
ледяном покрове (длины волн метрового диа
пазона) те же самые, что и в моделированном 
льде . В обоих случаях их образование обуслов
лено формой и габаритами ледяного поля, отно
шением волновых сопротивлений льда и грунта, 
геометрией ледяного поля и неровностью бере
гов реки (размер и наклон поверхности контак
та льда с грунтом) . Таким образом, полевые из
мерения динамической локальной твёрдости в 
поперечном профиле речного ледяного покрова 
(природный лёд) качественно подтвердили ре
зультаты, полученные в ледовом бассейне на мо
делированном льде . 

Образование в ледяном покрове вторичных 
текстур льда с уменьшенной прочностью объ
ясняется накоплением деформационных де
фектов . Для количественной оценки размеров 
подвижных элементов ледяного каркаса были 
использованы акустические спектры, генери
руемые при его контактном разрушении . Связь 
между микро и макросвойствами льда устанав
ливалась с помощью линейной модели, состоя

щей из n (двух или более) идентичных матери
альных точек, имеющих одинаковую массу m 
и соединённых упругими связями одинаковой 
жёсткости k [5] . Для определения эффективных 
размеров подвижных элементов строения мо
делированного льда использован амплитудно
частотный анализ, основанный на точном ре
шении дифференциального уравнения (модель 
гармонического осциллятора) . Эффективные 
размеры R подвижных элементов льда определя
лись по формуле [5]

R = (k/(16π3  f  2 ρ0))1/3 . (7)

Подставляя в уравнение (7) значения 
плотности кристаллической решётки льда 
ρ0 = 916,8 кг/м3, жёсткости связи k = 56 Н/м и 
частоты для первого f1 = 2,7 Гц и последующе
го максимума f2 = 2616 Гц, получаем следую
щие значения характерных размеров текстуры 
ледяного поля: R1 = 26 мм и R2 = 0,25 мм . Рас
считанные таким образом размеры совпадают с 
толщиной ледяного поля (52 мм) и диаметром 
(~0,5 мм) ледяных гранул, которые образуются 
при замораживании распыляемой воды в пере
охлаждённой атмосфере ледового бассейна . 

Исследуемый тип льда называется мелкозер
нистым (FG) моделированным льдом [13], кото
рый нарастает ламинирующими слоями над по
верхностью воды в ледовом бассейне . Структура 
этого льда определялась по шлифам до проведе
ния измерений и в процессе контактного разру
шения (при пенетрации) по акустическим спек
трам . Верификация модели в рабочем диапазоне 
от 2 Гц до 20 кГц устанавливалась сопоставле
нием значений рассчитанных эффективных раз

Рис. 4. Зависимость локальной твёрдости речного покрова от координаты точки измерений: 
1 – поперёк русла реки; 2 – вдоль русла реки
Fig. 4. The dependence of the local hardness of the river cover on the coordinate of the measurement point:
1 – across the river bed; 2 – along the river bed
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меров осцилляторов с экспериментально опре
делёнными размерами кристаллов льда . Данные 
анализа акустических спектров контактного раз
рушения льда использовались для контроля про
цессов формирования ледяного поля в ледовом 
бассейне и динамики движения корпусов судов 
в моделированном льде [14] . Результаты иссле
дований можно использовать для определения 
пространственновременнóй неоднородности 
любых других ледяных полей, а также для дис
танционного изучения контактного разрушения 
льда, включая взаимодействие придонного льда 
с ложем ледников .

Обсуждение результатов

Исследована пространственновременнáя 
изменчивость локальной твёрдости солёного 
льда в ледяном поле динамического типа форми
рования . Установлена повторяемость значений 
локальной твёрдости как функции координат 
точек измерения в продольных и поперечных 
профилях ледяного поля . Экспериментальные 
зависимости твёрдости как функции координат 
имеют вид стационарных периодических вол
новых структур . Этот факт послужил основа
нием рассматривать осцилляции значений ло
кальной твёрдости как результат формирования 
вторичных текстур льда (динамический мета
морфизм) в узлах и пучностях стоячих волн в ле
дяном поле . Индикаторами волновых процессов 
стали вторичные текстуры льда, которые коли
чественно определяли по значениям локальной 
твёрдости . Полученные закономерности в виде 
периодических зависимостей локальной твёрдо
сти ледяного поля отражают влияние волновых 
процессов на прочность солёного льда . Факти
чески разработан метод исследования волновых 
структур в ледяном поле, лежащем на гидравли
ческом основании . 

В интерпретации экспериментальных ре
зультатов использованы известные факты: излу
чение акустических волн при фазовом перехо
де (замораживании воды) [10]; возникновение 
остаточных напряжений при послойном замо
раживании льда [15]; формирование вторич
ных текстур льда с пониженной динамической 
вязкостью и, следовательно, прочностью под 
действием импульсов напряжений [5] . По экс

периментальным данным определены длины 
бегущих волн, построена фазовая поверхность 
волновых структур, а также оценены размеры 
подвижных элементов структуры льда . Полу
ченные данные сопоставлены с теоретически 
рассчитанными их значениями . Непротиворе
чивость полученных результатов данным и вы
водам других исследователей позволяет рас
сматривать влияние волн на формирование 
вторичных структур льда как один из факторов 
пространственновременнóй неоднородности 
прочностных свойств ледяных полей . 

На волновой характер пластических дефор
маций впервые обратил внимание А .В . МакРей
нольдс [16], который исследовал прерывистую 
неоднородную пластическую деформацию поли
кристаллов с помощью метода диффракционной 
решётки . Дж .Ф . Белл [17] продолжил эти иссле
дования, используя метод акустической эмиссии . 
Генерация импульсов напряжений при пластиче
ской деформации остаётся объектом исследова
ния и в настоящее время как фактор воздействия 
на пластическое течение льда [18] . Однако дей
ствие акустических волн на пластичность льда 
всё ещё исследовано недостаточно . Перспектив
ность таких исследований показана на примере 
влияния расходящихся и сходящихся фронтов 
импульсов напряжений на структуру льда в огра
ниченном объёме (сопло Лаваля) [5, 14] . 

В настоящей работе формирование волновых 
структур и их влияние на прочность льда иссле
довались в ледяном поле солёного льда площа
дью 800 м2 . Измерения локальной твёрдости в 
различные промежутки формирования ледяно
го поля подтвердили, что основным источником 
упругих колебаний может быть когерентное из
лучение упругих волн при замораживании воды, 
т .е . само ледяное поле . Энергии этого излучения 
оказалось достаточно для образования вторич
ных текстур льда при наличии остаточных на
пряжений, возникающих в случае послойного 
намораживания ледяного поля . Достоверность 
формирования волновых текстур в условиях 
естественного залегания проверена на речном 
льде толщиной 0,49 м (подмосковная р . Десна) .

Влияние волновых структур на прочностные 
и реологические свойства льда может быть про
слежено при решении задач контактной механи
ки разрушения льда . Ключевой момент здесь – 
понимание волновых процессов, происходящих 
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в ледяных полях, и условий, определяющих фор
мирование волновых структур и прочностные 
характеристики промежуточных слоёв . Разрабо
танная методика полевых испытаний и реали
зующая этот подход измерительная аппаратура 
позволяют выполнять исследования ледяных и 
снежных полей как для научных целей, так и для 
практических приложений .

Заключение

Настоящая публикация – завершающая 
часть цикла работ, посвящённых решению фун
даментальной проблемы гляциологии о коли
чественной связи микроструктуры льда с его 
макроскопическими свойствами, а именно: не
линейным волновым процессам во льду и их 
влиянию на формирование вторичных тек
стур в природном льде . Исследуемые меха
низмы позволяют понять, как и почему про
исходят подвижки ледников, чем объясняется 
пространственновременнáя неоднородность 
ледяных и снежных покровов, а также наметить 
пути к изучению механики контактного разру
шения льда в придонных слоях ледников . Как 
всякая замкнутая задача, она имеет реальные 
практические приложения уже на данном этапе 
решения, например, совершенствование мето
дик, связанных с испытанием моделей судов и 
ледостойких сооружений в ледовом бассейне в 
зависимости от условий на фрикционном кон
такте, параметров движения модели, а также фи
зикомеханических и прочностных свойств льда .

Долгое время в экспериментальной механике 
движения больших и малых объёмов льда игно
рировалось влияние нелинейных волновых про
цессов . Рассматривались в основном линейные 
процессы и соответствующие им дифференци
альные уравнения, которые не отражали фунда
ментальных свойств реального льда (механика 
ледников Паундера и многочисленные совре
менные модели) . Наконец наступил критиче
ский момент, когда не в зарубежных, а в отече
ственных журналах был опубликован ряд статей, 
открывающих новое направление исследований 
в современной гляциологии . Было исследовано 
также влияние волновых процессов на прочность 
природного льда в частично замкнутых объёмах . 
Волновой метаморфизм льда рассматривается 

в качестве одной из причин пространственно
временнóй изменчивости текстуры, а следова
тельно, и прочностных свойств ледяных полей . 
С этой целью была измерена локальная твёрдость 
ледяного поля динамического типа формирова
ния площадью 800 м2, лежащего на поверхности 
жидкости в бассейне прямоугольной формы и 
примороженного с трёх сторон к его бортам . Экс
периментальные зависимости локальной твёрдо
сти как функции координат точек измерения в 
продольных и поперечных профилях имеют вид 
стационарных периодических волновых структур . 
Осцилляции твёрдости составляют от 40 до 60% 
при погрешности измерений 5–7% .

Установлено, что стационарные перио
дические волновые структуры в ледяном поле 
формируются в результате интерференции из
гибногравитационных и продольных волн . 
Подтверждён волновой механизм метаморфиз
ма солёного льда . Рассчитаны фазовые скоро
сти . Получено соответствие теории и экспери
мента . Волновой динамический метаморфизм 
реализуется при смешанном типе возбуждения . 
Доминирующий источник упругих волн в ледя
ном поле при отсутствии внешних воздействий 
(промышленные или сейсмические вибрации) – 
когерентное излучение в самом льде . 

Дополнительные исследования динамиче
ской локальной твёрдости в речном ледяном по
крове подтвердили формирование аналогичных 
стационарных периодических волновых струк
тур в природном льде . Количественно определе
но влияние волновых структур на прочностные 
свойства ледяного поля как одного из возмож
ных факторов пространственновременнóй из
менчивости льда в условиях залегания . Получен
ные результаты могут быть использованы при 
определении ледовых нагрузок на плавучие и 
стационарные морские платформы, при разра
ботке эффективных технологий проектирования 
корпусов ледоколов и судов ледового плавания, 
а также для понимания движения льда в придон
ных слоях ледников .
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