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В Санкт-Петербурге состоялся XVII Гляциологический симпозиум

XVII Гляциологический симпозиум проходил с 17 по 20 ноября 2020 г. в Санкт-Петербурге в Арк тическом и Антарктическом научно-ис-
следовательском институте. В нём приняли участие около 120 человек, из которых 74 человека выступили очно, а 41 человек – в форма-
те онлайн. Симпозиум охватил широкий круг проблем гляциологии и криолитологии, связанных с изучением снежного покрова, горных и 
полярных ледников, морских и подземных льдов. Заседания проходили в двух потоках. Основные секции охватывали горное оледенение, 
льды полярных регионов, ледниковые озёра, снежный покров и снежные лавины, изменения оледенения, включая палеоаспекты. Всего 
было заслушано 125 докладов, в том числе 65 очных, 41 в формате онлайн и 19 стендовых. В числе докладчиков в системе онлайн было во-
семь иностранных участников из Индии, Казахстана, Киргизии, Китая и Таджикистана. Российские докладчики представляли Москву, Санкт-
Петербург, Архангельск, Мурманск, Сочи, Нальчик, Новосибирск, Тюмень, Барнаул, Иркутск, Южно-Сахалинск, Петропавловск-Камчатский.

В представленных докладах рассматривались проблемы климата и изменений окружающей среды полярных и высокогорных райо-
нов Земли; пространственные изменения горных ледников Кавказа, Алтая, Восточной Сибири и Тянь-Шаня, включая дистанционные ме-
тоды исследований, измерения баланса массы, речной и ледниковый сток; эволюция покровного оледенения в полярных и приполярных 
районах; снежный покров и лавины, включая методы исследований снега, снеготаяние и речной сток, нормативные документы и методы 
защиты от лавин; палеоклиматические материалы и особенности оледенения в прошлом; морские льды, включая айсберговый сток и из-
менения условий навигации.

В числе докладов, привлёкших внимание, назовём следующие: 
О.Н. Соломина – «Необычно ли современное отступание ледников в масштабах голоцена?»;
П.А. Торопов – «Метеорологические факторы интенсивного сокращения горного оледенения Алтая в XX–XXI вв.»;
Е.У. Миронов – «Пространственное распределение и морфометрия опасных ледяных образований в морях Российской Арктики»;
Д.В. Банцев – «Изотопный состав льда ледников Юго-Восточного Алтая»; 
А.Я. Муравьев – «Сокращение оледенения северной части Срединного хребта на Камчатке за последние 65 лет»; 
Н.А. Задорожная – «Метан в подземных льдах Западной Арктики»; 
С.С. Черноморец – «Активизация обвалов на Центральном Кавказе и их влияние на динамику ледников и селевые процессы»;
В.П. Гулевич – «Проблемы защиты дорог России от снежных лавин». 

Несколько докладов сотрудников лаборатории ААНИИ во главе с В.Я. Липенковым были посвящены исследованиям ледникового 
керна из глубокой скважины на станции Восток и возможностям поиска глубинного керна льда в возрасте около 1 млн лет.

На симпозиуме было утверждено новое руководство Гляциологической ассоциации, которое будет координировать работу гляциоло-
гов Северной Евразии в ближайшие четыре года: Президент Ассоциации – Андрей Фёдорович Глазовский, Почётный президент Ассоциа-
ции – Владимир Михайлович Котляков, вице-президенты Ассоциации – Станислав Сергеевич Кутузов (Институт географии РАН), Дмитрий 
Александрович Петраков (МГУ), Алексей Анатольевич Екайкин (ААНИИ), Игорь Васильевич Северский (Институт географии, Казахстан), 
учёный секретарь Ассоциации Роберт Анатольевич Чернов (Институт географии РАН). Кроме того, в бюро Ассоциации вой дут Н.И. Осокин 
(Институт географии РАН), С.А. Сократов (МГУ), В.Я. Липенков, С.Р. Веркулич (ААНИИ), Н.А. Казаков (Южно-Сахалинск).

Участники симпозиума (фото С .С . Черноморца)
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Summary
In this work we have presented the results of numerical modeling of the age and temperature distribution 
in ice layers at Dome B site (79,02° S, 93,69° E, altitude 3807 m a.s.l., ice thickness about 2.5 km), located 
300 km to the west from Russian Antarctic station Vostok. Dome B is situated on the onset of the ice flow line 
passing through deep borehole 5G, and is considered as one of the most promising places to search for and 
to study the Easth’s oldest ice with the age of up to 1.5 Ma. According to our calculations, all realistic scenar‑
ios show the ice age at 60 m above the ice base to be considerably older than 1 Ma, and the glacier base tem‑
perature is well below the pressure melting point (−1.8 °С for pressure = 23 MPa). For the most likely sce‑
nario (accumulation rate 1.8 g/(cm2 year), effective ice surface temperature −64 °С and geothermal heat flux 
60 mW/m2) the ice age is 1.4 Ma and the basal temperature is about −13 °С that is close to the earlier pre‑
dictions from a 2D‑model. Maximum estimate of the «diffusion length» in the old ice (for the scenario in 
which the basal temperature reaches the melting point, and in which 30% of «excess diffusion» is taken into 
account) is 5.2 cm. In 1.4 Ma‑old ice a 40‑ka climatic cycle is squeezed into a 290‑cm thick ice layer. For this 
ratio of wave length and diffusion length the climatic signal attenuation (ratio between the signal amplitude 
after and before the diffusive smoothing) is 0.6%. Thus, due to the relatively low ice temperature here we may 
expect a nearly undisturbed climatic curve in the old ice core that will be drilled one day at Dome B. At the 
same time shorter oscillations with the wavelengths of < 1500 years will be totally erased by diffusion.

Citation: Ekaykin A.A, Lipenkov V.Ya., Tchikhatchev K.B. Preservation of the climatic signal in the old ice layers at Dome B area (Antarctica). Led i Sneg. 
Ice and Snow. 2021. 61 (1): 5–13. [In Russian]. doi: 10.31857/S2076673421010067.

Поступила 2 декабря 2020 г. / После доработки 11 декабря 2020 г. / Принята к печати 22 декабря 2020 г.
Ключевые слова: Антарктида, Купол В, древний лёд, палеоклимат, моделирование, динамика льда, стабильные изотопы воды, 

диффузия.
Представлены результаты моделирования возраста и температуры льда для Купола В (79,02° ю.ш., 
93,69° в.д., высота 3807 м над ур. моря, толщина льда около 2,5 км) в Антарктиде. Для всех сцена‑
риев возраст льда на отметке 60 м выше ложа ледника составляет более 1 млн лет, а для наиболее 
вероятного сценария  – 1,4  млн лет. Температура ложа для всего диапазона реалистичных оценок 
геотермального потока тепла находится ниже точки плавления и для наиболее вероятного сцена‑
рия равна около −13 °С. Расчётное ослабление амплитуды 40‑тысячелетнего климатического цикла 
в древнем льду за счёт молекулярной диффузии составляет около 0,6%. Результаты исследова‑
ния позволяют сделать вывод, что Купол  В  – перспективное место для извлечения нового глубо‑
кого керна, с помощью которого можно будет получить ненарушенный климатический сигнал за 
последние 1,4 млн лет.
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Введение

Поиск древнейшего на планете льда возрас
том до 1,5 млн лет и изучение последователь
ности климатических событий на протяжении 
этого периода, включая изменение концент
рации парниковых газов в атмосфере, – важ
нейшие задачи гляциологии и палеогеографии 
первой половины XXI в . [1, 2] . Их актуальность 
прежде всего связана с выяснением причин так 
называемого «среднеплейстоценового климати
ческого перехода» (MidPleistocene Transition – 
MPT) 0,8–1,2 млн лет назад [3] . Понимание 
причин MPT даст возможность спрогнозиро
вать облик нашей планеты в грядущие столетия, 
если человечество не справится с глобальным 
вызовом по резкому снижению антропогенных 
выбросов СО2 . Согласно результатам модели
рования, древний лёд (возраст более 1 млн лет) 
может залегать в основании ВосточноАнтарк
тического ледникового щита вблизи главного 
ледораздела, проходящего через Купола Фуджи, 
А, В и С [4] . Недавняя находка льда возрас
том 1,2 млн лет в нижней части ледяного керна 
станции Восток на глубине 3537 м [5] впервые 
подтвердила, что такой лёд действительно со
хранился до настоящего времени . В интервале 
3310–3537 м (возраст 0,42–1,2 млн лет) в керне 

со станции Восток наблюдаются несогласное 
залегание и перемешивание ледяных слоёв, что 
вызвало искажение заключённого в этом керне 
климатического сигнала [6] . Однако сам факт 
сохранности древнего льда в основании Восточ
ноАнтарктического ледникового щита говорит 
о том, что гдето здесь эти древние слои льда 
могут залегать и в ненарушенном виде .

Одним из наиболее перспективных мест для 
поиска древнего льда считается Ледораздел В 
(произносится «Би»), расположенный примерно 
в 300 км к западу от станции Восток (рис . 1), вверх 
по линии тока льда VFL (Vostok Flow Line), про
ходящей через буровую скважину 5Г на станции 
Восток . До недавнего времени район Ледоразде
ла В оставался обширным белым пятном с очень 
скудным набором доступной информации . Дан
ные немногочисленных дистанционных иссле
дований [7] показывают, что подлёдный рельеф в 
районе этого ледораздела представляет собой хол
мистую или гористую местность с высотами по
рядка 500–1000 м над ур . моря, покрытую ледни
ковым щитом, мощность которого здесь достигает 
2,5 км (см . рис . 1) . Результатов прямых измерений 
геотермального потока тепла (Geothermal Heat 
Flux – GHF) для этого района нет, однако косвен
ные оценки указывают, что такой поток находит
ся в пределах 50–60 мВт/м2 [8] .

Рис. 1. Карта толщины льда в 
районе между Ледоразде
лом В и подледниковым озе
ром Восток .
Тонкие линии – изогипсы вы
соты поверхности через 50 м . 
Показано положение истинного 
Купола В, старого полевого ла
геря «Купол В», станции Вос
ток, а также линии тока VFL
Fig. 1. Map of ice thickness in 
the area between Ridge B and 
the subglacial lake Vostok .
Thin lines are elevation contours 
spaced by 50 m . The location of 
topographic (true) Dome B, old 
drilling camp «Dome B» and 
Vostok station is shown, as well as 
of VFL ice flow line
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В январе 2020 г . при логистической под
держке Российской антарктической экспеди
ции нами был выполнен первый научный поход 
на Купол В (79,02° ю .ш ., 93,69° в .д ., 3807 м над 
ур . моря, см . рис . 1) . Купол В – топографический 
купол на Ледоразделе В, с которого берёт нача
ло линия тока льда VFL . Топографический (или 
истинный) Купол В не следует путать с распо
ложенным в 220 км к северу от него старым по
левым лагерем «Купол В», который был органи
зован Советской антарктической экспедицией в 
1980х годах для осуществления проекта глубо
кого бурения ледника [9] . В 2020 г . по маршруту 
похода были проведены комплексные гляциоло
гические, геодезические, геохимические и ра
диолокационные исследования, а на самом купо
ле выполнено бурение скважины глубиной 20,5 м 
с последующим исследованием поднятого фир
нового керна [10] . В результате удалось получить 
первые натурные гляциоклиматические данные 
о Куполе В (в первую очередь температуру фирна 
на глубине затухания сезонных колебаний и ско
рость снегонакопления), необходимые для оцен
ки возраста ледяных отложений .

Настоящая работа посвящена моделированию 
возраста льда в базальных слоях ледника в районе 
Купола В на основании вновь полученных оце
нок современных значений скорости снегонакоп
ления, температуры фирна и изотопного состава 
поверхностного снега . Отметим, что возможность 
реконструкции климатических событий далёкого 
прошлого по образцам ледяного керна определя
ется не только возрастом слагающего его льда, но 
и степенью сохранности климатического сигна
ла, который подвергается существенному диффу
зионному сглаживанию в придонных, наиболее 
древних слоях ледника . Поэтому в этой работе 
особое внимание уделено моделированию про
цесса диффузии молекул воды во льду и оцен
ке степени ослабления климатического сигнала 
в изотопном профиле ледяного керна, который 
может быть получен при осуществлении здесь 
проекта глубокого бурения ледника .

Методы

Моделирование возраста и температуры льда. 
Для моделирования распределения возраста и 
температуры льда в ледяной толще в районе Купо

ла В использован упрощённый вариант одномер
ной стационарной модели ледника [4] . Важное 
допущение модели – отсутствие донного таяния . 
Как будет показано далее, в диапазоне реалистич
ных значений граничных условий возможность 
достижения температурой льда точки плавления 
здесь действительно невелика . Кроме того, со
гласно теоретическим расчётам [11], вероятность 
того, что базальный лёд за последние 1,5 млн лет 
достигал в районе купола точки плавления, не 
превышает 15% . Распределение возраста льда t в 
толще ледника рассчитывается по формуле

, (1)

где a – скорость аккумуляции в метрах ледяного 
эквивалента в год (м л .э ./год); H – толщина лед
ника, м л .э .; z – вертикальная координата, меня
ющаяся от нуля на ложе ледника до H на поверх
ности ледника; m – настраиваемый параметр, 
значение которого принимается равным 0,5 [4] .

Значения H и a могут меняться во времени, 
но в наших расчётах они принимались посто
янными и равными среднему значению за рас
чётный период . Во всех численных эксперимен
тах H = 2500 м л .э ., а величину a использовали 
как дополнительный настроечный параметр (см . 
далее) . Расчёт возраста останавливается на рас
стоянии 60 м от ложа ледника, так как глубже 
этой отметки ошибка расчёта возраста по про
стой модели слишком велика . Даже в условиях 
ледяного купола, когда горизонтальные движе
ния льда близки к нулю, можно ожидать, что в 
нижних 60 м льда будет наблюдаться несоглас
ное залегание ледяных слоёв и климатический 
сигнал будет искажён [12] . Температура льда 
рассчитывается следующим образом:

, (2)

где Ts – температура поверхности ледника, °С; 
C – вертикальный температурный градиент на 
ложе ледника (°С/м), равный GHF/K, здесь K – 
теплопроводность льда, Вт/(м °С); k – темпера
туропроводность (м2/год), равная K/ρc, где ρ – 
плотность льда (920 кг/м3), а c – теплоёмкость 
льда, Дж/(кг °С) .
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Теплопроводность и теплоёмкость льда, 
в свою очередь, зависят от температуры: 
K = 2,55 (1 − 0,0039(T + 30)); c = 1,89(1 + 0,0037 ×
× (T + 30)) [13, 14] . Отметим, что в типичном для 
ледникового щита Антарктиды температурном 
диапазоне они могут меняться в широких преде
лах: при T = −60 °С значение K = 2,85 Вт/(м °С) 
и c = 1680 Дж/(кг °С), а при T = −10 °С значение 
K = 2,35 Вт/(м °С) и c = 2030 Дж/(кг °С) . В нашей 
модели мы берём значения этих величин, рас
считанные по среднему значению температуры в 
леднике, которая немного меняется при измене
нии K и c, поэтому для получения окончательно
го результата требуются 2–3 итерации расчётов .

Моделирование молекулярной диффузии во 
льду. Расчёт распределения возраста и темпе
ратуры льда по уравнениям (1) и (2) позволяет 
легко вычислить температурную историю каж
дого слоя в леднике, которая определяет ито
говую величину диффузионного сглаживания 
изотопного сигнала . Для оценки степени диф
фузионного сглаживания удобно пользовать
ся так называемой «длиной диффузии» l, кото
рая представляет собой среднее квадратическое 
вертикальное смещение молекул воды за время, 
прошедшее с момента отложения данного слоя 
на поверхности ледника и численно равное 
стандартному отклонению в «гауссовском» сгла
живающем фильтре, имеющем форму нормаль
ного распределения . Модель для расчёта l де
тально описана в работе [6] .

Результаты

Возраст льда в районе Купола В. В нашей од
номерной модели при условии отсутствия дон
ного таяния возраст льда на исследуемой глу
бине определяется исключительно скоростью 
аккумуляции a . По данным [10], современ
ная скорость снегонакопления на Куполе В 
(2,28 г / (см2 год) на 10% выше, чем в районе 
станции Восток . Средняя за 400 тыс . лет ско
рость аккумуляции на станции Восток состав
ляет 0,0177 м л .э ./год [15] . Исходя из предполо
жения, что 10процентная разница в скорости 
аккумуляции на Куполе В и стации Восток оста
валась неизменной в прошлом, среднее много
летнее значение a для наших расчётов принима
лось равным 0,0196 м л .э ./год, что соответствует 

1,8 г/(см2 год) . Вместе с тем в соответствии с 
новыми данными, полученными по фирновым 
кернам в районе станции Восток [16], средняя 
за последние 2000 лет скорость аккумуляции в 
этом районе составила 1,8 г/(см2 год), что на 7% 
меньше средней скорости аккумуляции за этот 
же интервал времени по данным хронострати
графической шкалы AICC2012 [15] . С учётом 
этого величина a для расчётов возраста льда на 
Куполе В также должна быть снижена на 7% – 
до 0,0183 м л .э ./год (1,68 г/(см2 год)) .

В наших расчётах мы использовали три зна
чения a, чтобы проверить чувствительность мо
дели к изменению этого параметра: 0,0183 и 
0,0196 м л .э ./год, а также одно более высокое 
значение a, равное 0,0228 м л .э ./год (эти значе
ния в более привычных единицах соответству
ют 1,68, 1,8 и 2,1 г/(см2 год) соответственно) . 
Результаты расчёта изменения возраста льда по 
глубине в районе Купола В показаны на рис . 2, а . 
Как видно из графиков, при максимальном зна
чении a возраст льда на отметке 60 м над ложем 
достигает 1,2 млн лет, тогда как при минималь
ном a он составляет почти 1,5 млн лет .

Распределение температуры в леднике. Про
филь температуры льда на ледяном куполе опре
деляется тремя основными факторами: а) вели
чиной GHF; б) температурой поверхности Ts; 
в) скоростью аккумуляции a . Согласно [8], вели
чина GHF в районе Купола В находится в преде
лах 50–60 мВт/м2, поэтому для наших расчётов 
мы принимаем два крайних значения этого пара
метра – 50 и 60 мВт/м2, а для проверки чувстви
тельности модели к GHF и значение 70 мВт/м2 . 
Очевидно, что средняя эффективная температу
ра поверхности ледника Ts, которую необходимо 
использовать в расчётах для получения наблю
даемого распределения температуры льда с глу
биной, отличается от современной температуры 
фирна на глубине затухания сезонных колеба
ний . Поскольку экспериментальный темпера
турный профиль для Купола В пока не доступен, 
для оценки Ts использованы данные, имеющие
ся для других куполов Антарк тиды . Так, значе
ние Ts на Куполе С составляет −60 °С [4], тогда 
как современная температура на глубине зату
хания сезонных колебаний равна там −54 °С . На 
Куполе В современная температура фирна на 
глубине 20 м составляет −58,1 °С [10], исходя из 
чего можно предположить, что Ts должна быть 
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равна −64 °С . Для проверки чувствительности 
модели к этому парамет ру мы также используем 
значение Ts = −58 °С .

Результаты расчётов температурного про
филя показаны на рис . 2, б . Наибольшее влия
ние на температуру оказывает значение GHF . 
При Ts = −64 °С и a = 1,8 г/(см2 год) темпера
тура на ложе растёт от −22,1 до −3,9 °С при уве
личении GHF от 50 до 70 мВт/м2 (сценарии 1, 2 
и 3 на рис . 2, б) . Отметим, что даже при макси

мальном потоке геотермального тепла темпера
тура на ложе находится ниже точки плавления, 
которая для толщины льда 2500 м л .э . (давле
ние 23 МПа) составляет −1,8 °С . При заданных 
значениях температуры и скорости снегонакоп
ления точка плавления будет достигнута при 
GHF = 72 мВт/м2 .

Изменение температуры поверхности, как 
следует из уравнения (2), сдвигает весь темпера
турный профиль в сторону бόльших или меньших 

Рис. 2. Результаты модельных расчётов для Купола В .
а – зависимости возраста льда от глубины, рассчитанные для скорости накопления льда 1,68, 1,8 и 2,1 г/(см2 год); б – распреде
ление температуры в леднике для разных сценариев: в сценариях 1–3 температура поверхности ледника Ts и a равны −64 °С и 
1,8 г/(см2 год), а геотермальный поток тепла GHF составляет 60, 50 и 70 мВт/м2 соответственно; сценарий 4: Ts и a равны −58 °С 
и 1,8 г/(см2 год), а GHF– 64,3 мВт/м2, при этом температура на ложе достигает точки плавления (−1,8 °С); сценарий 5 – то же, 
что для сценария 4, но для a = 2,1 г/(см2 год); сценарий 6 – то же, что для сценария 2, но для a = 1,68 г/(см2 год) (на рис . 2, б сце
нарии 2 и 6 практически слились в одну линию); в – распределение длины диффузии в зависимости от возраста льда для некото
рых избранных сценариев (номера соответствуют сценариям на рис . 2, б); г – толщина слоя льда, содержащего временной ин
тервал 40 тыс . лет (синяя кривая) для a = 1,8 г/(см2 год), а также ослабление амплитуды (отношение конечной амплитуды к на
чальной) периодического колебания с длиной волны 40 тыс . лет для длины диффузии в древнем льду 5,2 см (оранжевая кривая)
Fig. 2. The results of model simulations for Dome B .
a – dependence of ice age on depth, calculated for accumulation rate (a) = 1 .68, 1 .8 and 2 .1 g/(cm2 year); б – temperature distribution in 
glacier for different scenarios: in scenarios 1–3 ice surface temperature Ts and a are equal −64 °С and 1 .8 g/(cm2 year), and geothermal heat 
flux GHF = 60, 50 and 70 mW/m2, correspondingly; scenario 4: Ts and a are −58 °С and 1 .8 g/(cm2 year), while GHF = 64 .3 mW/m2, the 
basal temperature in this scenario reaches pressure melting point (−1 .8 °С); scenario 5 is the same as 4, but for a = 2 .1 g/(cm2 year); scenar
io 6 is the same as 2, but for a = 1 .68 g/(cm2 year) (in Fig . 2, б scenarios 2 and 6 are almost merged into one line); в – the distribution of dif
fusion length as a function of ice age for selected scenarios (the numbers correspond to scenarios in Fig . 2, б); г – the thickness of an ice lay
er that contains the time interval of 40 ka (blue curve) for a = 1 .8 g/(cm2 year), as well as the attenuation (ratio of final amplitude to the ini
tial one) of the amplitude of a periodic oscillation with the wavelength of 40 ka for the diffusion length equal to 5 .2 cm (orange curve)
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значений . При Ts = −58 °С, GHF = 60 мВт / м2 
и a = 1,8 г/(см2 год) температура на ложе со
ставляет −6,2 °С . При таких значениях Ts и a 
точка плавления на ложе будет достигнута при 
GHF = 64 мВт/м2 (сценарий 4 на рис . 2, б), что 
попрежнему превышает оценки, приведённые 
в работе [8] .

Наконец, скорость аккумуляции относитель
но слабо влияет на температурный профиль: при 
росте a увеличивается адвекция холода сверху 
вниз, что незначительно уменьшает температуру 
на ложе . В данной работе в качестве основного 
сценария принят следующий: GHF = 60 мВт/м2, 
a = 1,8 г/(см2 год), Ts = −64 °С . При этом темпера
тура льда на ложе составляет −13,1 °С, что близко 
к оценкам, полученным ранее с использованием 
двухмерной модели линии тока VFL [17] .

Длина диффузии. На рис . 2, в показано рас
пределение длины диффузии для различных 
сценариев распределения возраста и температу
ры в леднике . В качестве начальной длины диф
фузии l0 на границе превращения фирна в лёд 
выбрано значение 8 см . Однако, как показано в 
работе [6], значение l0 практически не влияет на 
итоговую длину диффузии в древнем льду . Для 
всех сценариев длина диффузии быстро убыва
ет при увеличении возраста льда до 100 тыс . лет 
за счёт утончения слоёв . Затем начинается рост 
этого параметра по мере дальнейшего увели
чения возраста и температуры льда, совокуп
ное влияние которых перевешивает уменьше
ние l, связанное с утончением слоёв . Поскольку l 
тесно связано с температурой, на величину этого 
параметра первостепенное влияние оказыва
ет GHF . Для основного сценария (линии 1 на 
рис . 2, б и в) длина диффузии достигает 3 см при 
возрасте льда 1,4 млн лет . Максимальная длина 
диффузии, которая может быть достигнута при 
сценарии 4, когда температура льда на ложе до
стигает точки плавления, составляет 4 см .

Обсуждение

Наиболее вероятные значения заложенных 
в модель граничных условий предполагают, что 
возраст льда на отметке 60 м от ложа существен
но превышает 1 млн лет (самое вероятное зна
чение 1,4 млн лет), причём температура этого 
льда по наиболее вероятному сценарию со

ставляет −14,4 °С . Чтобы нижняя часть ледни
ка достигла температуры плавления, необходим 
очень большой (> 70 мВт/м2) геотермальный 
поток тепла, что не подтверждают имеющиеся 
оценки [8], или нереалистично высокое значе
ние температуры поверхности ледника . Низкие 
температуры льда также способствуют хорошей 
сохранности изотопного сигнала после его ча
стичного сглаживания молекулярной диффузи
ей . Длина диффузии во льду возрастом 1,4 млн 
лет составляет 3 см по наиболее вероятному 
сценарию и 4 см по максимальной оценке (при 
которой температура на ложе достигает точки 
плавления) . При l = 4 см все квазипериодиче
ские волны изотопного состава льда с длиной 
волны менее 10 см будут полностью уничтоже
ны, с длиной 10–100 см – в той или иной степе
ни ослаблены, а с длиной более 100 см – практи
чески не затронуты . Для льда возрастом 1,4 млн 
лет слой льда в 10 см соответствует интервалу 
времени 1,4 тыс . лет, а 1 м льда – интервалу вре
мени 13,7 тыс . лет . Таким образом, диффузи
онное сглаживание полностью сотрёт все клима
тические колебания с периодом меньше порядка 
1400 лет, тогда как более длинные колебания 
или не будут затронуты, или могут быть частич
но восстановлены с помощью методики «обрат
ной диффузии» [18] .

В работе [19] показано, что для керна, про
буренного на Куполе С, характерна «дополни
тельная диффузия», при которой наблюдаемое 
диффузионное сглаживание за счёт неуста
новленных пока причин сильнее того, которое 
предполагается моделью диффузии . Для керна 
скважины 5Г было показано [6], что в услови
ях станции Восток это дополнительное сгла
живание невелико и составляет не более 30% 
расчётной величины l . С учётом этого фактора 
максимально возможная оценка длины диффу
зии в древнем льду Купола В будет равна 5,2 см . 
В эпоху до MPT длина основного климатиче
ского цикла составляла около 40 тыс . лет [3] . Во 
льду возрастом 1,4 млн лет на глубине 2440 м 
в районе Купола В временнóй интервал дли
ной 40 тыс . лет заключён в слое льда толщиной 
около 290 см (см . рис . 2, г) . При длине волны 
290 см и длине диффузии 5,2 см ослабление 
амп литуды сигнала составляет около 0,6% (см . 
рис . 2, г) . Таким образом, можно сделать вывод, 
что при отсутствии складчатости и перемешива
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нии слоёв в ледяном керне, который предпола
гается получить в районе Купола В, должен со
храняться ненарушенный климатический сигнал 
возрастом до 1,4 млн лет .

На рис . 3 мы смоделировали вероятную кли
матическую кривую, которая может быть полу
чена по такому керну древнего льда . В качестве 
суррогатного климатического сигнала взят изо
топный ряд по морским донным осадкам [20], 
приведённый по амплитуде и среднему значе
нию сигнала к климатической кривой станции 
Восток [21] с учётом разницы изотопного со
става поверхностного слоя снега в пунктах стан
ции Восток и Купол В [10] . Согласно рис . 3, в 
процессе диффузионного сглаживания форма 
и амплитуда климатического сигнала в рамках 
40тысячелетнего цикла сохраняются, но более 
короткие колебания с периодом порядка не
скольких тысяч лет полностью либо частично 
сглаживаются . Ожидается, что сохранность сиг
нала в вертикальном профиле концентрации 
парниковых газов, который будет получен по 
этому льду, будет существенно лучше, чем для 
изотопного состава благодаря меньшей скорости 
диффузии молекул газа во льду по сравнению с 
самодиффузией молекул воды [22] .

Заключение

Выполненные исследования подтверждают 
предположение, что район Купола В (79,02° ю .ш ., 
93,69° в .д ., 3807 м над ур . моря), расположенный 
в 300 км к западу от станции Восток и являющий

ся началом линии тока льда, которая проходит 
через скважину 5Г, следует рассматривать в ка
честве одного из наиболее перспективных мест 
для поиска и исследования древнейшего на Земле 
льда возрастом до 1,5 млн лет . Для наиболее ве
роятного сценария, при котором средняя ско
рость аккумуляции равна 1,8 г / (см2 год), возраст 
льда на отметке 60 м над ложем составит 1,4 млн 
лет . При нереалистично высокой скорости снего
накопления, равной 2,1 г/(см2 год), этот возраст 
будет равен 1,2 млн лет .

Температура на ложе при всех сценариях, 
предполагающих реалистичные значения тем
пературы поверхности ледника и величины гео
термального потока тепла, не достигает точки 
плавления . Для наиболее вероятного сценария 
(скорость аккумуляции 1,8 г/(см2 год); темпера
тура поверхности −64 °С; геотермальный поток 
тепла 60 мВт/м2) температура на ложе равна 
около −13 °С, что близко к оценке, полученной 
по двухмерной модели динамики ледника [17] .

Максимальная оценка «длины диффузии» в 
древнем льду (для сценария, при котором тем
пература на ложе достигает точки плавления и 
который учитывает 30% дополнительной диф
фузии) составляет 5,2 см . При возрасте 1,4 млн 
лет толщина слоя льда, содержащего в себе ин
тервал времени 40 тыс . лет, равняется 290 см . 
При таком соотношении длины волны и длины 
диффузии ослабление сигнала 40тысячелетнего 
климатического цикла (т .е . отношение ампли
туды сигнала после сглаживания к амплитуде 
до сглаживания) составит 0,6% . Иными слова
ми: благодаря относительно низкой температу

Рис. 3. Исходный (оранжевая ли
ния) и сглаженный (синяя линяя) 
климатический сигнал в интерва
ле 1,2–1,4 млн лет, который мож
но ожидать в гипотетическом кер
не Купола В .
Для расчёта сглаженного сигнала ис
пользована длина диффузии 5,2 см
Fig. 3. The initial (orange curve) and 
smoothed (blue curve) climatic signal 
in the time interval 1 .2–1 .4 Ma BP 
that could be expected in a hypothet
ic core Ridge B .
To calculate the smoothed signal, we used 
the diffusion length equal to 5 .2 cm
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ре льда, мы можем ожидать практически нена
рушенную климатическую кривую для древнего 
льда в ледяном керне, который когданибудь 
учёные извлекут на Куполе В . При этом высо
кочастотные колебания с длиной волны менее 
1,5 тыс . лет будут полностью стёрты диффузией .

Дальнейшее исследование Купола В предпо
лагает продолжение рекогносцировочных похо
дов, направленных на изучение гляциоклима
тических условий этого региона и выбор точки 
будущего бурения . В настоящий момент к наибо
лее приоритетным относятся две задачи: 1) изуче
ние подлёдного рельефа в ближайших окрестно
стях (в радиусе нескольких десятков километров) 

Купола В с помощью ледового локатора; 2) изме
рение потока геотермального тепла в этом райо
не; при условии достаточно точной измеритель
ной аппаратуры надёжное определение величины 
этого потока можно выполнить в скважине глу
биной порядка 20% толщины ледника, что для 
Купола В составляет около 500 м .
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Summary
Volume of icebergs calved from the output glaciers located on the Northern Land during 2014–2019 was estimated 
using the satellite information. High‑resolution satellite data were obtained in the visible spectral range from the 
non‑commercial satellites Sentinel‑2 (spatial resolution 10 m) and Landsat‑8 (spatial resolution 15 m). Data collec‑
tion was carried out under conditions when the natural illumination in the Arctic was sufficient (March–September) 
to make pictures in the visible spectral range. About 100 satellite images were analyzed for each year of the above 
period. The technique used for the iceberg detection is based on statistical criteria for finding the gradient zones 
in the analysis of two‑dimensional fields of satellite images. The generation of the iceberg from a particular glacier 
was verified by using a form template of the detected iceberg taking into consideration the following parameters of 
the object: the geometrical shape, dimensions, specific features of «picture» of the ice surface (presence and orienta‑
tion of cracks, peaks, and lakelets of melt water). The iceberg height was determined by its shadow on the image. The 
calculated total annual volume of icebergs from the outlet glaciers was estimated 1.52–1.9 km3. According to satel‑
lite data, the annual area reduction of the Northern Land outlet glaciers averaged 13 km2. The greatest contribution 
is made by 12 outlet glaciers located on the Komsomolets and the October Revolution islands. Of these, six are from 
the Academy of Sciences ice dome, four – the glaciers of the Matusevich Fjord, the Vavilov Glacier and the Rusanov 
dome glacier № 12. Icebergs of maximum height (30–40 m) are produced by glaciers of the North‑Eastern slope of 
the Academy of Sciences ice dome and glacier № 12 of the Rusanov dome. In general, according to satellite data of 
recent years, generation of icebergs from the outlet glaciers of the Northern Land shows a steady growth trend.
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По спутниковым данным видимого спектрального диапазона оценена продуктивность выводных 
ледников Северной Земли как источников айсбергов в период 2014–2019 гг. Рассчитанный ежегод‑
ный суммарный айсберговый сток с выводных ледников составил 1,52–1,9 км3. Наибольший вклад 
в айсберговый сток вносят выводные ледники ледникового купола Академии наук и шельфовый 
ледник Матусевича. Согласно спутниковым данным последних лет, айсберговый сток выводных 
ледников Северной Земли имеет устойчивую тенденцию к росту.

Введение

Во втором десятилетии XXI в . в Арктике про
изошли заметные климатические изменения, 
сопровождавшиеся сокращением ледяного по
крова на арктических архипелагах и увеличени
ем безлёдного периода на акваториях морей [1] . 

В результате активизировались процессы таяния 
ледников [2] . В связи с этим возросла айсберго
вая угроза на трассах Северного морского пути и 
в районах добычи углеводородов на прибрежном 
шельфе . Для обеспечения безопасности судоход
ства и снабжения проектировщиков инженер
нотехнических сооружений на шельфе досто
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верными данными для расчёта потенциальных 
нагрузок от столкновения с опасным ледяным 
объектом необходима актуальная информация о 
частоте наблюдений за айсбергами и их парамет
рами в конкретных морях . 

К одному из айсбергоопасных районов, через 
которые проходят судоходные трассы, выполня
ются логистические операции для обеспечения 
специализированных работ на шельфе и снаб
жения организаций, ведущих хозяйственную де
ятельность на арктических островах, относятся 
акватории Карского моря и моря Лаптевых, при
мыкающие к Северной Земле . Этот архипелаг – 
один из основных источников айсбергов в Арк
тике . Здесь известно 99 выводных ледников [3], 
значительная часть которых достигает моря и 
продуцирует айсберги, их куски и обломки . Ре
гулярный мониторинг выводных ледников с ис
пользованием дистанционных средств наблюде
ния позволяет оценить фронтальную абляцию 
ледников (потери массы ледника за счёт отко
ла айсбергов и таяния при контакте с морской 
водой) и айсберговую опасность в конкретном 
регионе, так как айсберговый сток – главная со
ставляющая фронтальной абляции ледников . 
Задачи настоящего исследования – актуализа
ция оценки годового айсбергового стока лед
ников Северной Земли по материалам спут
никовых наблюдений последних лет, а также 
выявление ледников, производящих наиболь
шее число айсбергов . 

Первым приближённую оценку годового 
айсбергового стока ледников Северной Земли 
дал Л .С . Говоруха [3, 4] . Он исходил из средне
статистических параметров ледников, ориенти
руясь на общую длину их фронтов, средние зна
чения скорости движения и среднюю толщину 
краевой части . В Каталоге ледников 1980 г . [3] 
общий годовой сброс айсбергов выводными 
ледниками Северной Земли оценён в 0,383 км3 . 
При расчётах взяты следующие значения пара
метров ледников: среднегодовая скорость дви
жения ледников 100 м/год, толщина краевой 
части ледников 20 м, суммарная длина фронтов 
вывод ных ледников 191,5 км . С учётом откола 
айсбергов от недифференцированных ледяных 
берегов годовой сток ледников Северной Земли 
по данным Каталога составил 0,4 км3 [3] . В даль
нейшем эта оценка стока уточнялась разными 
авторами по материалам разных лет . В работах 

Л .С . Говорухи 1989 г . [5] годовой айсберговый 
сток всех ледников архипелага в 1929–1972 гг . 
оценивается уже в 0,45–0,55 км3 льда . А .Ф . Гла
зовский и Ю .Я . Мачерет по материалам наблю
дений 1952–2001 гг . дали оценку айсбергового 
стока в 0,7 км3 [6] . В статье В .М . Котлякова [7] 
приведено значение айсбергового стока Север
ной Земли в 0,2 км3 . Мы видим, что данные о 
годовом айсберговом стоке ледников Северной 
Земли, полученные разными авторами, суще
ственно различаются . Для уточнения оценок 
вместо совокупной длины фронтов выводных 
ледников следует учесть различный вклад кон
кретных ледников в общий айсберговый сток, 
пульсирующий характер движения некоторых 
ледников, различия в толщине краевой части .

В настоящее время можно получить актуа
лизированную оценку айсбергового стока лед
ников Северной Земли, основываясь на спутни
ковых снимках 2010х годов, – периода, когда 
началось ускоренное изменение климатических 
условий в Арктике [1] . Кроме оценки общего 
айсбергового стока, необходимы статистические 
характеристики продуктивности каждого вывод
ного ледника, включая типичные геометриче
ские параметры айсбергов, порождаемых кон
кретным ледником . Решить такую задачу можно 
путём использования круглогодичного спутни
кового мониторинга региона .

Методика исследований и материалы наблюдений

Работа выполнялась на материалах спутни
ковых наблюдений видимого диапазона с раз
решением 10–15 м, размещённых в сети Ин
тернет . Это информация некоммерческих 
спутников Sentinel2 (два спутника запущены 
в 2015–2017 гг .) и Landsat8 (запущен в 2013 г ., 
данные доступны с июля 2013 г .) . Материалы со
бирались в условиях достаточной для исполь
зования данных видимого спектрального диа
пазона естественной освещённости в Арктике 
(март–сентябрь) . За каждый год рассмотренно
го периода (2014–2019 гг .) проанализировано 
свыше 100 спутниковых изображений . В про
грамме ArcGIS по спутниковым снимкам фик
сировалось положение фронтов выводных 
ледников на март каждого года – в период су
ществования припая вдоль всего побережья ар
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хипелага . Затем отслеживалось перемещение 
фронта каждого выводного ледника в течение 
всего сезона по сентябрь включительно; фикси
ровались максимальное продвижение ледника в 
сторону моря (если оно было) и положение его 
фронта на последнем информативном снимке 
сентября (в ряде случаев на начало октября) . Для 
каждого ледника рассчитывалось сезонное из
менение площади краевой части ледника: при
ращение или убыль ледниковой поверхности с 
начала наблюдения в марте до окончания в сен
тябре или до достижения максимального про
движения фронта в промежуточный период 
(если такое продвижение было зарегистрирова
но) . Поскольку в период полярной ночи спут
никовые наблюдения в видимом диапазоне не
возможны, для каждого ледника дополнительно 
оценивалось изменение положения фронта с 
момента последнего осеннего снимка до перво
го весеннего снимка следующего года (измене
ние в зимний период) .

При оценке изменения площадей крае
вой части ледника учитывались погрешности в 
определении географического положения объ
екта на спутниковом снимке – +1 пиксель, а 
для Landsat8 – +15 м . При сравнении положе
ния фронта ледника на двух разновременных 
снимках максимальная абсолютная погрешность 
определения длины (и ширины) зоны сокраще
ния площади ледника составит 30 м . Тогда для 
площади 1 км2 и более относительная ошибка 
определения площади будет равна 6–8% (в за
висимости от геометрической формы зоны), 
площади 0,1 км2 – 20–21%, 0,01 км2 – уже 60% . 
Ледники, краевая часть которых по использо
ванным спутниковым данным за сезон менялась 
менее чем на 0,1 км2 (< 50 пикселей), при даль
нейшем анализе не учитывались .

Данные по наиболее активным ледникам 
приведены в таблице . Для этих ледников оцене
на также толщина их фронтальной части, осно
ванная на измерении по тени на спутниковых 
снимках от айсбергов, отколовшихся от конкрет
ных ледников . Высота надводной части айсбер
га устанавливалась по снимкам, выполненным в 
марте в утренние часы, когда угол возвышения 
Солнца над горизонтом составляет 8–10° . При 
таких малых углах объекты дают большие тени, 
что позволяет уменьшить погрешности опреде
ления высоты . Как уже отмечалось, погрешность 

измерения длины объекта для снимков Landsat8 
составляет +15 м (1 пиксель) . Погрешность изме
рения высоты айсберга при длине его тени l и угле 
Солнца a определяется по выражению (l +15)tga. 
При угле Солнца 10° и длине его тени 57 м рас
чётная высота айсберга получается равной 10 м: 
(57+15)tg10° = (57+15) × 0,176 ~ 10+2,6 м . По
грешность расчёта высоты надводной части айс
берга при угле Солнца 10° составит 2,6 м, что даёт 
относительную погрешность определения высо
ты 40метрового айсберга при угле Солнца 10° 
равную 6,5% . Для каждого снимка Landsat8 во 
вспомогательных файлах дана информация о по
ложении солнца на момент съёмки, которая ис
пользовалась для расчёта длины тени от айсбер
гов на конкретном снимке .

Толщина краевой части ледника считалась 
равной среднему значению общей высоты от
коловшегося айсберга, оценённой из уравнения 
гидростатического равновесия: ρв gV2 = ρл gV1, 
где ρв, ρл – плотность воды и льда соответст
венно; V1, V2 – объём надводной и подводной 
частей айсберга; g – ускорение свободного па
дения . Для айсберга, имеющего формы пра
вильного геометрического тела, например 
призмы, соотношение высот надводной h1 и под
водной h2 частей выражается следующим обра
зом: h1 / h2 = (ρв − ρл)/ρл, что даёт соотношение 
h1 / h2 = 1:8 для условий моря Лаптевых . Однако 
реально форма надводной и подводной частей 
айсберга может существенно отличаться, поэто
му для уточнения величины h1/h2 необходимы 
инструментальные наблюдения за формой под
водной части айсбергов и их осадкой . Поскольку 
таких измерений не проводилось, мы использо
вали сведения о соотношении высоты и осадки 
айсберга из открытых публикаций . Так, в рабо
те [8] приводятся соотношения высоты/осадки 
для арктических айсбергов разной формы, полу
ченные Международным ледовым патрулем: сто
лообразные айсберги – 1:5, куполообразные – 
1:4 . В работе [9] при исследованиях в Баренцевом 
море для айсбергов получено соотношение над
водной и подводной частей 1:4 . В настоящей ра
боте при расчётах общей высоты айсбергов также 
использовалось соотношение 1:4 . 

При расчётах средней высоты надводной 
части айсбергов в первую очередь отбирались 
столообразные айсберги . Исключались айсбер
ги, севшие на мель в прибрежной зоне, так как 
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эта ситуация ограничивает применимость гидро
статики для оценок массы объекта . Не принима
лись во внимание куски и обломки айсбергов, 
образующиеся при отколе . Общий айсберговый 
сток выводных ледников был оценён как сумма 
объёмов разрушившейся за год краевой части 
каждого из наиболее активных ледников, исходя 

из расчётной площади исчезнувшей ледниковой 
поверхности и её оценочной толщины .

Айсберги находили с помощью методики, ос
нованной на статистических критериях поиска 
градиентных зон при анализе двумерных полей 
спутниковых изображений [10] . Откол айсбер
га от конкретного ледника подтверждается путём 

Изменение площади поверхности выводных ледников Северной Земли (км2) по спутниковым данным за 2014–2019 гг.

Ледники1
2014 г . 2015 г . 2016 г . 2017 г . 2018 г . 2019 г . 2014–2019 гг

+2 –3 + – + – + – + – + – –
Ледниковый купол Академии наук

8 0,38 1,82 0,35 1,49 0,646 0,95 0,41 2,06 0 3,0 0 2,19 11 .51
11 0 0 0 0,09 0 0 0 0,3 0,022 0 0 0 0,39
12 0 0 0 0,27 0 0,15 0 0,09 0 0,04 0 0 0,55
13 0 0,24 0 0,41 0 0,39 0 0,47 0,04 1,3 0 1,47 4,27
14 0 1,21 0 1,76 0 0,83 0 0,51 0 1,26 0 0,24 5,8
15 0 0,25 0 0,25 0,19 0,017 0,063 0 0,25 0 0 1,0
16 0,72 0,17 0,49 2,31 0,22 1,23 0,87 1,17 0,06 2,4 0,7 1,99 9,27
17 0 0 0,052 0,03 0 0 0 0 0 0,22 0 0,16 0,41
18 0 0 0 0,2 0 0,16 0 0,18 0 0,23 0 0 0,77
19 0 0,27 0,273 0,15 0,146 2,06 0,3 1,18 0,72 0,41 0,2 1,82 5,89

Ледниковые купола Русанова и Карпинского
12 0 0,3 0 0,8 0 0 0,05 0,35 0,084 0,09 0,017 0,15 1,69
17 0,034 0,094 0 0,1 0 0,4 0 0,11 0 0,45 0 0,06 1,29
21 –4 – – – – 0 0 0,86 0 0,31 0 0,71 1,88

48 АНИИ – – – – – 0,13 0 0,33 0 0,23 0 0,21 0,9
49 Исследователей 0,409 0,37 0 2,24 0 1,52 0,051 0,35 0,1 1,0 0 1,0 6,48

34 шельфовый 0,17 0,05 0 3,3 0 1,42 0 3,18 0 3,1 0 0,71 11,76
Ледниковый купол Университетский

655+88 0 0,37 0,21 0 0 0,25 0,41 0,06 0 0,02 0,12 0,02 0,72
90 0,019 0,01 0,074 0,06 0 0,3 0 0,06 0,015 0 0 0,21 0,63
92 0 0 0 0 0 0,05 0 0 0 0 0 0,011 0,06
93 0 0 0 0 0 0,05 0 0 0 0 0 0 0,05
94 0,05 0,06 0,135 0,05 0 0,29 0,51 0,51 0 0 0 0,02 0,92
95 0 0 0 0 0 0,52 0 0,04 0 0 0 0,01 0,57
96 0 0,15 0 0,17 0,01 0,13 0 0,04 0 0 0 0,06 0,55

Вавилова 3,3 0,16 22,9 0,85 13,4 3,55 8,18 0,75 1,78 1,55 2,19 3,26 10,12
Остров Большевик

39 0 0 0 0,15 0 0 0 0 0 0 0 0 0,15
40 0 0 0 0,09 0 0 0 0,08 0 0 0,015 0,04 0,21
49 0 0 0 0,04 0 0 0 0 0 0 0 0 0,04
95 0 0,03 0 0,27 0,03 0,02 0 0,08 0 0 0 0,02 0,42

Итого 5,53 15,08 14,65 12,82 15,85 14,37 78,31
1 Номера и названия ледников даны по Каталогу WGI, положение выводных ледников показано на рис . 1; 2 (+) прираще
ние площади выводного ледника при его продвижении; 3 (–) убыль площади при разрушении краевой части выводного 
ледника; 4 выход ледника во фьорд блокируется шельфовым ледником; 5 также называется ледник Марата, относится к 
ледниковому куполу Карпинского .
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использования шаблона формы обнаруженного 
айсберга, который учитывает совокупность не
скольких параметров объекта: геометрическую 
форму, размеры, характерные особенности «ри
сунка» поверхности (наличие и взаимное распо
ложение трещин, вершин, озерков талой воды) .

Результаты и обсуждение

Анализ спутниковых изображений 2014–
2019 гг . позволил обнаружить 28 активных лед
ников Северной Земли, производящих наиболь
шее число айсбергов, их кусков, обломков и 
более мелкого материала (см . таблицу, рис . 1, 2) . 
Номера ледников в таблице и на рис . 1 даны по 
Всемирному каталогу ледников World Glacier 
Inventory, из базы данных ледников GLIMS 
(Global Land Ice Measurements from Space), ос
нованной на спутниковых данных оптического 
диапазона [11] . Из этих 28 ледников 90,7% айс
бергового стока приходится на 12 самых актив
ных ледников Северной Земли . В совокупно
сти на этих 12 ледниках за шесть лет исчез 71 км2 
ледниковой поверхности – от максимального 
значения 11,76 км2 на шельфовом леднике Ма
тусевича до 1 км2 на леднике № 15 ледниково
го купола Академии наук . Приведём данные по 
этим 12 ледникам .
1 . Шельфовый ледник Матусевича – 11,76 км2 .
2 . Ледник № 8 ледникового купола Академии наук – 11,51  км2 .
3 . Выводная лопасть ледникового купола Вавилова – 10,12 км2 .
4 . Ледник № 16 ледникового купола Академии наук – 9,27 км2 .
5 . Ледник Исследователей (№ 49 ледникового купола Карпин
ского) – 6,48 км2 .
6 . Ледник № 19 (№ 7 по каталогу Рандольфа (Randolph glacier 
Inventory, RGI, версия V6 .0) ледникового купола Академии 
наук – 5,89 км2 .
7 . Ледник № 14 ледникового купола Академии наук – 5,8 км2 .
8 . Ледник № 13 ледникового купола Академии наук – 4,27 км2 .
9 . Ледник Ходова (№ 21 ледникового купола Русанова) – 
1,88 км2 .
10 . Ледник № 12 ледникового купола Русанова – 1,69 км2 .
11 . Ледник №  17 ледникового купола Русанова – 1,29 км2 .
12 . Ледник № 15 ледникового купола Академии наук – 1,0 км2 .

В работе [12] по данным радиолокационно
го спутника Sentinel1 за период с ноября 2016 
по ноябрь 2017 г . проведено сравнение годо
вого айсбергового стока с восьми ледниковых 
бассейнов купола Академии наук . В принятой 
в нашей статье нумерации это ледники № 8, 

11–19 (№ 7 по каталогу RGI) . По объё му айс
бергового стока за 2017 г . ледники в исследова
нии [12] в порядке убывания располагаются сле
дующим образом: № 8, 19, 14, 16, 11–13, 18, 15, 
17, а в нашей работе в таком порядке: № 8, 19, 
16, 11–13, 14, 18, 15, 17 . Наибольший годовой 
айсберговый сток [12] зафиксирован у ледника 
№ 8 – 0,69 Гт / год (0,77 км3 / год) с учётом тол
щины краевой части ледника 223 м по радарным 
измерениям 1997 г . [13] . По нашим оценкам, в 
2017 г . ледник № 8 также превосходил остальные 
ледники, исследованные в работе [12], по объёму 
айсбергового стока: 0,41 км3 / год (при толщине 
его краевой части, полученной из общей высоты 
айсберга 200 м) . На втором месте – ледник № 19 
(№ 7 по каталогу RGI) . Его айсберговый сток у 
авторов работы [12] – 0,44 Гт/год (0,49 км3/год), 
а в настоящем исследовании – 0,24 км3/год . Тре
тью позицию в списке, по нашим данным, зани
мает ледник № 16 с годовым стоком 0,13 км3 при 
толщине краевой части ледника 85 м . По мате
риалам работы [12], ледник № 16 занимает чет
вёртое место с параметрами стока 0,18 Гт/год 
(0,2 км3/год); оценка получена, исходя из тол
щины ледника 83 м, установленной по радарным 
измерениям 1997 г . Третье место в работе [12] – 
у ледника № 14, айсберговый сток которого со
ставляет 0,41 Гт / год (0,45 км3/год) . В нашем ис
следовании айсберговый сток с этого ледника за 
2017 г . оказался на пятом месте – 0,09 км3/год . 

Таким образом, несовпадение в упорядочен
ном по величине айсбергового стока ряду лед
ников в нашем исследовании и в статье [12] наб
людается только для ледника № 16 . В нашем 
исследовании этот ледник даёт больший относи
тельный вклад в общую фронтальную абляцию 
по сравнению с другими ледниками . Этот факт 
можно объяснить тем, что в работе [12] использо
вались спутниковые данные с интервалом 12 сут ., 
а у ледника № 16 максимальная за сезон подвиж
ка наблюдается в конце июня, после чего следует 
откол айсбергов, и при таком интервале фазу мак
симальной подвижки можно пропустить . В нашей 
работе ежегодно использовалось несколько сним
ков района в июне – начале июля .

В работе [14] исследована фронтальная абля
ция в 2015–2016 гг . восьми ледников Северной 
Земли: двух на о . Комсомолец (№ 7, 8) и шести на 
о . Октябрьской революции (№ 17, Авсюка (№ 20), 
Сказочный, ААНИИ (№ 48), Исследователей 
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(№ 49), Марата (№ 65)) . Положение фронта лед
ников определялось по данным ИСЗ Landsat8, 
толщина краевой части ледников – по материа

лам авиационных наблюдений 2014–2016 гг . Наи
большие потери массы обнаружены у следующих 
ледников: № 8 (1,04 км3/год), Исследователей 

Рис. 1. Основные айсбергопродуцирующие ледники Северной Земли .
Номера выводных ледников даны по Всемирному каталогу ледников, а ледоразделы (показаны красными линиями) лед
никовых куполов – в соответствии с базой данных GLIMS [11]
Fig. 1. The main iceberggenerating glaciers of the Severnaya Zemlya . 
Numbers of outlet glaciers are given with the use of the World Glacier Inventory, ice divides of ice caps (the red line) are given with 
the use of the GLIMS [11]
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(0,77 км3/год) и № 7 (№ 19 в использованной нами 
нумерации – 0,63 км3/год) . Остальные ледники 
теряли за год за счёт фронтальной абляции от 0,37 

(№ 48) до 0,01 (ледник Сказочный) км3 / год . По 
нашим данным, из ледников, исследованных ав
торами работы [14], в 2016 г . наибольшие потери 

Рис. 2. Примеры изображения выводных ледни
ков Северной Земли на спутниковых снимках ви
димого диапазона .
а – ледник № 19 (№ 7 по каталогу RGI) купола Акаде
мии наук, 19 .09 .2019, ИСЗ Sentinel2; б – ледник № 19 
(№ 7 по каталогу RGI) купола Академии наук, 
9 .09 .2019 . На врезке показаны изменения краевой ча
сти ледника за период 9–19 .09 .2019, ИСЗ Sentinel2; 
красной линией обозначен фронт ледника на 
19 .09 .2019 г .; синей – фронт на 9 .09 .2019 г .; в – ледник 
Вавилова, 18 сентября 2016 г . ИСЗ Landsat8 . Снимок с 
сайта USGS .
1 – айсберги; 2 – обломки и куски айсбергов; 3 – мел
кообломочный материал; А, Б – айсберги, отколовши
еся от ледника № 19 в период с 9 по 19 сентября 2019 г .
Fig. 2. Examples of images of the Severnaya Zemlya 
outlet glaciers in the visible spectral range . 
а – glacier № 19 (№  in catalog RGI) of the Academy of 
Sciences ice cap, 19 .09 .2019, Sentinel2; б – glacier № 19 
(№ 7 in catalog RGI) of the Academy of Sciences ice cap, 
9 .09 .2019 . In the insert – a fragment of the Sentinel2 image 
with the changes of the glacier front in the period 9–19 Sep
tember 2019; Sentinel2, red line – front of the glacier, 
19 .09 .2019; blue line – front of the glacier 9 .09 .2019; в – 
Vavilov glacier, September 18, 2016, Landsat8 . Images from 
the USGS website . 
1 – icebergs; 2 – bergy bits and growlers; 3 – finegrained 
material; А, Б – icebergs that broke off from glacier № 19 
between September 9 and 19, 2019 .
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массы были у ледников № 19 (0,41 км3/год), № 8 
(0,2 км3/год) и № 49 (0,15 км3/год), потери массы 
остальных ледников в их фронтальной части не 
превышали 0,04 км3/год .

Расхождение в оценках айсбергового стока по 
сравнению с данными работы [12] можно объ
яснить разницей в методике расчёта . Мы ис
пользовали для анализа только данные видимого 
диапазона 2014–2019 гг ., доступные для этого ре
гиона ежегодно в период полярного лета, с марта 
до конца сентября – начала октября, а авторы 
работы [12] оперировали с радиолокационными 
данными, собранными с ноября 2016 по ноябрь 
2017 г . Большинство рассмотренных ледников в 
октябре–ноябре изза похолодания (переход к 
отрицательным температурам воздуха, появле
ние припая) продуцируют значительно меньше 
айсбергов, чем в предшествующий период года, 
и положение фронта краевой части выводных 
ледников на снимках не меняется до следующе
го сезона . Однако некоторые ледники, в част
ности № 8 и 19, ведут себя иначе, процесс айс
бергообразования и подвижка фронта ледника 
наблюдаются здесь и поздней осенью (это видно 
на РЛснимках), возможно, в силу динамических 
факторов . Весной, когда появляется возможность 
спутниковой съёмки в видимом диапазоне, фронт 
ледника оказывается примерно в том же положе
нии, которое было зафиксировано на последнем 
осеннем снимке видимого диапазона в преды
дущем году . Таким образом, отследить процес
сы айсбергообразования в межсезонье (октябрь–
февраль) по данным только видимого диапазона 
не удаётся, поэтому наши данные по леднику № 8 
занижены по сравнению с оценками, полученны
ми в работах [12, 14], в 1,5–2 раза .

Полученные по спутниковым данным оценки 
ежегодного суммарного айсбергового стока с вы-
водных ледников. В среднем за 2014–2019 гг . еже
годное сокращение площади выводных ледников 
Северной Земли, оценённое нами по спутнико
вым данным, составило 13 км2 . Высота надвод
ной части отколовшихся от ледников айсбергов, 
определённая по их тени на снимках видимого 
диапазона, изменялась от 10 до 40 м . Максималь
ная высота в 30–40 м характерна для столообраз
ных айсбергов, образованных от ледника № 12 
купола Русанова, и для айсбергов, генерируе
мых на северовосточном склоне купола Акаде
мии наук . Исходя из этих значений, общую тол

щину краевой части выводных ледников можно 
оценить в 50–200 м . Изучение дрейфа айсбер
гов, отколовшихся в период мониторинга от ис
следованных ледников, показало, что при глу
бинах 50 м и менее айсберги садятся на мель и в 
таком состоянии находятся несколько месяцев 
или даже лет . С учётом высоты айсбергов, изме
ренной по спутниковым снимкам, ежегодный 
суммарный айсберговый сток с выводных ледни
ков при соотношении высоты к осадке от 1:4 до 
1:5 составляет 1,52–1,9 км3 . Для уточнения этих 
оценок необходимы инструментальные измере
ния осадки айсбергов у Северной Земли .

Выводные ледники Северной Земли имеют 
существенные различия в скорости продвиже
ния фронта, интенсивности айсбергообразо
вания, размерах и форме айсбергов . В проливе 
Красной Армии наибольшее число айсбергов об
разовано от ледника № 16 в западной части про
лива; горизонтальные размеры формирующихся 
у этого ледника айсбергов достигают 420 м при 
высоте около 20 м и соотношении длины к шири
не (1,5–2):1 . Максимальная скорость продвиже
ния фронта ледника в сторону пролива у ледника 
№ 16 отмечается в конце июня, когда фронт лед
ника выдвигается на 300–400 м по сравнению с 
его положением в марте . На расстоянии 12–25 км 
к югозападу от фронта ледника № 16 ежегодно в 
марте формируется каскад полыней (рис . 3), су
ществующий вплоть до разрушения припая в лет
ний период . Полыньи образуются в узкой глубо
ководной части пролива (глубины 100–200 м), 
разделяющей Известняковые острова . Проис
хождение полыней, повидимому, связано с ди
намическим распространением вод, скорость ко
торых повышается при прохождении через узости 
между островами, а течение приобретает турбу
лентный характер . В результате перемешивание 
изначально пресных ледниковых вод и солёных 
вод пролива усиливается и появляются полыньи . 
За счёт интенсивного ледообразования в полы
ньях развивается конвективное перемешивание . 
Все эти регулярно наблюдаемые в районе ледни
ка № 16 процессы существенно влияют на гидро
логический режим пролива . Подобные процессы 
в районе других ледников архипелага по спутни
ковым данным отмечены не были .

Ледник № 14 ледникового купола Академии 
наук по числу отколовшихся айсбергов – вто
рой в проливе Красной Армии после ледника 
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№ 16; его айсберги достигают размера 300 м при 
соотношении сторон (2,1–2,4):1 . Ледник № 11 
купола Академии наук на спутниковых сним

ках 2011–2013 гг . выдвинулся в пролив на 800 м; 
в 2014 г . положение фронта ледника не изме
нилось по сравнению с более ранними снимка

Рис. 3. Пример наблюдения полыней в районе выводного ледника № 16 на спутниковом снимке Landsat8 за 
24 июня 2017 г . Топография дна приведена по карте 1985 г . Масштаб 1:200 000 .
На врезке – фрагмент снимка Landsat8 от 24 июня 2017 г . 1 – максимальное выдвижение фронта ледника в июне 
2017 г .; 2 – положение фронта в марте 2017 г .; 3 – положение фронта в конце сентября 2017  г .; 4 – участки, где образова
лись полыньи во льду
Fig. 3. An example of a polynyas observation in the area of the outlet glacier № 16 on the Landsat8 satellite image on 
June 24, 2017 . The topography of the bottom is shown on the map 1:200 000 (ed .1985) .
In the sidebar – a fragment of the Landsat8 image on June 24, 2017 . 1 – is the maximum extension of the glacier edge in June 
2017; 2 – is the position of the edge in March 2017; 3 – is the position of the edge in the end of September 2017; 4 – areas where po
lynyas in the ice formed
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ми . Зимой 2017 г . язык этого выводного ледника 
разрушился и в дальнейшем подвижек у ледника 
не наблюдалось . Ледник № 12 купола Русанова, 
дренирующий купол на север в пролив Красной 
Армии (см . рис . 1), регулярно порождает еди
ничные крупные столообразные айсберги удли
нённой формы размером до 1–1,2 км при высоте 
около 30 м и соотношении сторон до 5:1 .

Во фьорде Матусевича большинство айсбер
гов образует быстро распадающийся в послед
ние годы шельфовый ледник . Размеры айсбер
гов различны, наибольший из них достигал 3 км 
в длину . Айсберги сползают не только во фьорд, 
но и в бухту Красная, где существуют изолиро
ванно много лет . В 2019 г . один айсберг, отко
ловшийся от шельфового ледника, дрейфовал в 
бухте Сказочная . Более детальный анализ про
цесса айсбергообразования во фьорде Матусеви
ча дан в работах [9, 15, 16] .

В море Лаптевых основной айсберговый сток 
дают ледники северовосточного склона ледни
кового купола Академии наук, здесь айсберги 
достигают длины 1,2 км при высоте надводной 
части до 40 м . Ежегодный объём айсбергового 
стока ледника № 8 за период 2014–2019 гг . со
ставляет, по материалам спутниковых наблю
дений, 0,384 км3 . Этот ледник даёт наибольший 
вклад в айсберговый сток с Северной Земли . 

Особенность ледников № 8 и 19 (№ 7 по ка
талогу RGI) купола Академии наук – сравни
тельно высокая скорость сезонного колебания 
фронта . Так, всего за 10 дней сентября 2019 г . 
ледник № 19 лишился 0,22 км2 площади крае
вой части с образованием двух крупных айсбер
гов размером 490 × 160 м и 420 × 150 м, а также 
обломков айсбергов и мелкообломочного мате
риала (см . рис . 2, а, б) . Потеряв в летнеосенний 
период значительную часть объёма и отступив в 
сторону суши, к весне фронт ледника возвраща
ется примерно в то же положение, которое он 
занимал год назад . Ещё одна особенность этих 
ледников состоит в том, что большинство фор
мирующихся здесь айсбергов уходит из района 
генерации в глубоководную часть моря Лапте
вых в течение одного сезона и лишь самые круп
ные айсберги садятся на грунт у кромки ледни
ков и задерживаются здесь на один сезон .

В Карском море наибольшее число айсбергов 
образует ледник Вавилова . Наличие густой сети 
трещин на языке выводного ледника и выход на 

малые глубины (менее 50 м) объясняет преобла
дание здесь мелких айсбергов размером 40–50 м . 
В 2015 г . произошла резкая подвижка этого лед
ника, который выдвинулся в Карское море с при
ращением площади краевой части на 22,9 км2 в 
год, что в 7 раз превысило аналогичный показатель 
2014 г . В 2016–2017 гг . выдвижение продолжилось, 
но меньшими темпами (см . таблицу) . В 2018–
2019 гг . положение выводного языка ледника ста
билизировалось и скорость его ежегодной подвиж
ки вернулась к уровню 2014 г . В работах [17–19] 
дан более подробный анализ изменения скорости 
движения ледника Вавилова в 2010е годы .

Выводные ледники купола Академии наук, вы
ходящие в заливы Ковалевской и Журавле
ва, дают отдельные айсберги с размерами 400–
700 м . Крупные айсберги, откалывающиеся от 
выводного ледника № 17, попадают на мелко
водье (глубины менее 20 м), практически сразу 
садятся на грунт и существуют на одном месте 
несколько лет, подвергаясь разрушению при ди
намических нагрузках, связанных с приливны
ми колебаниями и воздействием штормов . Так, 
айсберг, образовавшийся здесь в 2012 г . [20], 
в 2017 г . пришёл в движение, переместился за 
сезон в южную часть залива и разрушился .

В проливе Шокальского большинство айсбер
гов появляется у западного побережья . Их ис
точником служат десять выводных ледников ку
пола Университетский и ледник № 65 купола 
Карпинского (см . рис . 1) . Ни один из ледников 
не теряет за год более 1 км2 площади во фрон
тальной части . По объёму айсбергового стока 
лидируют ледники № 94 и 65 (см . таблицу) . Лед
ник Марата (№ 65) почти ежегодно производит 
достаточно крупные айсберги – до 600 м длиной 
при высоте надводной части до 20 м . На восточ
ном побережье пролива основные источники 
айсбергов – выводной ледник № 40, имеющий 
выход во фьорд Спартака, а также № 95, выхо
дящий во фьорд Тельмана . Эпизодически, не 
чаще одного раза в год, эти ледники формируют 
единичные крупные айсберги протяжённостью 
до 170 м . От ледника № 40 айсберги откалыва
ются также в Спартаковское озеро .

Всего за 2014–2019 гг . в пролив Красной 
Армии ледниками было сброшено в виде айсбер
гов, их кусков и обломков 22,8 км2 ледниковой 
поверхности (29,2% всей площади, «потерянной» 
ледниками Северной Земли), во фьорд Матусеви
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ча – 22,3 км2 (28,5%), в море Лаптевых – 17,4 км2 
(22,3%), в Карское море – 11,3 км2 (14,5%), в про
лив Шокальского – 4,29 км2 (5,5%) .

Выводы

Использование регулярных спутниковых дан
ных видимого диапазона позволило оценить еже
годный суммарный айсберговый сток с выводных 
ледников Северной Земли в период 2014–2019 гг . 
Расчётная величина среднегодового айсбергового 
стока составила 1,52–1,9 км3 . Уточнить эти оцен
ки можно при проведении инструментальных 
измерений осадки айсбергов у Северной Земли . 
Наибольший вклад в айсберговый сток ледни
ков Северной Земли вносят шельфовый ледник 
фьорда Матусевича, ледники № 8 и № 16 лед
никового купола Академии наук и ледник Ва
вилова . Айсберговый сток выводных ледников 
Северной Земли, оценённый по спутниковым 
данным последних лет, имеет устойчивую тен
денцию к росту . В прибрежной зоне архипелага 

возрастает число наблюдаемых айсбергов, что по
вышает риск безопасного плавания в этих аквато
риях, через которые проходят маршруты Север
ного морского пути . Для минимизации рисков, 
связанных с возможным столкновением с айс
бергами как опасными ледяными образованиями 
необходима организация постоянного спутнико
вого мониторинга региона Северной Земли .
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Summary
Over the last decades, glaciers on Svalbard were shrinking in response to the current climate change. Most of them 
decreased in size, area, and surface height with a stable negative or even accelerated changes in the mass balance. Many 
of them belong to the polythermal type, and as they shrink, their thermal regime can also change significantly depend‑
ing on the climate and local parameters such as the ice facies distribution, the firn thickness, and others that affect the 
hydrology and movement of glaciers. Data from repeated GPR surveys in 1999 and 2018–2019 were used to identify 
changes in the thermal regime of the polythermal Aldegondabreen, Svalbard. The glacier has undergone a significant 
reduction of its temperate ice core, as a consequence of steadily negative mass balance, decreasing thickness, and the 
tongue retreat. The results show that over a 19‑year period, the total area of the glacier has decreased by 23.1% (from 
6.94 to 5.34 km2), and the total volume of ice – by 36.4% (from 0.437 to 0.278 km3). At the same time, the area of its 
temperate core has decreased by 32.7% (from 1.196 to 0.804 km2), and the core volume – by 42.5% (from 0.035 to 
0.02 km3). In this way, the relative rates of internal glacier changes associated with the warm core exceeded the external 
changes of the entire glacier. The share of temperate ice in the total volume of the glacier ice decreased from 8% to 7%. 
The glacier shrinking in response to rise of the air temperature was accompanied by its gradual internal «cooling». 
In the near future, this can result in a rapid transition of the glacier from a polythermal type into a cold one. Regular 
repeated geophysical surveys of the internal structure of the Svalbard polythermal glaciers can become an important 
element in the system of long‑term monitoring of changes in climate and the natural environment of the archipelago, 
along with already existing observations of other sensitive natural indicators such as the size and mass balance.
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Сравнение данных наземных радиолокационных съёмок 1999 и 2018–2019  гг. политермического 
ледника Альдегонда на Шпицбергене показывает, что площадь ледника за эти годы сократилась 
на 23,1%, а объём – на 36,4%. При этом площадь его тёплого ледяного ядра уменьшилась на 32,7%, 
а его объём – на 42,5%. Сокращение ледника сопровождается его постепенным выхолаживанием, 
что, вероятно, со временем приведёт к тому, что он превратится из политермического в ледник 
холодного типа.

Введение

В последние десятилетия ледники Арктики 
испытывают существенные изменения: у боль
шинства из них сокращаются размеры и площадь, 
понижается высота поверхности, они становят

ся тоньше, потери массы превосходят накопле
ние [1–3] . Особенно заметны эти изменения на 
архипелаге Шпицберген, расположенном в бы
стрее всего теплеющей части Арктики, на стыке 
арктических и атлантических воздушных и оке
анических масс [4] . Западный берег Шпицберге
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на омывают тёплые воды СевероАтлантическо
го течения, и здесь с 2000х годов наблюдается 
тенденция к ускорению таяния ледников [5–7] . 
На Шпицбергене распространены ледники прак
тически всех морфологических типов – от не
больших каровых до огромных ледниковых ку
полов, занимающих целые острова . Ледниками 
покрыто около 57% площади всего архипелага, 
или почти 34 000 км2, что составляет примерно 
10% площади всех ледников Арктики (за исклю
чением Гренландии) [8] . Шпицберген – один из 
самых хорошо изученных ледниковых районов 
мира: на многих ледниках проводят балансовые 
измерения [8]; по данным ледниковых кернов ис
следована история климата и загрязнений (обзор 
в работе [9]); хорошо изучен гидротермический 
режим многих ледников, их толщина и объём; 
оценены запасы льда по данным радиолокацион
ного зондирования [10–13]; значительное внима
ния уделено широко распространённым на архи
пелаге пульсирующим ледникам, их динамике и 
механизмам подвижек [14–17] .

В центральной части главного острова архи
пелага, на Земле Норденшельда, расположена 
область преимущественно горного оледенения, 
где насчитывается 202 ледника площадью от 0,1 
до 47 км2 при общей площади около 500 км2 [18] . 
В западной части Земли Норденшельда, в 10 км 
от российского рудника Баренцбург, находит
ся небольшой горный ледник Альдегонда . По 
данным топографической съёмки 2018 г . ледник 
расположен в интервале высот 120–450 м над 
ур . моря и занимает площадь менее 6 км2 [19] . 
Фирновая область на нём практически отсут
ствует, и в последние годы весь ледник лежит 
ниже границы питания . В настоящее время про
должается его сокращение, начавшееся десятки 
лет назад: с 1936 по 2006 г . ледник отступил на 
980 м и потерял 40% своего объёма [20–22] . Со
временная протяжённость ледника в разных его 
частях составляет от 2,5 до 3,5 км . Исследова
ния этого ледника были начаты в 1974 г . и пред
усматривали радиолокационное зондирование 
с вертолёта, массбалансовые измерения и из
учение его дренажной системы, в результате ко
торых были получены сведения о его толщине, 
строении и изменениях запасов льда [20, 23, 24] . 
Детальные наземные георадиолокационные 
наб людения впервые были выполнены сотруд
никами Института географии РАН в мае 1999 г . 

Данные этих исследований позволили построить 
карту его толщины и определить положение вну
триледникового канала в его южной части . Они 
показали, что ледник относится к политермиче
скому типу, т .е . внутри него есть ядро изо льда, 
находящегося при температуре плавления, тогда 
как сверху он сложен холодным льдом [23] .

Как показывают наблюдения на политерми
ческих ледниках [25], их внутреннее гидротер
мическое состояние может заметно меняться со 
временем в результате отклика на климатические 
изменения . Подобные временные изменения ги
дротермической структуры политермических лед
ников на Шпицбергене обнаружены на ледниках 
Средний Ловен за период с 1990 по 1998 г . [26], 
Восточный Грёнфьорд и Фритьоф за период с 
1999 по 2012 г . [27], а также на леднике Стур в 
Скандинавии за период с 1989 по 2009 г . [28] . Их 
отступание, истончение и смена условий питания 
привели к росту толщины слоя холодного льда и 
существенному сокращению тёплого ядра . Так, 
на леднике Средний Ловен повторные радио
локационные измерения с интервалом в восемь 
лет показали, что за этот период граница тёплого 
ледяного ядра отступила вверх по леднику при
мерно на 1150 м, при этом скорость её смещения 
была значительно выше скорости отступания са
мого языка ледника [26] . Результаты моделирова
ния показывают, что, если современные условия 
продлятся, то ледник станет полностью холод
ным примерно через 100 лет . 

Долгопериодные изменения гидротермиче
ской структуры ледников отмечены и в других 
районах мира, но уменьшение толщины поли
термических ледников в ответ на одинаковое 
повышение температуры воздуха может приве
сти к прямо противоположным следствиям: они 
могут трансформироваться как в ледник холод
ного типа (что наблюдается на леднике Средний 
Ловен), так и наоборот – в ледник тёплого типа . 
В каком именно направлении пойдут измене
ния – зависит от особенностей расположения 
конкретного ледника, регионального климата, 
распределения зон ледообразования рассматри
ваемого периода [25] . К сожалению, пока прове
дено очень мало наблюдений, которые позволи
ли бы оценить развитие во времени изменений 
по глубине термической структуры ледников . 
Подобная неопределённость не позволяет уста
новить возможные изменения гидрологии по
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литермических ледников, полей скоростей их 
движения, переход в более или менее устойчи
вый режим движения . Именно регулярные по
вторные геофизические исследования внут
реннего строения политермических ледников 
Шпицбергена могут стать важным элементом 
в системе долговременного мониторинга изме
нений климата и природной среды архипелага, 
наряду с уже существующими наблюдениями 
за такими чуткими естественными индикатора
ми, как размер и баланс массы ледников . Этому 
способствует и появление в последние годы гео
радарных комплексов с улучшенными харак
теристиками, которые расширяют границы их 
применения, а также глобальных навигацион
ных спутниковых систем (ГНСС) позициони
рования, позволяющих получать высокоточные 
координаты при геофизических исследованиях .

С учётом всего сказанного, в 2018–2019 гг . на 
леднике Альдегонда были проведены наземные 
георадиолокационные исследования с примене
нием геофизической аппаратуры нового поко
ления, задачи которых – получение детальных 
данных о толщине и строении ледника, а также 
выявление изменений параметров ледника, кото
рые могли произойти со времени геофизических 
исследований 1999 г . Полученные результаты 
представлены и обсуждаются в настоящей статье .

Методы и материалы

В 1999 г . радиолокационные измерения на 
леднике Альдегонда проводили с помощью мо
ноимпульсного радиолокатора ВИРЛ2 с цен
тральной частотой 40 МГц по густой сети про
филей общей протяжённостью около 40 км (см . 
рис . 5, а) [23] . Кроме того, на языке ледника из
мерена скорость распространения радиоволн ме
тодом общей глубинной точки (ОГТ), которая 
составила 174,1±3 м/мкс, что соответствует ско
рости распространения радиоволн в холодном 
льду (что и наблюдалось в этой части ледника) с 
толщиной льда 98,8 м в общей точке . Мы также 
оценили скорость распространения радиоволн по 
нескольким дифракционным гиперболам, при
сутствующим в радиолокационных профилях, 
в основном обнаруженным в южной части лед
ника на глубинах 60–80 м . Средняя полученная 
скорость составила 164,5±4,1 м/мкс [21], что ха

рактерно для тёплого льда [29] . Хотя тёплый слой 
льда действительно присутствует в южной части 
ледника, те факты, что он перекрыт слоем хо
лодного льда толщиной до 90 м и что гипербо
лы расположены на глубинах 60–80 м, означают, 
что ледяной столб над дифракторами в основ
ном представляет собой холодный лёд и следует 
ожидать, что действительные скорости радиоволн 
здесь выше . Это показывает, что наши оценки 
скорости по дифракционным гиперболам сме
щены в сторону низких значений . Изза этого и 
принимая во внимание, что скорость 174,1 м/мкс 
определяется по данным ОГТ, соответствующим 
району, где ожидается в основном холодный лёд, 
мы предпочли использовать для преобразова
ния времени в глубину консервативное значение 
168 м/мкс, которое представляет собой величину 
перехода между холодным и тёплым льдом [29] .

В апреле 2018 и 2019 гг . георадиолокацион
ные исследования на леднике Альдегонда были 
выполнены в ходе Российской арктической на
учной экспедиции на Шпицбергене (РАЭШ) 
Арктического и Антарктического научноиссле
довательского института (ААНИИ) . При поле
вых работах использовался георадар PulseEKKO 
PRO (производство Sensors&Software, Канада) 
с дипольной неэкранированной антенной ча
стотой 50 МГц . Георадар имеет высокую чув
ствительность приёмной антенны (шаг АЦП 
1 .5 мкВ), большую длину записи (до 32 000 отсчё
тов на трассу), а также возможность записи нави
гационной информации для каждой трассы . Для 
привязки получаемой геофизической информа
ции применялась двухчастотная GPS/ГЛОНАСС 
система позиционирования Sokkia GRX1 (про
изводство Sokkia Topcon Co, Япония) . Приме
няемая навигационная аппаратура имеет высо
кую частоту получения координат, что особенно 
важно при работе в движении [8] . Для выпол
нения измерений георадиолокационное обору
дование монтировалось на пластиковых санях, 
прикреплённых к фаркопу снегохода тросом . За
пуск передающей антенны и грубое измерение 
пройденного расстояния выполняли по одоме
тру, расположенному в задней части саней . При 
этом каждая трасса радарограммы привязывалась 
с высокой точностью при помощи ГНССпри
ёмника . Скорость движения по профилям со
ставляла 5–7 км/ч при шаге сканирования 0,5 м . 
С учётом использованной частоты получения ко
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ординат 5 Гц, можно считать, что каждая трасса 
была привязана с относительной горизонтальной 
точностью не хуже 0,4 м [30] .

Георадиолокационные измерения выполне
ны по 15 профилям общей длиной более 21 км, 
которые формируют относительно равномерную 
сетку по всей площади ледника (рис . 1) . Полу
ченные радарограммы имели высокую деталь
ность и позволяли прослеживать как границы 
толщ, так и отдельные объекты в теле ледника . 
Положение границы базального слоя ледника с 
подстилающим грунтом (подошва ледника) от
чётливо определялось на радарограммах по всем 
исследованным профилям . Слоистость пород, 

слагающих ложе ледника, прослежена до глу
бины 20 м ниже его подошвы (см . рис . 4) . В не
скольких местах отмечены зоны с интенсивными 
отражениями от протяжённых субвертикальных 
объектов, связанные с наличием здесь глубоких 
трещин или колодцев . В юговосточной части 
ледника, заполняющей понижение поверхности 
дна долины, были выделены участки с большим 
количеством неоднородностей, которые форми
руют интенсивное поле рассеянных волн на глу
бинах более 45–50 м изза наличия здесь области 
распространения тёплого льда .

Обработка полученных данных велась в 
программах EKKO_Project V5 и Prism 2 .6 . Она 

Рис. 1. Схема профилей георадиолокации на леднике Альдегонда:
1 – в 2018 г .; 2 – в 2019 г .; 3 – дополнительный профиль 2015 г .; 4 – участок сравнения радарограмм 1999 и 2018 гг . (см . 
рис . 6); 5 – изогипсы поверхности ледника по данным геодезической съёмки 2018 г . [19]
Fig. 1. Location of GPR profiles on Aldegondabreen:
1 – in 2018; 2 – in 2019; 3 – additional profile in 2015; 4 – comparison section of GPR profiles 1999 and 2018 (see Fig . 6); 5 – 
contour lines of the glacier surface according to geodetic survey data in 2018 [19]
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Рис. 2. Определение значений скорости распространения радиоволн внутри ледника по гиперболическим 
отражениям в программе Prism 2 .6 . 
Значения скорости, характерные для холодного (а) и тёплого (б) льда
Fig. 2. Estimation of electromagnetic wave velocity in a glacier using the hyperbola fitting tool in Prism 2 .6 . 
The measured velocity values are typical for cold (a) and temperate (б) ice

предусматривала: введение геометрии с ис
пользованием данных с ГНССприёмника и 
корректировку длины профиля; ввод статиче
ских поправок на смещение ГНССприёмника; 
полосовую и двумерную фильтрацию; опреде
ление скорости распространения электромаг
нитных волн в леднике по гиперболическим 
отражениям; миграцию разрезов (FKStolt) со 
средней скоростью 168 м/мкс, принятой для 
всего ледника; регулировку амплитуды сигнала 
для подчёркивания целевых объектов и горизон
тов; пикирование горизонтов и экспорт глубин в 
текстовый формат; учёт толщины снежного по
крова по данным снегомерной съёмки текуще
го года; корректировку данных 2019 г . к уровню 
2018 г .; ввод рельефа в обработанные разрезы; 
построение карт и объёмных моделей ледника .

В процессе обработки радарограмм измеряли 
скорости по симметричным гиперболическим 
отражениям, отмеченным на большинстве раз
резов [31] . Диапазон регистрируемых скоростей 
варьировал от 152 до 175 м/мкс . Существенный 
вклад в ошибку диагностики скорости по гипер
болическим отражениям от «точечных» объектов 
вносит неверное определение расстояний вдоль 
исследуемого профиля [23] . С учётом относи

тельной ошибки позиционирования вдоль про
филя, не превышающей 0,4 м, диапазон погреш
ности измерения скорости составил ±1,2 м/мкс 
для объекта на глубине 20 м и ±0,5 м/мкс для 
объекта на глубине 70 м . Отметим, что на полу
ченных радарограммах преобладали значения 
скорости выше 168 м/мкс (соответствуют льду в 
холодном состоянии [29]), а также наблюдалась 
тенденция к понижению значений скорости с 
глубиной (пример определения значений скоро
сти по теоретическим годографам приведён на 
рис . 2) . Поскольку одной из задач исследования 
было сопоставление новых и предшествующих 
данных о толщине ледника, для преобразования 
временных разрезов в глубинные мы исполь
зовали значение скорости, принятое в 1999 г . и 
равное 168 м/мкс [23], хотя оно может быть не
сколько занижено относительно реального .

Результаты и обсуждение

В результате пикирования подошвы ледни
ка по всем обработанным профилям постро
ены карта рельефа и объёмная модель его ложа 
(рис . 3) . Ошибка определения толщины ледни
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ка на пересечении профилей составляет не более 
1 м, за исключением пересечения профилей по 
линиям 15 и 35–36 (см . рис . 1), где имеется невяз
ка около 8 м, вероятно, связанная с большим на
клоном границы в месте пересечения и невозмож
ностью учесть боковое отражение при проведении 
процедуры 2Dмиграции на профиле 35–36 [30] . 
Толщина ледника варьирует от первых метров в 
северовосточной низкой части (язык ледника) 
до 166 м в югозападной части ледника . Попереч

ный профиль средней части подледниковой доли
ны – неравномерный: у него крутой южный склон 
с углублением у подножия, на север ложе ледни
ка постепенно повышается и в центральной части 
располагается сравнительно ровная приподнятая 
поверхность; к подножию северного склона глу
бины ложа вновь немного увеличиваются .

На полученных разрезах отмечено значитель
ное количество локальных отражений, предпо
ложительно связанных с внутриледниковыми 

Рис. 3. Рельеф (а) и объёмная модель (б) ложа ледника Альдегонда с нанесённым контуром и поверхностью 
тёплого льда .
1 – изогипсы ложа ледника, м над ур . моря; 2 – контур ледника в 1999 г .; 3 – контур области тёплого льда в 1999 г .; 4 – 
контур области тёплого льда в 2018 г ., помеченной точечным фоном; 5 – поверхность тёплого льда в 2018 г .
Fig. 3. Aldegondabreen bedrock topography (a) and 3D view (б) with an outline and the upper surface of the temper
ate icecore .
1 – contour lines of the glacier bed in m a .s .l .; 2 – glacier outline in 1999; 3 – outline of the temperate ice area in 1999; 4 – outline 
of the temperate ice area in 2018, also marked with a spot pattern; 5 – upper surface of the temperate icecore in 2018
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каналами (рис . 4), которые в основном зареги
стрированы в придонной зоне ледника, распола
гаясь в его средней и нижней частях и образуя до
вольно разветвлённую дренажную сеть . Канал, 
расположенный в глубокой южной части ледни
ка и зафиксированный над областью тёплого льда 
в результате работ 1999 г ., также был прослежен 
на нескольких профилях и имеет приблизитель
но такое же положение, что и раньше . Дополни
тельно на радарограммах под подошвой ледника 
установлено наличие складчатых слоистых пород, 
слагающих поверхность долины (см . рис . 4) . Веро
ятно, ложе ледника в основном сложено теми же 
коренными метаморфическими породами, кото
рые присутствуют в обнажениях над ледником на 
бортах долины . В наиболее высокой, югозапад
ной части ледника прослежен небольшой участок 
(LINE 20) с терригенными осадочными породами, 
перекрывающими коренные породы (см . рис . 1) .

Области с интенсивными отражениями в 
толще ледника прослеживаются на большин
стве профилей и связаны с наличием тёплого 
льда, характерного для многих ледников Шпиц
бергена [13, 20] . Основная выделенная область 

заполняет наиболее глубокую часть ледника и 
имеет вытянутую форму в соответствии с под
лёдным рельефом . Происхождение выделяемых 
областей объясняется повышением температу
ры внутри ледника до значений близких к 0 °С 
и образованием водных включений, представ
ляющих собой высококонтрастные объекты для 
электромагнитного сигнала [29] . В работе, вы
полненной в 1999 г ., эти области также были за
фиксированы, но тогда детальный анализ рас
пространения тёплого льда не проводили .

С целью определения величины стаивания 
ледника вычисленные глубины были сопостав
лены со значениями глубин, полученными в 
мае 1999 г . [23] . Две карты толщины льда 1999 и 
2018 гг . были совмещены по общим координа
там в системе UTM . При расчёте глубин исполь
зовался алгоритм интерполяции Kriging c сет
кой 25 × 25 м . Поскольку плотность новой сети 
профилей меньше по сравнению со старой, для 
более достоверного сопоставления полученных 
глубин дополнительно был использован про
дольный профиль через центральную часть лед
ника, полученный сотрудниками Института гео

Рис. 4. Георадиолокационный разрез с введённым рельефом по профилю LINE 15 (см . рис . 1) .
1 – область распространения тёплого льда; 2 – геологические границы в породах, слагающих ложе ледника; 3 – верти
кальные нарушения в леднике; 4 – возможное положение внутриледниковых каналов
Fig. 4. The GPR section with applied topography along the LINE 15 profile (see Fig . 1) .
1 – temperate ice zone; 2 – geological boundaries in the rocks composing glacier bed; 3 – vertical disturbances in the glacier; 4 – 
possible location of englacial conduits
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графии РАН в 2015 г . Несмотря на различную 
сеть профилей и разную точность привязки, уда
лось сопоставить глубины по общему контуру 
измерений и построить карту изменения тол
щины льда (рис . 5) . В среднем за 19 лет по дан
ным георадиолокационных измерений толщина 
ледника уменьшилась на 25 м (−1,32 м/год), при 
этом наибольшие изменения (до 40 м) отмечены 
в низкой, северовосточной части ледника .

Современный объём льда находился путём 
сопоставления полученных значений толщин с 
цифровой моделью поверхности ледника, рас
считанной по результатам геодезической съёмки 
2018 г . [19] . На участках, не охваченных съёмкой 
(юговосточная, крутая часть ледника), исполь
зовали значения высот из цифровой модели 
ArcticDEM 2015 г ., скорректированные с помо
щью новых геодезических данных . Контур лед
ника получен с помощью космических изобра
жений Landsat8, полученных в год проведения 
съёмки . Его площадь составила 5,34 км2 . Тол
щину льда на участках, не охваченных съёмкой, 
определяли путём интерполяции между точками 
измерений и контуром ледника . Вычисленный 
таким образом общий объём льда в 2018 г . равен 
0,278 км3 . При отсутствии данных о высотах по
верхности ледника в 1999 г . объём льда на тот мо
мент рассчитывали от поверхности наблюдения, 
т .е . не учитывали возможные локальные изме

нения высоты ледника в точках, расположенных 
между профилями георадиолокации . Поскольку 
наблюдения были выполнены по плотной и до
статочно равномерной сети наблюдений, вероят
ность ошибки в значении полученного объёма в 
данном случае невелика . Рассчитанный таким об
разом объём составил 0,437 км3 . Площадь ледни
ка в 1999 г ., измеренная по космическому изоб
ражению Landsat7, равна 6,94 км2 . Сравнение 
полученных данных показывает, что изменение 
объёма по данным повторных георадиолокацион
ных исследований за 19 лет составило −36,4%, а 
площадь ледника при этом сократилась на 23,1% .

Чтобы оценить, как изменилось состояние 
тёплого ядра ледника, выполнено пикирование 
кровли слоя с интенсивными внутриледнико
выми отражениями на записях 2018–2019 гг . и 
вновь были обработаны радарограммы 1999 г . 
На основе полученных значений очерчен кон
тур распространения тёплого льда, а также рас
считан его объём . Расчёты площади и объёма 
на участках, не охваченных съёмкой 1999 г ., 
но выделенных как тёплые в 2018 г ., выполня
ли в предположении, что они были таковыми 
и 19 лет назад . Пример сопоставления радаро
грамм по одному из профилей показан на рис . 6 . 
В результате расчётов установлено, что в 2018 г . 
площадь распространения тёплого льда состав
ляла 0,804 км2, а его объём – 0,020 км3 при сред

Рис. 5. Толщина ледника Альдегонда по данным георадиолокационной съёмки в 1999 г . (а), в 2018 г . (б) и из
менение толщины льда за 19 лет на общей площади съёмок (в) .
1 – точки измерения толщины льда вдоль георадиолокационных профилей; 2 – контур общей площади съёмок; 3 – изо
пахиты толщины льда
Fig. 5. Ice thickness of Aldegondabreen from RES survey data in 1999 (a), in 2018 (б), and change of ice thickness 
over 19 years in the area common for both surveys (в) .
1 – points of measuring ice thickness along GPR profiles; 2 – contour of common survey area; 3 – isopachs of ice thickness
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ней мощности слоя 24,8 м . В 1999 г . эти зна
чения были следующие: 1,196 км2, 0,035 км3 и 
29,0 м соответственно . Таким образом, за 19 лет 
площадь распространения тёплого льда сокра
тилась на 32,7%, а его объём – на 42,5% . Полу
ченные значения позволяют сделать вывод, что 
деградация тёплого ядра ледника происходит 
быстрее, чем его поверхностное стаивание .

Заключение

Выполненные георадиолокационные иссле
дования 2018–2019 гг . позволили проследить гра
ницу подошвы ледника Альдегонда, определить 
его толщину и сопоставить полученные значения 
с наблюдениями 1999 г . В результате обработки 
данных, полученных в 1999 г ., удалось выделить и 

Рис. 6. Сопоставление радарограмм 1999 (а) и 2018 гг . (б) на близко расположенных участках профилей (см . рис . 1) .
1 – положение верхней границы тёплого льда в 1999 г . по измерениям локатором ВИРЛ2 на частоте 40 МГц; 2 – поло
жение верхней границы тёплого льда в 2018 г . по измерениям локатором PulseEKKO PRO на частоте 50 МГц; 3 – поло
жение ложа ледника 
Fig. 6. Comparison of radargrams in 1999 (а) and 2018 (б) along closely located profiles (see Fig . 1)
1 – location of the upper boundary of temperate ice in 1999 registered by the VIRL2 system at 40 MHz; 2 – location of the upper 
boundary of temperate ice in 2018 registered PulseEKKO PRO system at 50 MHz; 3 – glacier bedrock
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оконтурить участки тёплого льда и сопоставить их 
с современными . Установлено, что площадь лед
ника за истёкший период сократилась на 23,1%, а 
объём – на 36,4%, при этом площадь тёп лого ядра 
уменьшилась на 32,7%, а его объём – на 42,5% . 
Таким образом, относительные темпы внутрен
них ледниковых изменений, связанные с тёплым 
ядром, были выше, чем внешние изменения лед
ника . Доля тёплого льда в общем объёме ледника 
снизилась с 8 до 7% . Полученные результаты по
казывают, что наблюдаемое сокращение ледника 
Альдегонда, которое происходит на фоне обще
го роста температур воздуха на архипелаге, со
провождается его постепенным внутренним ох
лаждением . Вероятно, в ближайшем будущем это 
приведёт к трансформации ледника из политер
мического типа в холодный .

Применение современной аппаратуры рас
ширяет область применения георадара на ледни
ках . Он позволяет уточнить и детализировать его 
внутреннюю структуру . Использование высоко
точных ГНСС даёт возможность получать более 
достоверные значения скорости распростране
ния волн в ледниковой толще и соответственно 

точнее оценивать толщину ледников и влаж
ность тёплого льда . Регулярные повторные гео
физические исследования внутреннего строения 
политермических ледников Шпицбергена могут 
стать важным звеном в системе долговременного 
мониторинга изменений климата и природной 
среды архипелага .
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Summary
Catalogues and maps of glaciers (for 2015) of Shapshal Glacier Center, located in the eastern part of the Rus‑
sian Altai, have been created based on the first field glaciological observations and space images interpreta‑
tion. In total 123 glaciers with the total area of 14.07 km2 have been allocated. In comparison with the data 
from the Glacier Inventory of the USSR (1955–1965), the total area of the glaciers has decreased by more 
than 2  times. The lower limit of glacier development is 2475  m, to the south‑east of the region it rises by 
1 km, the height of the firm line rises from 2860 m to 3460 m, respectively. Small glaciers prevail (70% of gla‑
ciers have an area less than 0.1 km2, the area of the largest glacier is 0.9 km2). In terms of quantity and area, 
cirque glaciers predominate, there are no valley glaciers. The largest numbers of glaciers have northern and 
northeastern exposure, with the largest areas of glaciers concentrated on the north‑eastern slopes. The high‑
est glaciation intensity has been detected on the eastern slope of the Skalistiy Ridge and the northeastern 
slope of the southern part of the Shapshalsky Ridge in the upper reaches of the Chon‑Khem River, which are 
optimal for glaciers by a combination of mountain heights and position relative to moisture‑bearing atmo‑
spheric flows. To the west of these areas, intensity of glacierization decreases due to lower mountain heights, 
to the east – due to lower precipitation. In general, with low (0.1 km−1 and less) intensity of glacierization, the 
Shapshal Centre is an area of dispersed glaciation, most glaciers of which are on the verge of disappearance.
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Получены новые карты и каталог ледников мало исследованного Шапшальского центра оледене‑
ния на Восточном Алтае. По состоянию на 2015 г. здесь насчитывалось 123 ледника суммарной пло‑
щадью 14,07 км2. По сравнению с данными 1955–1965 гг. суммарная площадь ледников сократилась 
более чем вдвое. Преобладают малые каровые ледники северо‑восточной и северной экспозиций. 
Площади ледников и интенсивность оледенения убывают с северо‑запада на юго‑восток.

Введение

Под Шапшальским центром оледенения мы 
понимаем ледники собственно Шапшальско
го хребта, хребтов ЦаганШибэту и Скалистый, 
а также их отрогов . Географическое положение 
Шапшальского горного хребта и его юговосточ
ного продолжения – хр . ЦаганШибэту – при
мечательно по ряду причин . Вопервых, распо

лагаясь в самом центра АлтаеСаянской горной 
страны, они находятся на стыке систем горных 
хребтов Алтая и Саян, представляя собой свое
образный мост между ними: субмеридиональ
ный Шапшальский хребет относится к Алтаю, 
а субширотный хр . ЦаганШибэту – к системе 
СаянТаннуОла . Вовторых, они служат водо
разделом между бассейнами рек Оби (верховья 
р . Чулышман), Енисея (верховья р . Хемчик) и 
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бессточными котловинами Монголии (р . Каргы, 
бассейн оз . УрэгНур) . Втретьих, они распола
гаются на стыке западносибирского типа кли
мата (согласно М .В . Тронову [1]), при кото
ром значительное количество осадков выпадает 
в условиях западного переноса на протяжении 
всего года, и монгольского климата, для которо
го характерна повышенная континентальность, 
малое количество осадков с чётко выраженным 
летним максимумом . 

Служащее водоразделом между бассейном 
р . Енисей с северовостока, бассейном р . Обь 
с запада и зоной внутреннего стока с южной 
стороны возвышение Шапшальского хребта и 
хр . ЦаганШибэту представляет собой вытяну
тую с северозапада на юговосток дугу протя
жённостью около 260 км, обращённую выпуклой 
стороной на югозапад (рис . 1) . Югозападные 
склоны хребтов крутые и короткие, слабо рас
членённые речными долинами, напротив, се
веровосточные склоны – относительно протя
жённые и сильно изрезанные; здесь к основному 
водоразделу причленяются хребты и горные мас
сивы меньшего порядка . Примерно 160 из 

260 км общего протяжения водораздела прихо
дятся на долю Шапшальского хребта, который 
начинается на стыке Абаканского хребта и За
падного Саяна и протягивается в южном, а затем 
в юговосточном направлении вплоть до перева
ла Шапшал (3109 м) . Максимальная высота се
верной части хребта – в пределах 2500–3200 м, в 
южной части наиболее высокие вершины дости
гают высоты 3400–3500 м (высшая точка 3507 м) . 
Ещё более высокие отметки (до 3613,5 м, гора 
АкОюк) имеют отдельные отроги, протягива
ющиеся от южной части хребта на северовос
ток . Субширотное продолжение Шапшаль
ского хребта – хр . ЦаганШибэту – в западной 
части превышает высоту 3400 м, к востоку вы
сотные отметки вершин постепенно снижаются 
до 3200–3000 м . Как и на Шапшальском хребте, 
с севера к нему примыкают отроги и отдельные 
горные массивы, местами превышающие высо
ты основного водораздела .

В северной части исследуемой территории 
расположено относительно изолированное гор
ное поднятие – Скалистый хребет и его отроги, 
отделённые от системы Шапшальского хребта 

Рис. 1. Положение района исследования:
1 – реки; 2 – озёра; 3 – вершины; 4 – ближайшие метеостанции; 5 – границы территории, показанной на рис . 2
Fig. 1. The position of the study area:
1 – rivers; 2 – lakes; 3 – peaks; 4 – nearest weather stations; 5 – borders of the territory shown in Fig . 2
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глубокой долиной рек Хемчик, Малый Хемчик и 
Таштухоль . Высоты здесь достигают 3485 м (гора 
Менгулек) (см . рис . 1) . В гидрологическом отно
шении бóльшая часть исследуемого района (98% 
современных ледников) относится к бассей
ну р . Енисей (бассейны верховьев р . Хемчик и 
Алаш), хотя захватывает и бассейн р . Обь (верхо
вья р . Чулышман), а также бассейн внутреннего 
стока (верховья р . Каргы, текущей в бессточное 
оз . УрэгНур; современные ледники здесь от
сутствуют, хотя они существовали здесь в малый 
ледниковый период .

Климатические условия данной территории из
учены слабо . Ближайшие метеостанции (ГМС) – 
Тээли (абсолютная высота 983 м) и МугурАксы 
(абсолютная высота 1830 м) расположены в Хем
чикской котловине и в долине р . Каргы соответст
венно . Отметим, что, располагаясь на расстоянии 
40–60 км от ледниковых высокогорий и находясь 
в их орографической тени, они дают лишь при
ближённое представление о климатических усло
виях существования ледников . Исходя из данных 
ГМС, климат территории можно характеризовать 
как холодный и аридный . Среднегодовая темпера
тура за весь период наблюдений (с 1966 по 2018 г .) 
для ГМС МугурАксы составила −2,3 °С, для ГМС 
Тээли – −1,5 °С (1961–2018 гг .) . Зимой преобла
дает югозападное направление атмосферного пе
реноса, летом – западное и северозападное, при 
этом с высотой повторяемость югозападных вет
ров растёт [2] . Среднегодовое количество осадков 
невелико – 144 и 196 мм соответственно . Увели
чение количества осадков на ГМС Тээли по срав
нению с ГМС МугурАксы, несмотря на бóльшую 
относительную высоту последней, отражает общий 
рост количества осадков с юга на север, что соот
ветствует переходу от монгольского к западноси
бирскому типам климата . В западносеверозапад
ном направлении, откуда идёт основной приток 
влагонесущих потоков через долину р . Чулышман, 
увеличение осадков должно быть выражено лучше, 
но, к сожалению, для этого участка практически 
полностью отсутствуют метеоданные . Существу
ют оценки количества осадков на западном скло
не Шапшальского хребта по гидрологическим дан
ным . Согласно им, количество осадков здесь равно 
800–1000 мм [3, 4] . По гляциоклиматическим рас
чётам, на территории Шапшальского хребта годо
вое количество осадков на высоте границы питания 
ледников достигает 1020 мм [5] .

Постановка проблемы

Первые наблюдения ледников Шапшальско
го хребта связаны с исследованиями В .В . Са
пожникова, впервые закартировавшего два лед
ника к востоку от перевала Шапшал [6] . Начало 
работ по обзору оледенения, основанному на 
анализе топографических карт и аэрофотосним
ков, относится к началу 1960х годов [7, 8] . В ра
боте Е .Д . Донченко было проанализировано 
сокращение ледников с максимума малого лед
никового периода . Наиболее детальное иссле
дование современного оледенения – это рабо
та, посвящённая бассейну р . Хемчик в одном из 
разделов Каталога ледников СССР [2], содержа
щего информацию о ледниках за 1955–1965 гг .

Новые материалы о ледниках этого региона 
появились в последние годы благодаря попол
нению базы данных GLIMS и Глобального ката
лога ледников RGI [9, 10] . Глобальный каталог 
ледников RGI6 содержит данные по состоянию 
на 2011 г . Тем не менее, со времён публикации 
Е .Д . Донченко в 1962 г . не появилось никаких 
работ, посвящённых анализу состояния оледене
ния региона, несмотря на произошедшие за пол
века значительные изменения ледников Алтае
Саянского региона [11, 12] . Так, никакого анализа 
данных в RGI6 по этому району нет . Кроме того, 
сами данные были получены по снимкам Landsat с 
разрешением 30 м, что для идентификации малых 
ледников (площади ледников региона не превы
шают 0,9 км2) недостаточно и приводит к суще
ственным неточностям . Отметим, что использова
ние современных снимков высокого разрешения 
позволяет в настоящее время с большей точностью 
определить новейшее состояние ледников и даже 
дополнить Каталог современных ледников новы
ми, ранее не обнаруженными ледниками .

Современное оледенение Шапшальско
го центра пока изучено недостаточно . В то же 
время малые ледники служат надёжным индика
тором климатических изменений, о которых для 
данной территории информации весьма мало 
изза недостаточного числа ГМС и их располо
жения в котловинах . Велика и гидрологическая 
роль ледников, которые питают большое число 
рек в истоках Енисея и Оби . Наконец, сокраще
ние ледников вызывает активизацию экзоген
ных процессов, а также образование и прорывы 
приледниковых озёр . Информация о современ
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ных ледниках необходима для исследований в 
каждом из перечисленных направлений . Наша 
работа призвана заполнить отмеченные пробе
лы в изученности ледников данной территории .

Материалы и методы

Основой работы послужило дешифрирова
ние в ручном режиме космических снимков и 
аэрофотоснимков, а также результаты полевых 
работ 2016 г ., которые были проведены на вто
ром по величине леднике данной территории – 
№ 54 . Площади ледников определяли на основе 

снимков SPOT 6 от 11 .09 .2015 г . (табл . 1), ко
торые обеспечивали полное покрытие иссле
дуемой территории . Остальные снимки игра
ли вспомогательную роль (определение высоты 
фирновой границы, правильная интерпрета
ция участков, сильно затенённых, закрытых об
лачностью или сезонным снежным покровом 
на снимках SPOT 6) . Снимки SPOT 6 получе
ны от компании Сканекс с первичной радио
метрической коррекцией и ортотрансформа
цией по SRTM 90 м . Далее авторы настоящей 
статьи использовали программный комплекс 
ScanEx Image Processor для фотограмметриче
ской и тематической обработки изображений . 

Таблица 1. Спутниковые снимки, использованные в работе
Индекс (ID); режим: П – панхроматический; 

М – мультиспектральный Дата съёмки Спутник Пространственное 
разрешение, м

201509110426017_E090N51_06742_7933; П

11 .09 .2015 г . SPOT 6

1,5
201509110426017_E090N51_06742_7933; М 6,0
201509110426017_E090N51_06742_7934; П 1,5
201509110426017_E090N51_06742_7934; М 6,0
201509110427276_E090N50_02602; П 1,5
201509110427276_E090N50_02602; М 6,0
5 218248 14/07/21 04:20:49 1 J; М 21 .07 .2014 г .

SPOT 5

10
5 218247 12/09/02 05:07:47 1 T; П

02 .09 .2012 г .
5

5 217248 12/09/02 05:07:55 1 T; П 5
5 216247 12/09/12 05:15:09 1 T; П 5
1030010043AA2F00; М 26 .06 .2015 г .

World View2
1,8

10300100469CBE00; М 28 .07 .2015 г . 1,8
101001000FD0B800; М 18 .07 .2012 г . Quick Bird 2,4
L4143025_02519890919; М 19 .09 .1989 г . Landsat4 30
L71143025_02520010904; М 04 .09 .2001 г .

Landsat7

15
L71143025_02520100828; М 28 .08 .2010 г . 15
LE71430242015206NPA00; М 25 .07 .2015 г . 30, 15
LE71440242015213NPA00; М 01 .08 .2015 г . 30, 15
LC81430252015214LGN01; М 02 .08 .2015 г . Landsat8 30, 15
LE71420252015215EDC00; М 03 .08 .2015 г . Landsat7 30, 15
LC81440242015221LGN01; М 09 .08 .2015 г . Landsat8 30, 15
LE71430252015222NPA00; М 10 .08 .2015 г . Landsat7 30, 15
LC81420252015223LGN01; М 11 .08 .2015 г .

Landsat8
30, 15

LC81430252015230LGN01; М 18 .08 .2015 г . 30, 15
LE71420252015231EDC00; М 19 .08 .2015 г . Landsat7 30, 15
LC81420252015239LGN01; М 27 .08 .2015 г .

Landsat8
30, 15

LC81430252015246LGN01; М 03 .09 .2015 г . 30, 15
LC81440242015253LGN01; М 10 .09 .2015 г . 30, 15
LE71430252015254NPA00; М 11 .09 .2015 г . Landsat7 30, 15
LC81420252015255LGN01; М 12 .09 .2015 г .

Landsat8
30, 15

LC81430252015262LGN01; М 19 .09 .2015 г . 30, 15
LC81430252015278LGN02; М 05 .10 .2015 г . 30, 15
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Были выполнены: радиометрическая обработ
ка изображений; улучшение пространственно
го разрешения (Pansharpening); фильтрация 
изображений; автоматическая систематическая 
геометрическая коррекция растровых данных; 
ортотрансформирование по цифровой модели 
рельефа SRTM 3 (The NASA Version 3 .0 SRTM 
Global 1 arc second) . Кроме того, определена и 
установлена проекция UTM WGS 84 с автомати
ческим определением зоны .

Дешифрирование проводилось в программ
ной среде GIS – Mapinfo и ArcGIS . При де
шифрировании ледников была принята мини
мальная площадь для картирования 0,01 км2 . 
Систематическая ошибка составляла ±1 пиксел 
(1,5 м) . Она вычислялась по формуле [13]

Aer = 100%(nm)/Agl, (1)

где Aer – ошибка, %; n – число пикселей; m – 
пространственное разрешение снимка, выра
женное в виде площади пикселя, м2; Agl – пло
щадь ледника, м2 .

По результатам расчётов с помощью базовых 
снимков, использовавшихся для дешифрирова
ния (SPOT 6, панхроматические), максимальная 
ошибка равна 16,0%, средняя – 4,2% . На участ
ках, где не велись полевые наблюдения, грани
ца между ледниками и мёртвым льдом находи
лась при помощи индикаторов, определённых 
в работе [14]: 1) индикаторы активного льда – 
сглаженный характер скоплений обломочного 
материала на его поверхности, его линейная вы
тянутость в плане, связанная с движением, об
текание его водотоками, как правило, сходящи
мися к нижней точке ледника; 2) индикаторы 
мёртвого льда – неровная поверхность скопле
ний обломочного материала, термокарстовые 
водоёмы на его поверхности, несходимость во
дотоков и наличие пионерной растительности . 
Добавим ещё один признак мёртвого льда – уход 
водотоков в тоннели с последующим выходом 
ниже по склону [10] . Часто при дешифрирова
нии космических снимков возникают ошибки, 
связанные с наличием смежных с ледниками за
снеженных поверхностей и участков затенения . 
Чтобы избежать их, использовали снимки, сде
ланные в конце сезона абляции, в период наи
меньшей заснеженности . Кроме того, в качестве 
вспомогательного средства рассматривались 
снимки тех же территорий, полученные в другие 

моменты времени и с другим углом падения сол
нечных лучей .

Для составления Каталога ледников исполь
зовалась глобальная цифровая модель рельефа 
SRTM 3 (The NASA Version 3 .0 SRTM Global 1 
arc second) [15] . Минимальные, максимальные 
высоты, средние уклоны, экспозиции ледни
ков определяли автоматически на основе ЦМР 
в программе Global Mapper v .18 .0 (digitizer tool) . 
С целью верификации данных, полученных по 
дистанционным материалам, применяли полевые 
материалы от 21 .07 .2016 г ., когда мы посещали 
ледник № 78 – второй по площади ледник иссле
дуемой территории . Именно тогда были проведе
ны GPSпривязка языка ледника и закладка ре
перов, а также сделано GPSмаркирование его 
границы питания . Выполняли также наземно
визуальные наблюдения и фотографирование со
седних ледников (№ 79, 80) . Вспомогательную 
роль при составлении Каталога играли топогра
фические карты масштаба 1:100 000 (определе
ние бассейновой принадлежности ледников) . На 
базовых снимках SPOT 6 значительная часть об
ласти абляции ледников покрыта нерастаявшим 
свежим снегом (хотя на неледниковых поверхно
стях снег не сохранился, вероятно, снимки были 
сделаны через 1–2 дня после снегопада), что не 
позволяет определить на них высоты фирновой 
линии . Для этого мы использовали спутниковые 
снимки Landsat7 и 8, сделанные в 2015 г . 

Согласно нашим наблюдениям, на тер
ритории расположенного поблизости горного 
массива МонгунТайга сезон абляции закан
чивается в третьей декаде июля или в первой по
ловине августа [16] . Это справедливо и для усло
вий 2015 г . Были проанализированы доступные 
снимки Landsat . На снимках от 25 июля фир
новая линия достаточно чётко прослеживается 
на относительно крупных ледниках . На снимке 
Landsat7 от 1 августа видны некоторые ледни
ки хр . Скалистый, однако они находятся на пе
риферии снимка и изображение испорчено де
фектами съёмки (пропуски) . На снимках от 2, 3, 
9, 10 и 11 августа ледники закрыты облачностью . 
На снимках от 18 августа и последующих (19 и 
27 августа, 11 и 12 сентября) ледники почти пол
ностью или полностью покрыты свежим снегом, 
на некоторых снимках они не видны изза об
лачности (3, 19 сентября), на снимке от 5 октяб
ря снег лежит уже по краям горных котловин .
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Поскольку фирновая граница хорошо просле
живается на снимке WorldView2 от 28 .07 .2015 г ., 
но не видна на снимке SPOT 6 от 9 сентября 
2015 г ., сезон абляции, видимо, закончился между 
28 июля и 18 августа . Причём, со 2 августа пре
обладали облачная погода и снегопады, которые 
и обусловили раннее окончание сезона абляции, 
поэтому этот интервал можно сократить до пери
ода с 28 июля по 2 августа . Дешифрирование кос
мических снимков Landsat7 от 25 июля позво
лило выявить положение фирновой границы на 
30 ледниках . Для большинства малых ледников де
шифрировать фирновую границу не удалось, по
этому для полноты информации о её положении 
также использовался метод Куровского, согласно 
которому высота фирновой границы соответству
ет средневзвешенной по площади высоте ледни
ка [17, 18] . Средняя величина разности между вы
сотой фирновой границы, полученной по снимку, 
и высотой, полученной методом Куровского, со
ставила +2 м, максимальное отличие не превыси
ло 100 м . При дальнейшем статистическом анализе 
на основе данных Каталога мы использовали дан
ные, полученные методом Куровского .

Для характеристики оледенения использова
лось понятие об интенсивности оледенения R, ко
торая представляет собой отношение площади 
ледников на участке F к длине основного греб
ня L, лежащего в пределах участка . Впервые оно 
было введено Е .В . Максимовым [19] . При этом 
использовался методический подход Г .Е . Гла
зырина [18], согласно которому L определяется 
от первого ледника на боковом гребне до его со
единения с основным, а далее – по основному 
гребню и по следующему боковому гребню до по
следнего ледника . Учитывалась и такая характе
ристика условий существования ледников, как 
положительная разность оледенения, т .е . разность 
отметок горных вершин и снеговой линии [20] .

Результаты

Согласно нашим данным, современное оле
денение Шапшальского хребта и прилегающих к 
нему горных сооружений представлено 123 лед
никами суммарной площадью 14,07 км2 (табл . 2) . 
Преобладают малые ледники, самый крупный 
ледник (№ 33) имеет площадь всего 0,96 км2 . Ко
личество ледников с площадью менее 0,1 км2 до

стигает 70% (табл . 3), т .е . они не были бы вклю
чены, например, в Каталог ледников СССР, где 
учитывались ледники размером более 0,1 км2 . 
Отметим, что суммарная площадь данных лед
ников равна 3,56 км2, что составляет четверть 
всей площади ледников исследуемой террито
рии . По суммарной площади доминируют лед
ники с площадями в диапазоне 0,1–0,5 км2 . 
Нижний предел распространения ледников ме
няется от 2475 м на крайнем северозападе до 
3468 м на крайнем юговостоке .

Два основных очага оледенения рассматри
ваемой территории – восточный склон Скали-
стого хребта и северо-восточный склон южной 
части Шапшальского хребта в верховьях р. Чон-
Хем (табл . 4, рис . 2) . В первом случае это связа
но с большой высотой горных сооружений, наи
высшие отметки которых приближаются к 3500 м . 
Кроме того, Скалистый хребет выдвинут к севе
ру (51° с .ш .) и не экранирован другими горны
ми хребтами с северной стороны, попадая в зону 
более активного воздействия циклонов . Улучше
ние условий питания ледников здесь диктуется 
сниженным положением границы питания лед
ников (средневзвешенная высота 2980 м) . Отрезок 
Шапшальского хребта в верховьях р . ЧонХем на
ходится примерно в 40 км южнее, высота гор здесь 
на 50–100 м меньше, однако именно здесь оле
денение наиболее интенсивно, а ледники имеют 
максимальную среднюю площадь (0,24 км2) . Это 
связано, вероятно, с открытостью хребта с запада, 
со стороны Джулукульской котловины; причём 
хребет здесь располагается перпендикулярно за
падным и югозападным влагонесущим потокам . 
Определённую роль играет и наличие в непосред
ственной близости крупных озёр – Джулукуль и 
ХиндиктигХоль, которые служат местными ис
точниками влаги . Кроме того, изза несколько 
иной ориентировки водораздела ледники здесь 
занимают более выгодное положение, оказываясь 
на затенённых участках склона .

Наличие двух упомянутых здесь очагов оледе
нения, находящихся примерно на одной долготе, 
но разнесённых примерно на 0,3° по долготе, до
вольно чётко видно на рис . 3, а . К западу и вос
току от указанных участков размеры ледников и 
интенсивность оледенения убывают до предельно 
низких значений (см . рис . 3, б, см . табл . 4) . В пер
вом случае это связано с уменьшением высоты 
орографической базы оледенения, во втором, в 
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первую очередь, с уменьшением количества вы
падающих осадков, вызванным не только оро
графической тенью Шапшальского хребта, но и 
невыгодной для перехвата влагонесущих потоков 
субширотной ориентировкой хр . ЦаганШибэту .

Этот вывод хорошо иллюстрируется поло
жением границы питания, а именно: при сред
невзвешенной по площади высоте границы пи
тания 3110 м для всего ледникового центра, 
на западной периферии территории, в бассей
не р . ЧульЧа, она составляет 2860 м (средне
взвешенное значение), а на крайнем востоке 
(бассейн р . Барлык) достигает средней высо
ты 3460 м (рис . 4) . При этом в высоте фирно
вой границы долготный градиент проявляется в 
большей степени, чем широтный (491 м на 1° и 
428 м на 1° соответственно), что отражает клю
чевую роль в ослаблении влияния западных вла
гонесущих потоков в направление с запада на 
восток и в ухудшении условий питания ледни

ков в этом направлении . Вместе с тем довольно 
большие значения широтного градиента в поло
жении границы питания нельзя объяснить ис
ключительно термическими различиями: если 
исходить из высотного термического градиента 
0,6 °С/100 м в летнее время, то это означало бы 
разность средних летних температур примерно 
в 2,6 °С для точек, разнесённых по широте на 1° . 
Средние многолетние температуры летнего пе
риода на ГМС МугурАксы и Тээли составля
ют 12,9 и 17,1 °С соответственно . При разности 
высот между ГМС в 847 м, приведённая к высо
те ГМС МугурАксы средняя летняя температу
ра на ГМС Тээли составит 12,0 °С . При широт
ном различии положения примерно в 0°38′ это 
означает широтный термический градиент всего 
лишь 1,4 °С на 1° широты . Очевидно, что на по
вышении фирновой границы в направлении с 
севера на юг влияет не только повышение тем
пературы, но и сокращение количества осадков .

Таблица 4. Распределение ледников по участкам горных хребтов и речным бассейнам

Горный хребет Бассейн
Экспозиция 

склона  
хребта

Число 
ледников

Площадь 
оледенения, 

км2

Положитель
ная разность 

оледенения, м

Интенсивность 
оледенения R*, 

км−1

Шапшальский

Притоки р . ЧульЧа  
(Казер, Таштухоль) . В 20 1,38±0,039 329 0,05

Р . ЧонХем СВ 13 3,17±0,052 429 0,12
Правобережные притоки 
р . Шуй (УзунХем и др .) С 9 1,71±0,036 384 0,07

Р . Шагпай ЮВ 1 0,32±0,009 263 –
Малый Хемчик СВ 3 0,1±0,004 223 0,01

Приток р . АрыХем В 3 0,04±0,003 170 0,01
Р . ТутуОюк CЗ 3 0,09±0,004 232 0,01

Скалистый

Р . УлугОруг С 8 0,56±0,018 272 0,08
Р . Чиндозыл В 28 3,43±0,086 460 0,09

Р . ЭрдигОюк З 1 0,04±0,002 260 –
Р . Шагпай СЗ 5 0,27±0,014 490 0,04

МозурТайга 
(отрог Шапшаль
ского хребта)

Р . ЧингеХем СЗ 5 0,79±0,023 282 0,08
Левобережные притоки 

р . Шуй (АлдыМештуХем) В 9 0,88±0,026 308 0,06

ЦаганШибэту

Р . СайлыХем СВ 5 0,64±0,013 302 0,04
Р . Маганатты C 8 0,52±0,016 304 0,03

Р . Барлык СВ 1 0,04±0,002 35 –
Р . Талалйлык ЮВ 1 0,09±0,002 50 –

*Для участков, представленных одним ледником, интенсивность оледенения не вычислялась .

Таблица 3. Распределение ледников по площадным диапазонам.
Площадь, км2 Число ледников % от общего числа Суммарная площадь, км2 % от общей площади

Менее 0,1 86 69,9 3,56 25,3
0,1–0,5 33 26,8 7,56 53,7
0,5–1 4 3,3 2,95 21,0
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Рис. 2. Современные ледники Шапшальского центра оледенения:
а – северозападная часть; б – юговосточная часть; 1 – горные гребни; 2 – вершины; 3 – современные ледники и их номера
Fig. 2. Modern glaciers of Shapshalsky glacial center:
а – of the northwestern part; б – of the southeastern part; 1 – mountain ridges; 2 – peaks; 3 – recent glaciers and their numbers
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Интегральной характеристикой, отражающей 
возможность существования ледников, может 
служить положительная разность оледенения (см . 
табл . 4) . При наибольших для изучаемого райо
на значениях (свыше 400 м) ледники на северных 
и северовосточных склонах достигают средней 
площади около 0,25 км2, а площади крупнейших 
из них приближаются к 1 км2 . В экспозиционном 
отношении в районе исследования количествен
но доминируют ледники северных и северовос
точных склонов (рис . 5) . Ледники наибольших 
площадей приурочены к северовосточным скло
нам, что объясняется их положением по отноше
нию к влагонесущим югозападным потокам воз
духа – снег переметается с наветренных склонов 
на подветренные, где и создаются наилучшие ус
ловия для формирования ледников . Распреде
ление ледников по морфологическим типам от
ражает преобладание малых ледников на фоне 
развитого альпийского рельефа . Преобладают ка

ровые ледники (табл . 5), долинные ледники, на
против, отсутствуют, а за счёт сильного расчле
нения рельефа плосковершинные и склоновые 
ледники распространены незначительно .

Наше исследование Шапшальского центра 
оледенения – не первое . Так, на основе дешиф
рирования аэрофотоснимков 1955 г . Н .И .  Ми
хайлов обнаружил 27 ледников площадью 
10,85 км2 [8], а Е .Д . Донченко выделил 58 ледни
ков суммарной площадью 19,8 км2 [7] . Обе рабо
ты охватывают не всю территорию нашего иссле
дования, к тому же с 1950х годов ледники сильно 
изменились, что не позволяет сопоставить дан
ные этих авторов с нашими . Наиболее детальное 
исследование оледенения было проведено при 
составлении Каталога ледников СССР [2], когда 
данные о ледниках получали на основе аэрофото
снимков 1955, 1959, 1964, 1965 гг .

По данным Каталога [2], в пределах Шап
шальского центра оледенения было 128 ледни

Рис. 3. Пространственное распределение площадей ледников, км2: 
а – по широте; б – по долготе
Fig. 3. Spatial distribution of glacier areas, km2:
a – latitude; б – longitude



 51 

Д.А. Ганюшкин и др.

ков суммарной площадью 30,3 км2 . При этом от
мечено наличие 25 ледников площадью менее 
0,1 км2, которые были учтены в общей статисти
ке по суммарному числу ледников и их суммар
ной площади . Однако такие ледники не были 
обозначены на схемах оледенения, им не при
своены номера, а в таблице Каталога по ним нет 
никаких данных, что не позволяет установить 
их локализацию . При дешифрировании мы об
наружили 32 ледника, отсутствующих в основ
ной таблице Каталога [2] . Возможно, некоторые 
из них соответствуют упомянутым ранее 25 лед

никам площадью менее 0,1 км2, однако опреде
лить, так ли это – невозможно . Но даже если из 
32х обнаруженных нами ледников 25 уже выде
ляли при составлении Каталога [2], то остальные 
12 обнаружены впервые . Например, ледники в 
бассейне р . ТутуОюк, относящейся к бассейну 
р . Чулышман (в Каталоге [2] все ледники Шап
шальского центра отнесены к бассейну р . Хем
чик) . Кроме того, девять ледников, включённых 
в Каталог [2], к 2015 г . исчезли .

Поскольку нами установлено наличие не 
менее 12 ледников, не учтённых в Каталоге [2], 

Рис. 4. Пространственное распределение высоты фирновой границы ледников, м:
а – по широте; б – по долготе
Fig. 4. Spatial distribution of the firn line altitude, m:
a – latitude; б – longitude
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вероятно, реальная суммарная площадь ледни
ков в 1950–60е годы была больше 30,3 км2 . По
этому, исходя из установленной нами на 2015–
2016 гг . суммарной площади ледников 14,07 км2, 
можно предположить чуть более чем двукратное 
сокращение площади оледенения, хотя по от
меченным здесь причинам трудно дать более 
точную оценку произошедших изменений . Не
посредственно сопоставить полученные нами 
данные с данными Каталога [2] трудно не толь
ко изза отсутствия в Каталоге [2] некоторых 
выделенных нами ледников, но и изза разной 
точности измерений . В Каталоге [2] площади 
ледников даны с точностью до 0,1 км2, что, с 
учётом преобладания ледников малой площа
ди, является довольно грубым округлением . 
Так, если ледник имеет в Каталоге [2] площадь 
0,2 км2, то его неокруглённая площадь может 
составлять от 0,15 до 0,24 км2, т .е . почти 50% 
от заявленной в Каталоге [2] цифры . Если мы в 
своём каталоге от 2015–2016 гг . устанавливаем 
для данного ледника площадь 0,15 км2, то это 
может означать как то, что ледник сократился 
на 0,09 км2 (т .е . на 38%), так и то, что ледник не 
сокращался совсем . Поэтому оценка изменения 
площадей конкретных ледников статистически 

некорректна и лишь при сравнении суммарных 
площадей мы можем допустить, что погрешно
сти, связанные с округлением, будут компенси
ровать друг друга ввиду своего несистематиче
ского характера .

Обсуждение

Сопоставление выявленного нами двукрат
ного сокращения площади оледенения в период 
с 1955–1965 по 2015 г . с данными по соседним 
ледниковым центрам позволяет считать такую 
оценку реалистичной . Например, в работе [12] 
установлено, что в период с 1952 г . (данные Ка
талога [2]) по 2008 г . площадь ледниковой си
стемы Катунского хребта сократилась на 26,1% . 
Меньшее, чем в случае Шапшальского центра, 
сокращение ледниковой системы можно объ
яснить преобладанием в Катунском хребте от
носительно крупных ледников, более устойчи
вых к климатическим изменениям . Этот вывод 
подтверждается взятым из той же работы ана
лизом сокращения ледников разных размеров: 
ледники Катунского хребта, относящиеся к 
группе с площадью менее 0,5 км2, сократились 

Рис. 5. Экспозиционное распределения 
количества (% от суммарного) (1) и пло
щади (% от суммарной) (2) ледников
Fig. 5. Aspect distribution of numbers (% 
from the sum) (1) and areas (% from the 
sum) (2) of the glaciers
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на 43,5%, т .е . почти вдвое . Более крупные лед
ники региона сократились в меньшей степени . 
Так, для 126 ледников СевероЧуйского и Юж
ноЧуйского хребтов площадью более 0,5 км2 
сокращение за период с 1952 по 2004 г . соста
вило 19,7±5,8% [11] . Отчётливая связь степе
ни сокращения ледников с их средними раз
мерами прослеживается в оценках изменения 
площади ледников Русского Алтая за период с 
1952 по 2008 г . [21] . В районах с преобладанием 
относительно крупных ледников сокращение 
составило, %: Катунский хребет – 9,1; Южно
Чуйский хребет – 9,5; СевероЧуйский хребет – 
10,4; Южный Алтай – 11,5; массив ТаванБог
доОла – 11,9% . Напротив, в районах развития 
малых ледников сокращение было существен
нее: для хребтов Сайлюгем и Чихачева – 20,5%; 
для бассейна р . Бия – 26,9% . 

Оледенение северного склона массива Та
ванБогдоОла с 1962 по 2015 г . сократилось на 
24,3% [22], оледенение непосредственно при
мыкающего к Шапшальскому хребту массива 
МонгунТайга за период 1966–2011 гг . умень
шилось на 31% [23] . В обоих случаях ледники 
этих массивов существенно крупнее, чем лед
ники Шапшальского центра, что и объясняет 
их меньшее сокращение . Для территории Мон
гольского Алтая известны оценки отсутствия 
изменения площадей ледников массива Цам
багарав в период с 1963 по 2000 г ., а для мас
сивов ТаванБогдоОла, Турген и Хархира – в 
период с 1987 по 2000 г . [24] . Согласно другим 
данным, ледники массива Цамбагарав с 1968 по 
2006 г . сократились на 14%, а с 1968 по 2015 г . – 
на 17% [25]; ледники массива ТаванБогдоОла 
потеряли 17,6% [26] . Для массива ТаванБогдо
Ола в работе [26] проведены расчёты сокраще
ния оледенения различных речных бассейнов 
параллельно с расчётами интенсивности оле
денения . Оледенение речных бассейнов на пе
риферии массива, обладающего сейчас интен
сивностью оледенения в пределах 0,07–0,12, 
что сопоставимо с интенсивностью оледенения 
Шапшальского центра, уменьшилось на 31–
55% . Это близко к нашей оценке сокращения 
ледников Шапшальского центра .

В последние годы в рамках проекта GLIMS 
и составления Глобального каталога ледников 
Randolph Glacier Inventory (RGI) была прове
дена каталогизация ледников северной Азии, 

в том числе и Шапшальского центра оледене
ния, вошедшего в RGI, начиная с пятой вер
сии [10] . Согласно данным RGI, по состоянию 
на 2011 г . в пределах Шапшальского центра на
считывалось 98 ледников суммарной площадью 
14,336 км2 . Эти данные хорошо согласуются с 
нашими данными по площади (14,07 км2), одна
ко мы на этой территории выделили на 25 лед
ников больше . Это позволяет констатировать 
существенное несовпадение наших данных с 
результатами каталогизации в рамках RGI . Оче
видно, что отличия вызваны разными методи
ками работы и разным исходным материалом . 
Авторы каталога в рамках RGI использовали 
полуавтоматический подход к дешифрирова
нию, при котором первичным источником ин
формации были снимки Landsat5, 7 и 8 (раз
решение 30 м), в некоторых случаях (например, 
участки сезонного снега) полученные первич
ные контуры подвергались ручной корректи
ровке, иногда использовались доступные на от
дельные участки снимки высокого разрешения 
(но это не относится к району нашего иссле
дования) . Очевидно, что при таком большом 
охвате территории и использовании снимков 
низкого разрешения дешифрирование малых 
ледников неизбежно связано с ошибками и не
точностями, както: выделение крупных снеж
ников в качестве ледников; неточности в опре
делении края ледника при его бронировании 
моренным материалом, наличии снежного по
крова и сильной затенённости . Использова
ние снимков высокого разрешения и ручное 
дешифрирование в большинстве случаев позво
ляют решить эти проблемы, хотя и представляет 
собой довольно трудоёмкий процесс .

В качестве примера приведём фрагмент кос
мического снимка QuickBird2 от 18 .07 .2012 г ., 

Таблица 5. Морфологические типы современных ледников
Морфологический 

тип
Число 

ледников
% от общего 

числа
% от общей 

площади
Кароводолинные 5 4,1 18,6
Каровые 40 32,5 45,9
Карововисячие 19 15,4 11,5
Висячие 34 27,6 13,2
Склоновые 22 17,9 9,7
Присклоновые 2 1,6 0,4
Плосковершинные 1 0,8 0,6
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пространственное разрешение которого со
ставляет 2,4 м (рис . 6) . На снимок наложены 
контуры ледников согласно RGI6 (красным) 
и нашему дешифрированию (синим) . Хорошо 
видно, что в RGI6 на данном участке содер
жатся существенные пробелы и неточности: не 
выделен ледник (№ 122) площадью 0,03 км2; 
неправильно определён край ледника № 74 
(RGI6010 .02278) – в качестве края ледника 
принято приледниковое озеро; не полностью уч
тены забронированные участки ледников № 73 
(RGI6010 .02276) и № 74 (RGI6010 .02278) . По
скольку погрешности в RGI носят противопо
ложный знак, они во многом компенсируют 
друг друга при рассмотрении суммарных площа
дей, но при анализе индивидуальных ледников 
очевидно, что реальные отличия нашего Катало
га и данных RGI существенно больше .

Есть основания полагать, что составленный 
нами Каталог ледников Шапшальского центра 

оледенения точнее отражает современное состоя
ние оледенения этого района . Выполненные рас
чёты интенсивности оледенения R позволяют оха
рактеризовать данный центр оледенения с точки 
зрения его развитости и пространственного раз
мещения . Согласно В .Г . Ходакову [27], выделяют 
четыре типа оледенения: а) районы дисперсного 
оледенения; здесь ледники и снежники не состав
ляют единого массива, а представляют собой лишь 
полосы и очаги сосредоточения; относительная 
и абсолютная площади ледников малы; б) райо
ны среднего полудисперсного горного оледене
ния – ледники в них связаны в цепочку или гроз
дья, отходящие от компактных массивов, площадь 
их значительна; в) районы крупного полукомпакт
ного горного оледенения, они отличаются от пре
дыдущего типа почти полным отсутствием узких 
ледовофирновых перешейков, мелких пятен и 
общей массивностью контура оледенения; г) рай
оны компактного или покровного оледенения .

Рис. 6. Сопоставление результатов дешифрирования космических снимков согласно RGI6 (1) и по нашим 
данным (2) на фоне фрагмента космического снимка QuickBird2 от 18 .07 .2012 г .
Fig. 6. Comparison of the results of the interpretation of satellite images according to RGI6 (1) and according to our 
data (2) against the background of a fragment of the QuickBird2 satellite image from 18 .07 .2012
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Г .Е . Глазырин [18] выделил значение R = 0,8 
в качестве рубежа между двумя первыми типа
ми (а и б), поскольку при развитии оледенения, 
вплоть до значения 0,8, число ледников увели
чивается, а далее их слияние преобладает над 
процессом появления новых ледников . Напри
мер, для массива ТаванБогдоОла значения R 
достигают величины 1,1 [26] . Таким образом, 
Шапшальский центр оледенения, где интен
сивность оледенения не превышает 0,12, можно 
считать районом дисперсного оледенения, при
чём далёким от перехода к другому типу .

Выводы

1 . По состоянию на 2015 г . в Шапшальском 
центре оледенения установлено 123 ледника 
суммарной площадью 14,07 км2 . Впервые в вер
ховьях р . Чулышман обнаружены малые ледни
ки . В структуре оледенения доминируют малые 
ледники – площадь 70% ледников не превыша
ет 0,1 км2 .

2 . По сравнению с данными Каталога лед
ников СССР [2] с 1955–1965 гг . площадь лед
ников сократилась к настоящему времени более 
чем в 2 раза, что в превышает сокращение лед
ников в соседних центрах оледенения . Высокие 

темпы сокращения связаны с преобладанием 
малых ледников .

3 . В экспозиционном отношении здесь до
минируют ледники северных и северовосточ
ных склонов, самые крупные ледники находятся 
на северовосточных склонах . Приуроченность 
основных площадей ледников к подветренным 
склонам указывает на значительную роль в их 
питании метелевого переноса снега .

4 . В морфологическом отношении доминируют 
каровые ледники, а долинные ледники отсутству
ют . В настоящее время в Шапшальском центре до
минирует дисперсное оледенение и большинство 
ледников близко к полному исчезновению .
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Summary
Mass balance bn is the most important indicator of a glacier evolution. However, after the decay of the USSR 
direct measurements of bn performed in 1985–1989 in the Inner Tien Shan, including the Sary‑Tor Glacier 
in Ak‑Shiyrak Massif, had been desisted. As a result the available series of the data were limited 1989. Mea‑
surements in this area were renewed only in 2015. This paper is devoted to restoring the continuity of the 
mass‑balance series over the period of the gap in measurements and extending this series down to 1929, i.e. 
to the beginning of regular meteorological observations on the reference HMS Tien Shan (3660 m a.m.s.l.). 
Accumulation was reconstructed using a linear relationship of bn with the air temperature and precipitation 
sum. Reconstruction of ablation was based on its cubic relationship with the temperature (modified Krenke–
Khodakov formula) or on two‑parameter linear approximation using the air temperature and wind velocity. 
Thereby, the decade of direct instrumental measurements (1984/85–1988/89 and 2014/15–2018/19) resulted 
in deriving and analyzing continuous 90‑year‑long series of annual values of bn and its constituents, analytical 
type of referent glacio‑meteorological equations being assumed unchanged in time. Reconstruction for the 
Sary‑Tor Glacier reveals a dominant trend towards the mass loss with rare and short‑time episodes of retard‑
ing the negative tendencies. The comparison made with the long series of mass balance of other glaciers in 
Asia indicates a certain degree of synchronicity, which is slightly disturbed in recent years: the degradation of 
Sary Tor Glacier tends to progress more intensively. Conclusions about its evolution are particularly relevant 
in connection with the assumption about the impact of the Kyrgyz‑Canadian gold mining company «Kumtor 
Gold Company» on local ecosystems against the background of its interest in expanding the mining zone to 
the bowels of the Earth under the tongue of this glaciological object.
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сумма осадков.
По длинным рядам метеоданных ГМС Тянь‑Шань восстановлены годовые значения аккумуляции, 
абляции и баланса массы долинного ледника Сары‑Тор в массиве Ак‑Шийрак. В основе поиска зави‑
симостей – прямые гляциологические измерения в 1980‑е и 2010‑е годы. Реконструкция позволила 
заполнить пробел между этими периодами и продлить ряд до 1930 г. Результаты сравниваются с 
более ранними реконструкциями, а также с длинными балансовыми рядами опорных ледников Азии.

Введение

Пресная вода – важный ресурс для челове
чества, но большая её часть (95%) находится в 
твёрдом состоянии в ледниках . Страны, имею
щие оледенение на своей территории, не могут 

не заботиться о том, чтобы рационально распо
ряжаться тем богатством, которая дала им приро
да . Эволюцию ледниковых систем характеризует 
важнейший гляциологический параметр – ба
ланс массы bn . В советское время мониторинг ба
ланса массы проводился на многих ледниках 
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Средней Азии, но после распада СССР в Кир
гизии он был прекращён повсеместно . Однако 
в последнее время внимание к ледникам здесь 
существенно возросло изза вовлечения их в 
самые разные социальноэкономические сферы . 
В стране проходят горячие дебаты по поводу про
екта Закона «О ледниках Кыргызской Республи
ки», нацеленного на создание законодательной 
основы для защиты оледенения от хозяйствен
ной деятельности и рационального управления 
водноледовыми ресурсами . После более чем 
20летнего перерыва возобновлены инструмен
тальные массбалансовые программы . В итоге 
Кыргызская Республика в настоящее время 
стоит, пожалуй, на первом месте в постсоветском 
пространстве по интересу к гляциологии: ледни
ков с регулярными измерениями баланса массы 
здесь в несколько раз больше, чем в России .

Один из опорных объектов, история иссле
дования которого была заложена ещё в совет
ское время, – ледник СарыТор . Воссоздать 
непрерывность его балансового ряда, ликвиди
ровав пробел в наблюдениях косвенными рас
чётами, а также пролонгировать эту серию на 
несколько десятилетий в прошлое – задачи на
стоящей работы .

Проблема косвенного удлинения в прошлое 
временнóй серии bn стоит перед каждым гляцио
логическим объектом, исследования на котором 
предполагается использовать для долгосрочно
го прогнозирования . Обычно это связано либо 
с практическими запросами хозяйственной де
ятельности в окрестностях ледника, либо с на
учными целями там, где планируется проводить 
и в дальнейшем поддерживать длительный мо
ниторинг для облегчения выявления причинно
следственных связей и закономерностей эво
люции местного оледенения . Необходимость 
выведения длинной и непрерывной серии ба
ланса массы для ледника СарыТор обусловлена 
двумя этими мотивами, суть которых будет под
робно рассмотрена далее .

Ранее неоднократно предлагались разные 
версии восстановления годовых значений ба
ланс массы ледников в  прошлом . При по
становке подобных задач выбор методов для 
ретроспективного пролонгирования серий ба
лансовых наблюдений чаще всего сводится к 
привлечению длинных рядов наблюдений на 
ближайших сетевых метеостанциях (ГМС), пока 

в изменение режима ледника не вмешиваются 
факторы катастрофического преобразования ре
льефа . Вопросами массбалансовых реконструк
ций именно для этого участка ТяньШаня ранее 
занимались многие учёные, среди которых – 
В .Н . Михаленко, С .Н . Ушнурцев, С .С . Кутузов 
и др ., поэтому сравнение их выводов с результа
тами настоящего исследования будет непремен
но сделано в соответствующем разделе статьи .

Смысл составления нового варианта серии 
реконструированных значений баланса массы bn 
состоит в естественном стремлении к уточнению 
косвенных оценок за счёт использования исход
ных данных более длинного референтного ряда 
(с учётом последних лет прямых наблюдений) и 
обновления базовых гляциометеорологических 
соотношений . Отметим, что появление новых 
версий балансовых реконструкций для одного 
и того же объекта по мере увеличения массива 
входных данных в процессе продолжающегося 
мониторинга следует воспринимать как есте
ственное приближение к научной истине, по
этому такую процедуру следует не только одоб
рять, но и всячески рекомендовать .

Объект и история исследований

Ледник СарыТор находится в западном сек
торе массива АкШийрак (рис . 1, а, б), во Вну
треннем ТяньШане между хребтами Терскей 
АлаТоо и КакшаалТоо . АкШийрак пред
ставляет собой три субмеридиональных хреб
та, возвышающиеся на 1200–1500 м над высо
когорными сыртами и более чем на 5000 м над 
ур . моря . Массив служит водоразделом круп
нейших рек региона – СарыДжаз и Нарын . По 
мнению Л .Г . Бондарева [1], в 1963 г . оледенение 
АкШийрака относилось к горнопокровному 
типу, однако, по нашему мнению, более пра
вильная формулировка М .Б . Дюргерова [2], ко
торый характеризовал его как компактный мас
сив, слабо расчленённый в области питания, где 
ледники контактируют между собой . Они суще
ствуют в условиях низких температур и неболь
шого количества атмосферных осадков . Выше 
4000 м более 92% годовых осадков выпадает в 
твёрдом виде [3], что отражается на процессах 
льдообразования и на режиме составляющих ба
ланса массы – аккумуляции и абляции .
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Долинный ледник СарыТор (см . рис . 1, в) 
расположен в верховьях одноимённой реки и 
имеет северозападную экспозицию . В его мор
фологическом строении выделяются несколь
ко незначительных зон с трещинами и вися
чие притоки, а область питания представляет 
собой однокамерный цирк . На 2018 г ., по дан
ным с космоснимка Sentinel2 и ЦМР High 
Mountain Asia, длина ледника составляла при
мерно 4 км, площадь в ортогональной проек

ции – 2,64±0,01 км² (включая висячий приток), 
а нижняя точка языка находилась на высотной 
отметке 3950±10 м .

В 1980х годах в ходе серии экспедиций Ин
ститута географии АН СССР под руководством 
М .Б . Дюргерова был получен короткий пятилет
ний ряд баланса массы, тепла и воды СарыТо
ра за 1984/85–1988/89 балансовые годы [2] . Од
нако позже, с 1990х годов, ледник оказался на 
концессионной территории кыргызскоканад

Рис. 1. Район исследований .
Общий вид массива АкШийрак (1 – пос . Кумтор, 2 – ГМС ТяньШань, 3 – ледник СарыТор, 4 – ледник Борду) с лед
ника Григорьева (а) (фото Б .О . Эрменбаева 22 .09 .2019 г .) и из космоса (Sentinel2 от 11 .08 .2019) (б); в – ледник СарыТор 
(фото Б . Жакеева 08 .08 .2019 г .)
Fig. 1. Research area .
Panoramic view of AkShiyrak Massif (1 – Kumtor settlement, 2 – Tien Shan weather station, 3 – SaryTor Glacier, 4 – Bordu 
Glacier) from Grigoryev Glacier (а) (photo taken by B .O . Ermenbayev, 22 .09 .2019) and from outer space (Sentinel2 from 
11 .08 .2019) (б); в – SaryTor Glacier (photo taken by B . Zhakeyev, 08 .08 .2019)



 61 

В.В. Поповнин и др.

ской золотодобывающей компании Kumtor Gold 
Company, поэтому возобновление мониторин
га произошло только через 25 лет сотрудника
ми Института водных проблем и гидроэнергети
ки НАН Кыргызской Республики при участии и 
научной координации со стороны Московского 
государственного университета имени М .В . Ло
моносова . С тех пор было проведено пять полно
ценных полевых сезонов, позволивших инстру
ментально определить значения баланса массы и 
его компонентов за 2014/15–2018/19 гг .

Представление данных отвечало стратигра
фической отчётной системе . Зимний баланс 
ежегодно измерялся по итогам площадных сне
госъёмок (май–июнь) по всей поверхности лед
ника до изогипсы 4400 м на 60–105 пунктах; 
пройдено также 4–5 шурфов для денсиметрии . 
Расходный компонент определялся по сети 
абляционных реек (7–12 штук), обслуживаемых 
для снятия отсчётов и перебуривания 3–4 раза за 
сезон, который заканчивался в сентябре после 
прекращения таяния и начала накопления пор
ций снега новой зимы . Все эти данные отраже
ны в глобальной базе данных Всемирной службы 
мониторинга ледников WGMS [4] . Тем не менее, 
для решения многих научных задач (определе
ние долгосрочных трендов, отдельных эволю
ционных этапов, скрытых гармоник и пр .) двух 
не связанных между собой серий вещественного 
баланса 1985–1989 и 2015–2019 гг . явно недоста
точно . Необходимо было восстановить непре
рывность ряда его годовых значений .

Методика

При составлении реконструкции баланса 
массы bn ледника СарыТор основывались на ак
туалистическом подходе, т .е . восстановлении го
довых значений компонентов bn по выявленным 
на современном этапе их связям с важнейшими 
метеодетерминантами на ближайшей ГМС при 
вынужденном теоретическом допущении о неиз
менности этих связей во времени . Это допуще
ние – самое слабое место принятой концепции, 
поскольку устойчивость базовых корреляций 
вряд ли сохраняется при изменении геометрии 
ледника . Критические стрелы относительно ак
туалистических построений уже были выпуще
ны [5, 6], поэтому доверительный временнóй 

интервал реконструкции естественным образом 
был ограничен некоторым неопределённым, но 
не очень продолжительным периодом, в течение 
которого колебания размеров ледника не при
водят к скольконибудь значимым изменениям 
локального горноледникового климата . Вместе 
с тем актуалистический подход имеет преиму
щество перед альтернативным – прямым ана
литическим подходом – за счёт независимости 
от непростой логистики кернового бурения и 
трактовки его итогов . Этим объясняется обилие 
как локальных [например, 7–14], так и обобща
ющих [15–17] работ, базирующихся на его идео
логии . Простота расчётной схемы обеспечивает 
приемлемую аппроксимацию ключевых характе
ристик состояния ледника без привлечения точ
ных, но сложных математических алгоритмов, 
наподобие тех, которые недавно были приме
нены для прогнозирования эволюции ледника 
СарыТор [18] . Уязвимость же главного допуще
ния о правомерности распространения опорных 
соотношений в прошлое отчасти снижается в 
данном конкретном случае изза замены экстра
поляции на интерполяцию, поскольку эти соот
ношения выводят по общей выборке, состоящей 
из исходных данных, полученных за оба этапа: и 
1985–1989, и 2015–2019 гг .

Для реконструкции баланса массы ледни
ка СарыТор использованы данные ГМС Тянь
Шань, учреждённой в 1929 г . и удалённой от него 
на 6 км . Однако ряд наблюдений неоднороден: в 
1996 г . ГМС была перенесена на 1 км к югу, ближе 
к леднику, а наблюдения были автоматизирова
ны . С помощью корреляционных уравнений с 
ГМС СарыТаш (Н = 3159 м) ряды метеонаблю
дений до и после переноса были гомогенезирова
ны . Такая процедура обеспечивает возможность 
воссоздать, а затем использовать единую серию 
наблюдений, что позволяет не только заполнить 
пробел (1989/90–2013/14 гг .) в прямых наблюде
ниях, но и косвенно продлить ряд баланса массы 
ледника СарыТор в прошлое до 1930 г . 

Выбор оптимальных метеорологических детер
минантов, позволяющих установить наивысшую 
корреляцию с индексами баланса массы ледника, 
включает в себя подбор наиболее подходящих ме
теоэлементов и оптимального календарного от
резка для осреднения подобранных предикторов . 
Изза бинарного характера bn в природе нет ни од
ного элемента, который мог бы коррелировать с 
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ним напрямую . Косвенная оценка баланса обычно 
основывается на раздельном вычислении его ком
понентов: а) аккумуляции (зимнего баланса bw) – 
по сумме осадков Х, по среднезимним значени
ям температуры воздуха и атмосферного давления 
или по их производным и комбинациям; б) абля-
ции (летнего баланса bs) – по среднелетней темпе
ратуре воздуха t (или сумме положительных тем
ператур, когда есть такая информация с суточным 
разрешением) и коротковолновой радиации Bк .

Статистические эксперименты с архивами 
ГМС ТяньШань показали, что самая высокая 
корреляция измеренных величин аккумуляции 
с их данными достигается в случае не одно, а 
двухпараметрической аппроксимации, а имен
но: если, помимо традиционного использования 
суммы зимних (сентябрь–июнь) осадков X, вто
рым аргументом выводимого соотношения слу
жит температура воздуха t за сентябрь–май . Вы
веденное на базе таких положений уравнение

Ак = −1685 + 1,69∑IX
VIX − 114tIX–V, (1)

в котором аккумуляция Ак и X выражены в мм 
в .э ., а t – в °С, характеризуется стандартным от
клонением 89 мм и коэффициентом корреляции 
R = 0,77 (R2 = 0,59); его линейность проверена и 
подтверждена критерием Фишера .

Косвенный расчёт абляции Аб обычно харак
теризуется лучшей корреляцией по сравнению с 
приходной составляющей баланса, так как основу 
этой связи составляют строгие законы теплофи
зики . К сожалению, для ледника СарыТор поиск 
оптимальной двухпараметрической зависимости 
Аб = f(t, Bк) невозможен, поскольку на ГМС Тянь
Шань регулярные наблюдения за балансом корот
коволновой радиации отсутствуют . Паллиативную 
связь Аб с единственной переменной – темпера
турой воздуха t удаётся найти, модифицируя об
щеизвестную формулу Кренке–Ходакова [19] в 
плане подбора локальных значений коэффициен
та и свободного члена при неизменности аналити
ческого вида функции (кубического):

Аб = 5,3(0,5tVVIII + 6,3)3; R = 0,92; R² = 0,85 . (2)

Здесь температура осреднена за май–август 
и приведена от абсолютной высоты 3660 м, на 
которой расположена ГМС ТяньШань (обо
значим этот параметр tТШ), к средневзвешен
ной высоте ледника СарыТор (t), снятой с 
гипсографической кривой по состоянию на 

2016 г . и совпадающей с изогипсой 4340 м . Дан
ное приведение базировалось: а) на вертикаль
ном температурном градиенте для Внутреннего 
ТяньШаня dt/dh = −0,005 °C/м [3]; б) на вер
тикальном перепаде ΔH = 680 м; в) на темпера
турном скачке Δtл = −1,7 °С [2] на границе лёд/
грунт, откуда следует:

t = tТШ − ΔH(dt/dh) − Δtл = tТШ − 4,9 . (3)

Несмотря на высокие значения коэффици
ентов корреляции R и детерминации R2 соот
ношения (2) для Аб(t), точность косвенной ре
конструкции абляции ещё больше возрастает в 
случае двухпараметрической линейной регрес
сии, в которой вторым аргументом несколько 
неожиданно выступает скорость ветра V, м/с . 
Физическая суть влияния последнего состоит в 
том, что нередко возникающие здесь в летний 
сезон холодные катабатические ветры с внутрен
них областей массива АкШийрак перемешива
ют воздух над поверхностью ледника, тормозя 
абляцию, поэтому зависимость интенсивности 
таяния от этой переменной обратная: чем силь
нее ветер, тем меньше абляция . Подбор опти
мальных периодов осреднения (летние меся
цы указаны в подстрочном индексе) приводит к 
итоговому эмпирическому уравнению

Аб = 1487 + 231,6tVVIII − 70,3VVIX, (4)

где показатели тесноты связи увеличиваются до 
R = 0,95 и R2 = 0,90 при стандартном отклонении 
130 мм . Поэтому в реконструкции предпочтение 
было отдано уравнению (4) . Отметим, что в 1994–
2004 гг . скорость ветра наблюдениями на ГМС 
ТяньШань не фиксировалась, поэтому для расчё
та абляции этой декады использовалось соотноше
ние (2) . Баланс массы bn восстанавливался как ал
гебраическая сумма формул (1) и (4) в общем слу
чае либо формул (1) и (2) для 1994–2004 гг .

Результаты

Полученная в итоге непрерывная 35лет
няя (1984/85–2018/19) серия баланса массы bn 
(рис . 2, а) показала значительное преоблада
ние отрицательных значений при средней ве
личине −530±130 мм в .э . Они были положи
тельными только дважды: в 1986/87 (+220 мм) 
и 1992/93 гг . (+90 мм), причём последнее было 
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положительным чисто символически . Такие не
благоприятные особенности баланса отражают 
долгосрочные тенденции к росту обоих основ
ных климатических детерминантов – осадков и 
температуры воздуха как в годовом, так и в се
зонном исчислении . Между двумя пятилетками 
прямых измерений сумма годовых осадков воз
росла на 30%, а зимних (сентябрь–июнь) – на 
26%, или на 70 мм, т .е . с позиций прихода ве
щества ледникам стало лучше . Этому же спо
собствовало, исходя из аналитического вида 
формулы (1), и потепление зим: средняя темпе
ратура за сентябрь–май увеличилась на 2,2 °C 
(с −16,1 до −13,9 °C) – примерно так же, как и 
среднегодовая (с −12,4 до −10,3 °C) . Однако в 
итоге весь положительный эффект превосходило 
(см . рис . 2, а) повышение температуры за пери
од абляции: за май–август оно составило пусть 
меньшую величину по абсолютным величинам (с 
−2,6 до −1,0 °C), но для ледника более значимую 
в бюджетном смысле . Иными словами: тренды 
определяющих метеоэлементов оказывают про
тивоположный балансовый эффект на состояние 
ледника . Господство отрицательных значений bn 
при прогрессирующем увеличении со временем 
их модулей показывает явно бόльшую важность 
термического фактора для текущей эволюции 
ледника СарыТор: даже некоторое возрастание 
увлажнённости в массиве АкШийрак не в со
стоянии компенсировать негативные для балан
са оледенения следствия потепления .

Неплохое соответствие (см . рис . 2, б) между 
измеренными и расчётными величинами балан
са массы (с коэффициентом их взаимной кор
реляции R = 0,83 и детерминации R2 = 0,69) и 
выполненная реконструкция позволили объ
единить в единый 35летний ряд два времен
ных отрезка фактических наблюдений, разде
лённые пропуском в 25 лет . Значения баланса 
массы за этот период колебались в диапазоне от 
−1480 до +220 мм в .э . в первую очередь за счёт 
аккумуляции, коэффициент вариации которой 
(Cv = 0,33) превышал этот же параметр для абля
ции (Cv = 0,25) . Такое соотношение необычно, 
поскольку для многих других ледников Тянь
Шаня (например, Туюксу [20], Голубина [21], 
Абрамова [22]) свойственна обратная картина, 
которую М .Б . Дюргеров [23] считал характерной 
прежде всего для ледников континентального 
климата, а А .Н . Кренке [24] – вообще для боль

шинства наблюдаемых ледников в мире . В дан
ном случае проявилась степень выраженности 
экстремумов аккумуляции, обеспечившая не
сколько нетипичный перевес коэффициента ва
риации приходного компонента .

Приведённая здесь схема расчёта по форму
лам (1)–(4) со всеми её допусками была заим
ствована и для восстановления баланса массы 
ледника СарыТор с момента основания ГМС 
ТяньШань в 1929 г . Реконструкция (таблица, 
рис . 3) показывает устойчивую потерю массы за 
весь 90летний период: восстановлено только 
десять случаев положительного баланса . В 1930–
50х годах баланс массы bn колебался у нулевых 
значений, показывая слабую отрицательную 
динамику . В 1950–70х годах он оставался по
прежнему слабо отрицательным, но вырос раз
брос пиковых значений . Общая однородность 
ряда была осложнена только кратким эпизодом 
относительного улучшения состояния ледни
ка в конце 1950х годов . Подобная смена устой
чивых темпов деградации на кратковременное 
относительное улучшение состояния ледников 
согласуется с данными М .Б . Дюргерова [25], ко
торый отмечал схожие тенденции на ряде дру
гих ледников Азии в то же время . С 1970х годов 
темпы деградации оледенения ускоряются, при
чём после 1990 г . особенно сильно . В настоящее 
время ледник деградирует в два раза быстрее, 
чем в середине прошлого века .

По сравнению с проанализированным здесь 
заключительным 35летним периодом среднее 
значение баланса массы за весь 90летний срок 
гораздо менее отрицательно (−305±155 мм в .э .), 
а экстремумы не изменились (+220 мм в 
1986/87 г . и −1480 мм в 2016/17 г .) . Совокупный 
баланс в слое воды составил около −27 500 мм за 
90 лет . Рис . 3 показывает причину господству
ющей эволюционной тенденции . Для аккуму
ляции с 1930 г . отмечается тенденция к неболь
шому понижению годовых значений, несмотря 
на небольшой рост количества осадков за тот же 
период . Ход абляции демонстрирует несколько 
иную динамику: с 1930 по 1980 г . значения лет
него баланса медленно, но неуклонно росли (т .е . 
становились в среднем всё более отрицательны
ми) вместе с температурой воздуха, однако со 
второй половины 1980х годов отмечается зна
чительное ускорение роста расходной составля
ющей . Таким образом, отмеченные для заклю
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чительного этапа и прослеживаемые по рис . 2 
черты современных изменений в состоянии лед
ника СарыТор были заложены ещё в 1960–70е 
годы, но стали особенно заметно проявляться 
после 1990 г . в связи с устойчивым увеличением 
расходной составляющей баланса, реагирующей 
на заметный рост температуры воздуха .

Обсуждение

Возобновлённые с 2014/15 г . полевые наб
людения на леднике СарыТор сразу позволи
ли установить существенные различия в масс
балансовых характеристиках по сравнению с 
первым периодом инструментальных измере
ний, предпринятых группой М .Б . Дюргерова [2] 
в 1980х годах . Выведенные отклонения нерав
нозначны для разных статей вещественного ба

ланса . Если приходный компонент за минувшую 
пятилетку уменьшился на треть относительно 
среднего значения исходной серии в 490 мм, то 
абляция возросла гораздо сильнее – более чем 
на 94% . В результате произошёл значительный 
сдвиг баланса массы ледника в сторону более от
рицательных величин: −896 мм против прежнего 
значения −140 мм . Климатические условия для 
таких перемен весьма очевидны: летнее потепле
ние на 2,3 °C за последние 25 лет .

С .Н . Ушнурцев [26] ранее уже предпринимал 
попытку реконструировать баланс массы лед
ника СарыТор, исходя из материалов наблюде
ний 1980х годов и выведенной тогда же связи bn 
с высотой границы питания, которая была кос
венно рассчитана по записям ГМС ТяньШань . 
Позже, используя практически идентичную рас
чётную схему, но привлекая данные ГМС Ка
ракол и потому немного видоизменив коэффи
циенты, эту реконструкцию продлил до 2005 г . 
С .С . Кутузов [27] . Сопоставление их результа
тов с данными таблицы показывает (рис . 4) не
плохую синфазность обеих серий bn для периода, 
предшествовавшего первому этапу полевых работ 
1985–1989 гг . Причина редких рассогласований в 
отдельные отрезки времени (например, в 1937–
1938 или 1978–1980 гг .) связана, повидимому, с 
тем, что наша реконструкция использовала дру
гие метеопредикторы, отсутствовавшие в расчёт
ных схемах у С .Н . Ушнурцева и С .С . Кутузова, 
аномалии которых в те годы и могли вызвать раз
личия в балансе . Обновлённый с тех пор алго
ритм расчёта, представленный в настоящей ста
тье, приводит к заметно меньшей межгодовой 
вариации параметра и несколько заниженным 
значениям . Тот же вывод следует и из сравнения 
нынешней реконструкции для ледника СарыТор 
и реконструкции для всей ледниковой системы 
массива АкШийрак [11] . И в этом случае (см . 
рис . 4) серия ледника СарыТор обнаруживает 
систематически более негативный баланс массы, 
что как раз вполне логично изза более низко
го гипсометрического диапазона отдельного до
линного ледника относительно всего оледенения 
массива, в центральную часть которого входят 
высокогорные и почти платообразные ледники .

Кумулятивные значения восстановленного 
баланса массы ледника СарыТор за разные от
резки времени можно сравнить с аналогичными 
величинами, полученными при физикомате

Рис. 2. Условия существования ледника СарыТор в 
1985–2019 гг .:
а – восстановленная серия баланса массы bn, годовые и се
зонные суммы осадков ∑X и средняя за год и сезоны аккуму
ляции и абляции температура воздуха t на ГМС ТяньШань с 
линиями трендов; б – сходимость между фактически изме
ренными (абсциссы) и косвенно рассчитанными по метео
элементам (ординаты) величинами баланса массы, мм в .э .
Fig. 2. Budget conditions of the SaryTor Glacier in 
1985–2019:
а – reconstructed series of mass balance bn, annual and seasonal 
precipitation sums ∑X and air temperature t at Tien Shan weath
er station averaged over balance years and seasons of accumula
tion and ablation with correspondent trendlines; б – compati
bility between annual mass balance values, mm w .e ., directly 
measured (absciss axis) and indirectly computed by means of 
meteorological elements (ordinate axis)
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матическом моделировании или геометрически 
путём оцифровки ЦМР по разновременным 
космическим снимкам . В этом случае установ
лены бóльшие расхождения . Например, модель 
таяния Е .П . Рец и др . [28] оценивает средний 
баланс за период 2004–2015 гг . в −410 мм в .э ., 
тогда как данные таблицы за тот же интервал 
приводят к более отрицательному значению 
−790 мм . Наоборот, для 1975–2008 гг . Т . Пе
чонка и Т . Больх [29] получили средний баланс 
−510±250 мм в .э ., тогда как по данным табли
цы он не столь отрицателен (−420±150 мм) . Ра
зумеется, причина расхождений может быть в 
погрешности реконструкции по метеоданным, 
однако не менее значимые ошибки возможны 
изза субъективности при дешифрировании гра
ницы ледника, которая частично зависит и от 
разрешения снимков . 

В непосредственной близости от ледника 
СарыТор расположен другой наблюдаемый с 
позиции баланса массы ледник № 354 . Оба лед
ника принадлежат к одному морфологическому 
типу, но ледник № 354 почти в три раза круп

нее по площади (6,4 против 2,6 км²) и оканчи
вается почти на 200 м ниже ледника СарыТор . 
Для ледника № 354 выполнена палеорекон
струкция [30] . В модели использованы данные 
по осадкам и температуре воздуха за период с 
1 октября 2003 г . по 30 сентября 2014 г . на ГМС 
ТяньШаньКумтор (3660 м), расположенной 
в 14 км от ледника . Сравниваемые балансовые 
ряды ледников содержат как реконструирован
ные, так и измеренные значения bn, которые 
показывают некоторую синфазность . Коэффи
циент вариации Cv этих рядов одинаков (0,57 у 
ледника СарыТор и 0,60 у ледника № 354), а 
взаимная корреляция характеризуется коэффи
циентом R = 0,54 . Явные различия наблюдаются 
преимущественно для аномальных сезонов (на
пример, 2010/11, 2015/16, 2016/17 гг .) . Вместе с 
тем различия между вектором эволюции ледни
ков в эти года вполне можно сгладить ошибками 
методов (±240–310 мм в .э . для ледника № 354 и 
±130–150 мм в .э . для ледника СарыТор) . Сами 
реконструированные серии показывают еди
ный тренд развития ледников, отличаясь пре

Рис. 3. Итоги массбалансовой реконструкции ледника СарыТор за 1930–2019 гг ., мм в .э .
Левая шкала: годовые величины аккумуляции (1), абляции (2) и баланса массы (3), измеренные в 1985–1989 и 2015–
2019 гг . (выделены цветом) и реконструированные значения . Правая шкала: кумулятивный баланс массы (4)
Fig. 3. Results of massbalance reconstruction of the SaryTor Glacier during 1930–2019, mm w .e .
Left scale: annual values of accumulation (1), ablation (2) and mass balance (3): measured in 1985–1989 and 2015–2019 (pasted 
time spans) and reconstructed values . Right scale: cumulative mass balance (4)
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жде всего величиной значений . Кумулятивный 
баланс массы за 2004–2018 гг . подтверждает раз
ную скорость деградации двух ледников . Сред
нее годовое значение bn за этот период соста
вило −0,69 м в .э . у ледника СарыТор и −0,45 м 
у ледника № 354, т .е . ледник СарыТор теря
ет массу почти в 1,5 раза быстрее, чем ледник 
№ 354 . Суммарно за выбранный 14летний пе
риод ледник СарыТор потерял 10,4 м в .э ., а лед
ник № 354 – «всего» 6,7 м .

Соседние ледники в одинаковых климатиче
ских условиях обнаруживают разные темпы де
градации в отдельно взятом году, и этому есть 
несколько возможных объяснений . Вопервых, 
ледник № 354, судя по всему, более устойчив к 
климатическим изменениям . Положительная 
разность оледенения у него выше, чем у ледника 
СарыТор, как и высота расположения бассей
нов питания (и их площадь) . Вовторых, ледник 
№ 354 отделён от ледника Борду более высоким 
гребнем, чем ледник СарыТор от ледника Да
выдова, что даёт дополнительное время нахож
дения тени на леднике . Третья причина – дис
куссионная – усиление теплового и физического 
воздействия на ледник СарыТор со стороны 
Кумторского рудника . Этот вопрос требует от

дельного исследования, но пыль с предприятия 
вполне может служить акселератором процес
сов таяния . Таким образом, два ледника, распо
ложенных в одной части массива АкШийрак в 
4–5 км друг от друга, показывают в целом оди
наковые эволюционные тенденции . Результаты 
реконструкции на обоих ледниках различаются 
незначительно . Правда, ледник № 354 демон
стрирует заметно бо́льшую устойчивость, чем 
ледник СарыТор .

Сравнение реконструкции баланса массы 
ледника СарыТор с другими азиатскими ледни
ками, обеспеченными длинными рядами пря
мых инструментальных измерений (рис . 5), с 
целью поиска признаков синхронности ко
лебаний обнаруживает непростую картину . 
Такой поиск может быть предпринят только 
для части периода реконструкции – с середины 
1950х годов, поскольку примерно тогда были 
развёрнуты первые непосредственные масс
балансовые полевые наблюдения на ледниках 
ТяньШаня (да и всего континента в целом): Ту
юксу и КараБаткак в СССР и леднике № 1 в 
Китае [4] . По темпам убыли массы за послед
ние 60 лет ледник СарыТор не сильно отлича
ется от остальных ледников Центральной Азии . 

Рис. 4. Сравнение массбалансовых реконструкций за период до начала развёртывания первых инструмен
тальных измерений 1930–1984 гг .
Ледник СарыТор: 1 – данная реконструкция (по таблице); 2 – по [26]; 3 – по [27]; 4 – оледенение массива АкШийрак, по [11]
Fig. 4. Comparison of mass balance reconstructions over the period 1930–1984 prior to the start of instrumental 
measurements .
SaryTor Glacier: 1 – current reconstruction (see Table); 2 – after [26]; 3 – after [27]; 4 – AkShiyrak glacial system, after [11]
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Пожалуй, только в самые последние годы стали 
обозначаться признаки чуть более интенсивной 
потери вещества на этом леднике . Очень непло
хая согласованность хода bn ледника СарыТор 
отмечается с ледниками, расположенными на 
территории бывшего СССР . Наиболее заметные 
пики как в одну, так и в другую сторону у всех 
них чаще всего совпадают во времени, причём 
наибольшее сходство с серией ледника Сары
Тор обнаруживается у ледника КараБаткак, а 
наименьшее – у китайского ледника . Несмотря 
на то, что по своим морфологическим особенно
стям ледник СарыТор скорее ближе к леднику 
№ 1, чем к леднику КараБаткак, на отдельных 
этапах баланс первых двух колеблется чуть ли не 
в противофазе, тогда как с ледником КараБат
как таких прецедентов почти нет . Похоже, фак
тор удалённости ледников друг от друга играет 
главную роль при таком сопоставлении .

В этой связи отметим интересное совпа
дение во времени максимумов баланса массы 
на таких, вроде бы, далеко разнесённых в про
странстве ледниках, как СарыТор и Джанку
ат на Центральном Кавказе . Для периода после 

1967/68 г ., когда был начат джанкуатский ряд 
прямых наб людений, у обоих объектов два 
самых благополучных в балансовом отноше
нии сезона приходятся на одни и те же годы – 
1986/87 и 1992/93 гг . Особенно сильно выделя
ется пик 1986/87 г . Даже в более долгосрочном 
ракурсе, в масштабе полной глубины рекон
струкций – 90летней (до 1930 г .) у ледника 
СарыТор и 148летней (до 1872 г .) у ледника 
Джанкуат [9] – этот балансовый год оказывается 
рекордным по своим значениям bn у обоих лед
ников . На леднике Джанкуат его обеспеченность 
не достигает и 1%го уровня, а на леднике Сары
Тор приближается к нему . Более того, на обоих 
ледниках «годырекордсмены» по балансу обу
словлены долгосрочными аномалиями одной и 
той же составляющей – аккумуляции: 1986/87 г . 
представляет собой абсолютный максимум и 
там, и там, а 1992/93 г . по многоснежности за
нимает третье место в многолетней серии Сары
Тора и четвёртое – на Джанкуате . Вряд ли сле
дует искать в этом проявление дальних связей 
(teleconnections), но столь яркое совпадение со
стояния ледников, характеризующихся принци

Рис. 5. Баланс массы основных опорных ледников ТяньШаня за 1957–2019 гг ., мм в .э .:
1 – КараБаткак; 2 – Туюксу; 3 – № 1; 4 – СарыТор; 5 – № 354; 6 – Западный Суёк
Fig. 5. Mass balance of main reference glaciers of Tien Shan in 1957–2019, mm w .e .:
1 – KaraBatkak; 2 – Tuyuksu; 3 – № 1; 4 – SaryTor; 5 – № 354; 6 – West Suyok
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пиально разными режимами, вызывает интерес . 
Отметим, что экстремумы абляции для обоих 
объектов совершенно не совпадают . Это указы
вает на то, что общность аномалий термическо
го режима между Центральной Азией и Кавка
зом обнаруживается гораздо реже, чем общность 
циркуляционных схем . При этом в первую оче
редь единство циркуляционного фактора про
является при ослаблении черт континентально
сти в обоих регионах, что и создаёт максимумы 
снегонакопления; минимумы аккумуляции син
хронности не обнаруживают .

Ослабление континентальности на Внутрен
нем ТяньШане в отдельные годы сказывается не 
только на приходном компоненте баланса массы . 
Абсолютный максимум аккумуляции на леднике 
СарыТор в 1986/87 г . совпадает здесь с абсолют
ным минимумом (по модулю) абляции; анало
гично, третье место по многоснежности 1992/93 г . 
отвечает третьему месту с конца в рейтинге рас
ходной составляющей . Оба массбалансовых 
компонента своими аномалиями в такие годы 
как бы способствуют тому, чтобы сезон оставался 
благоприятным для состояния ледника, и оказы
вают однонаправленный эффект в сторону поло
жительных значений баланса . Факт противофазы 
(в массбалансовом смысле) ведущих метеодетер
минантов – осадков и температуры – известен 
для азиатского оледенения [31], но здесь также 
можно усмотреть и проявление гомеостаза лед
никового организма . Кроме того, на сходствах и 
различиях сравниваемых серий по разным лед
никам должны сказываться и общеорографи
ческие показатели . Основные закономерности, 
проявляющиеся на рис . 5, – это относительно 
повышенная вариабельность баланса массы bn 
ледников периферийных отрогов ТяньШаня 
(ледник Туюксу – в масштабе всей горной си
стемы, ледник КараБаткак – в масштабе Внут
реннего ТяньШаня) и существенно меньшая 
дисперсия у ледников в глубине горной системы, 
которым присуща небольшая энергия оледене
ния (ледник СарыТор) . Ледник № 1 занимает в 
этой связи некоторое промежуточное положение: 
казалось бы, что его следует отнести к перифе
рийным ледникам с относительно повышенным 
массообменом, однако на уменьшение межгодо
вой изменчивости величины bn здесь уже влияет в 
противоположном ключе усиление в БогдоШане 
общей континентальности .

Завершая, можно предположить, что резуль
таты представленной реконструкции балан
са массы ледника СарыТор ввиду относитель
ной непродолжительности валидационного ряда 
прямых наблюдений, возможно, уступают по 
точности известным реконструкциям для дру
гих опорных ледников (ИГАН [32], Сареннско
го [12], Южного Каскадного [8], Джанкуат [9], 
Фольгефонни [10] и т .д .), но они хотя бы ориен
тировочно позволяют оценить изменения лед
никовой системы АкШийрак за период, когда 
работы на ледниках массива не проводились, и 
охарактеризовать место современного эволюци
онного этапа в масштабе столетия .

Заключение

Баланс массы ледника СарыТор за 90летний 
период 1930–2019 гг . в целом сугубо отрицате
лен, причём, начиная с 1990х годов, деградация 
ледника заметно усилилась . Подобные новей
шие эволюционные тенденции побуждают воз
вращаться к задаче реконструкции баланса массы 
опорного ледника и к попыткам в очередной раз 
обновлять её . Установлено, что менее чем за сто
летие ледник безвозвратно утратил более 28 м в 
слое воды . Примерно половина (47,3%) общего 
сокращения ледовых ресурсов этого ледника при
шлась на период после наступления XXI в . Наи
меньшие темпы отмечались в 1950е годы, после 
которых лишь в четырёх сезонах баланс прини
мал положительные значения; последний раз это 
произошло четверть века назад .

Долгосрочные колебания баланса массы лед
ников массива АкШийрак (как и всего Внут
реннего ТяньШаня) в основном связаны с 
изменчивостью летнего баланса, а именно: ко
личества осадков (так как бóльшая их часть вы
падает в летнее время) и особенно летней тем
пературы воздуха . Колебания зимнего баланса 
заметно меньше влияют на общий годовой ба
ланс массы [33] . Поэтому главной причиной 
прогрессирующего ухудшения бюджетного со
стояния оледенения массива АкШийрак сле
дует считать наблюдаемое потепление сезонов 
абляции, о чём по итогам сделанной реконструк
ции однозначно свидетельствует тренд к посте
пенному нарастанию по модулю расходной со
ставляющей вещественного баланса .
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К сожалению, будущее мониторинга балан
са массы ледника СарыТор неясно . Аппетиты 
Kumtor Gold Company, осваивающей золото
рудное месторождение, которое непосредствен
но примыкает к ледниковому языку и частично 
уходит под него, уже проявились в начатых (см . 
передний план на рис . 1, в) проходках горных 
выработок в перигляциальном поясе опорного 
ледника . Перспектива масштабных промышлен
ных экскаваций для создания открытого карьера 
(наподобие созданного по соседству на месте ис
кусственно удалённого языка ледника Давыдова) 
и наполнения долины СарыТор пустой поро
дой, безусловно, изменит естественный циркуля
ционный и теплофизический режим предполья 
ледника СарыТор, нарушит выявленные гля
циосиноптические связи и приведёт к утрате ре
презентативности его балансового ряда, что до 
сих пор представляло собой основную научную 
ценность проводимых здесь гляциологических 

работ . Такое развитие событий может вскоре за
ставить исследователей, к сожалению, отказаться 
от этого эталонного гляциологического объекта . 
В качестве вынужденной меры, чтобы вообще 
не лишиться в будущем информации о дальней
шей эволюции оледенения массива АкШийрак, 
придётся перенести систему комплексных и де
тальных измерений на соседний ледник Борду 
(см . рис . 1, а) . Предвидя это, с 2015/16 г . на нём 
был также развёрнут массбалансовый монито
ринг [4] в целях обнаружения корреляций парал
лельно с пока продолжающимися исследования
ми на леднике СарыТор .
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Summary
The purpose of this research is to estimate the effect of snow cover on the store of cold of the glacier surface layer. 
The store of cold is a complex parameter that shows the degree of cooling of the surface layer of the glacier at the 
end of the cold period. This value is determined with regard for the dynamics of air temperature and snow cover, 
changes in the density and structure of snow, and the moisture content (water store) in the snow and firn layer by 
the beginning of the cold period. Analysis of data from measurements of the thermal regime of the upper 11‑meter 
layer of the East Grenfjord Glacier demonstrated that effect of the snow cover depth (thickness) on the store of 
cold is ambiguous: when the depth increases, the store of cold can both increase and decrease. For example, in the 
colder winter of 2013, the store of cold in the upper 11‑meter layer of the glacier was smaller than the similar value 
in the warmer and snowier winter of 2014. It was found that this was caused by influence of thaws and rains in the 
winter of 2014. They could produce changes in the structure of the snow cover: an increase in its density and hard‑
ness after freezing of ice grains, as well as increase thermal conductivity that could result in more significant cool‑
ing of the surface layer of the glacier this winter. Numerical experiments made possible to establish the dependence 
of the store of cold in the upper layer of the glacier on meteorological conditions and the snow depth. Calculations 
have shown that with the depth of 50 cm, a rise of winter air temperature by 1 °C reduces the store of cold, on aver‑
age, by 8.5 MJ/m2, whereas with a snow thickness of 200 cm, the decrease is 6 MJ/m2. Increasing the snow thick‑
ness from 50 to 100 cm reduces the store of cold by 11 MJ/m2 at −6 °C, and by 15 MJ/m2 at −10 °C. And growth 
of snow thickness from 150 to 200 cm decreases the store of cold by 4 MJ/m2 at the temperature of −6 °C, and by 
3 MJ/m2 at −10 °C. According to calculations for the compact snow with a thickness of 150 cm at −10 °C, the store 
of cold increases by 12% as compared with the average snow hardness. A more significant difference in the value of 
the store of cold happens when the stratigraphy of the snow cover is not taken into account. Note also, that when 
modeling the temperature regime and estimating the store of cold in the ice at the end of the cold period, one 
should take into account the moisture content of the upper 1‑m ice layer at the end of the ablation period.
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На основе математического моделирования оценено влияния параметров снежного покрова и 
температуры воздуха на запас холода поверхностного слоя ледника Восточный Грёнфьорд. При 
увеличении толщины снежного покрова может происходить как уменьшение, так и увеличение 
запаса холода. Причина этого заключается в разной стратиграфии снежного покрова из‑за оттепе‑
лей и жидких осадков. Рассмотрено влияние твёрдости снега и стратиграфии снежного покрова на 
запас холода верхнего слоя ледника.
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Введение

Полярные районы, наряду с горными ледни
ками, остаются одними из самых уязвимых реги
онов мира при глобальном потеплении . Самые 
быстрые и сильные изменения климата отме
чаются в Арктике [1, 2] . Скорость потепления 
в Арктике в течение трёх десятилетий (с начала 
1980 г .) более чем в 2 раза превышала скорость 
потепления в Северном полушарии [3] . Ледни
ки и ледниковые покровы как одни из ключе
вых компонентов криосферы сильно реагируют 
на изменения климата и служат своеобразным 
климатическим индикатором . Так, потепление 
климата изменяет гидротермическую структу
ру политермических ледников Шпицберга [4] . 
При этом картина изменений отличается от дру
гих районов, отражая региональные особенности 
рельефа и климата . Одна из причин такого раз
нообразия, которое проявляется даже в пределах 
одного ледника, – неоднородность параметров 
снежного покрова [5, 6] . Снежный покров – важ
ный фактор, определяющий гидротермический 
режим ледника . В работе [7] отмечается, что по
литермическая структура ледника обусловлена 
временными изменениями толщины снежного 
покрова на его поверхности, которая представля
ет собой один из факторов, определяющих тол
щину холодного слоя и скорость промерзания 
тёп лого слоя политермического ледника [8] .

В условиях глобального потепления измен
чивость снежного покрова в значительной сте
пени определяет реакцию оледенения на кли
матические изменения . Рост температуры 
воздуха, числа оттепелей и количества жидких 
осадков [9, 10] влияет на толщину снежного по
крова, его стратиграфию (формирование ледя
ных корок, рост плотности и твёрдости снега), 
динамику снегонакопления [11] и, как след
ствие, на теплозащитные свойства снежного по
крова и теплообмен подстилающей поверхности 
с атмосферой . Таким образом, наличие оттепе
лей и жидких осадков может привести к обрат
ному эффекту – усилению выхолаживания под
стилающего основания [12] .

Термическое сопротивление снежного по
крова в значительной степени обусловлено его 
стратиграфией, которая зависит как от темпера
туры воздуха, так и от толщины снежной толщи . 
Установлено [13], что в течение сезона с боль

шой толщиной снежного покрова преобладали 
округ лые кристаллы, возникающие в результате 
метаморфизма замерзания–таяния, однако в сезон 
с небольшим снегозапасом изза более высокого 
температурного градиента господствовали огра
нённые кристаллы и слои глубинной изморози, 
что и определяло температуру поверхности лед
ника . В работе [8] показано, что толщина снежно
го покрова влияет на толщину холодного слоя по
литермического ледника Восточный Грёнфьорд 
на Шпицбергене . Это влияние сказывается как 
на скорости промерзания влажного льда на ниж
ней границе холодного слоя, так и на величине 
абляции . С ростом толщины снежного покрова 
уменьшается скорость промерзания влажного льда 
и снижается выхолаживание приповерхностно
го слоя льда . Вместе с тем при большой толщине 
снежного покрова сокращаются продолжитель
ность и интенсивность абляции льда . Исследова
ния реакции ледников на изменения климата с 
учётом неоднородности снежного покрова и его 
параметров предусматривают оценку термическо
го режима приповерхностного слоя ледника в за
висимости от параметров снежного покрова .

Приповерхностный слой ледника – это по
граничная зона, в которой ледник активно вза
имодействует с окружающим пространством . 
В этом слое толщиной до 15 м затухают сезон
ные колебания температуры и трансформиру
ются тепловые потоки [6, 14] . Температурный 
режим приповерхностного слоя определяется 
влиянием как внешних (теплообмен между по
верхностью ледника и атмосферой, процессы 
аккумуляции и абляции), так и внутренних (про
цессы льдообразования, степень проницаемости 
льда талыми водами, трещиноватость поверх
ности) факторов . Процессы теплообмена зави
сят также от теплофизических свойств льда в 
верхнем слое ледника . Действие этих факторов 
в разные сезоны и на разных частях ледника не
одинаково . Исследования на леднике Восточ
ный Грёнфьорд показали, что снежный покров 
препятствует проникновению холода с поверх
ности и во многом определяет запас холода во 
льду к началу периода таяния [5] . Установле
но, что увеличение толщины снежного покро
ва способствует повышению температуры льда и 
уменьшению запаса холода .

С влиянием снежного покрова на темпера
турный режим приповерхностного слоя лед
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ника в значительной степени связано воздей
ствие климатических изменений на термическое 
состояние всего ледника . При этом темпе
ратура приповерхностного слоя ледника до
статочно точно измеряется термозондирова
нием скважин [6] . Комплексный параметр, 
показывающий термическое состояние припо
верхностного слоя ледника в конце холодного 
периода, – запас холода этого слоя Qi, который 
рассчитывается по средней температуре дан
ного слоя [5] . Эта величина – результирующий 
параметр, определяющий степень охлаждения 
поверхностного слоя ледника и учитывающий 
такие параметры, как динамика температуры 
воздуха и снежного покрова, изменение плот
ности и структуры снега, запас воды в снежном 
и фирновом слое к началу холодного периода . 
В работах [5, 6] представлены результаты изме
рения температуры верхнего 11метрового слоя 
ледника в разных точках его поверхности при 
разной толщине снежного покрова и рассчи
тан запас холода этого слоя . Измерения пока
зали, что влияние толщины снежного покрова 
на запас холода неоднозначно: с ростом толщи
ны снежного покрова запас холода может как 
увеличиться, так и уменьшиться . Например, в 
более холодную зиму 2013 г . запас холода верх
него 11метрового слоя ледника оказался мень
ше, чем в более тёплую и снежную зиму 2014 г .

Задачи настоящего исследования – оценка 
влияния параметров снежного покрова на запас 
холода приповерхностного слоя ледника по дан
ным моделирования, сопоставление результатов 
расчётов с данными измерений и анализ факто
ров, влияющих на запас холода приповерхност
ного слоя ледника .

Исходные данные и анализ результатов измерений

В работах [5, 6] приведены результаты из
мерений термического режима приповерхност
ного 11метрового слоя льда ледника Восточ
ный Грёнфьорд . Работы выполняли сотрудники 
Шпицбергенской гляциологической экспеди
ции Института географии РАН в 2012–2014 гг . 
Ледник Восточный Грёнфьорд расположен в за
падной части Земли Норденшельда на о . Запад
ный Шпицберген в верховьях залива Грёнфьорд . 
Длина ледника – около 6 км при средней ши

рине 1–1,2 км [4] . Ледник состоит из двух пото
ков льда, сливающихся в средней части на высоте 
300–360 м над ур . моря (все высоты в статье даны 
над уровнем моря) . В верховьях ледник имеет ши
рокий ледораздел с ледником Фритьоф (420 м), с 
которого берёт начало левый поток льда, и не
большую область фирнового питания в истоках 
правого потока . Язык ледника спускается к севе
ру до высоты 40 м . Особенно заметные изменения 
произошли в последние 10–12 лет, когда в лет
ний период снеговая линия поднималась выше 
отметки 500 м и ледник полностью оказывался 
в области абляции [6] . Мы выполнили бурение 
ряда неглубоких скважин в разных частях ледни
ка Восточный Грёнфьорд, в них была измерена 
температура льда на разных глубинах в весенний 
и летний периоды 2012–2014 гг . [5, 6] . Снегомер
ная съёмка на леднике проведена с шагом 300 м . 
Рядом со скважинами были пройдены снежные 
шурфы, в которых определялась плотность снега . 
По результатам термометрических измерений 
рассчитывался запас холода верхнего 11метрово
го слоя ледника . Инструментальная погрешность 
измерений температуры льда с помощью терми
сторов, соединённых в термокосу из 12 датчиков, 
составляла ±0,05 °С; погрешность вертикального 
положения термисторов в термокосе ±2 см . В ре
зультате относительная погрешность измерений 
не превышала 4,5% .

Термометрические измерения в скважи
нах на леднике Восточный Грёнфьорд показа
ли сложную пространственную картину распре
деления температуры в его приповерхностном 
слое . Самые низкие температуры в скважи
нах отмечены на языке ледника, а самые высо
кие – в верховьях ледника, в области накопле
ния фирна . Материалы термометрии показали, 
что на глубине 6–8 м весенние и летние тем
пературы практически одинаковы . Это позво
ляет считать, что на данной глубине сезонные 
колебания температуры почти полностью зату
хают [6] и именно поэтому температура на таких 
глубинах может характеризовать пространствен
ные изменения температуры в приповерхност
ном слое ледника . При расчёте зимнего запаса 
холода в 11метровом слое льда установлены за
метные отличия данных из разных скважин . Ре
зультаты исследований 2013 г . показали стати
стически значимую зависимость запаса холода в 
скважинах в области абляции от толщины снеж
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ного покрова . Результаты измерений и расчёта 
запаса холода в скважинах 2013 и 2014 гг . по дан
ным работ [5, 6] приведены в табл . 1 .

Полученные результаты показывают неод
нозначную картину соотношения запаса холо
да, толщины снега и температуры воздуха . Так, 
в 2014 г . при приблизительно равной темпера
туре воздуха и высоте над уровнем моря запас 
холода в скв . 3 и 4 практически одинаков (соот
ветственно 56,2 и 56,3 МДж/м2), тогда как мак
симальная толщина снега в скв . 3 – 144 см – 
отличалась на 56% от толщины 225 см в скв . 4 . 
В 2014 г . в скв . 5 с более высокой температу
рой воздуха и большей толщиной снега запас 
холода оказался равным 71,5 МДж / м2 против 
56,2 МДж/м2 в скв . 3 с более суровыми усло
виями . Максимальный запас холода отмечен в 
скв . 15, где условия не были самыми суровы
ми (температура воздуха приблизительно соот

ветствует средним значениям, а толщина снега 
выше средних значений) по сравнению с данны
ми по другим скважинам .

Отдельно следует рассматривать результаты 
по скважинам на высотах порядка 400 м, кото
рые имеют небольшой запас холода . Это объяс
няется наличием слоя влажного фирна к концу 
сезона абляции, на промерзание которого за
трачиваются ресурсы холода [5] . Средние зна
чения запаса холода по всем скважинам в 2013 
и 2014 гг . составляют 57,4 и 65,9 МДж / м2 со
ответственно . Это не согласуется с суровостью 
климата в эти годы: зима 2013 г . была более хо
лодной при существенно меньшей толщине 
снега по сравнению с зимой 2014 г . Средняя тем
пература воздуха за холодный период и толщина 
снега в конце периода аккумуляции в эти годы 
равны соответственно: −8,6 °С и 132 см в 2013 г . 
и −7,0 °С и 157 см в 2014 г . (см . табл . 1) . Зависи

Таблица 1. Средняя температура воздуха за холодный период, толщина снега в конце периода аккумуляции и запас 
холода в 11-метровом слое льда в апреле 2013 и 2014 гг.

Номер 
скважины

Абсолютная высота 
над уровнем моря, м

Средняя температура возду
ха за холодный период, °С

Толщина снега в конце 
периода аккумуляции, см

Запас холода в 11метровом 
слое льда в апреле, МДж/м2

2013 г.
1 422 −9,60 150 50,6
3 368 −9,20 151 46,8
4 323 −8,90 165 46,3
5 268 −8,30 112 67,4
6 192 −7,90 110 67,8
6а 171 −7,80 98 70,2
7 225 −8,10 117 64,9

11 226 −8,10 104 66,9
12 440 −9,7 178 35,4

Средние значения −8,6 131,7 57,4
2014 г.

1 422 −7,7 187 57,9
3 368 −7,4 144 56,2
4 323 −7,2 225 56,3
5 268 −6,9 150 71,5
6 192 −6,6 130 70,2
6а 171 −6,5 120 68,2
7 225 −6,7 152 65,2

10 228 −6,7 146 75,9
11 226 −6,7 140 69,3
12 440 −7,8 184 40,3
14 280 −7,0 145 76,8
15 335 −7,2 165 83,3

Средние значения −7,0 157,3 65,9
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мости запаса холода от толщины снежного по
крова и температуры воздуха в 2013 и 2014 гг . 
представлены на рис . 1 .

Зависимость запаса холода Qi от толщи
ны снега Hs (м) в 2013 и 2014 гг . аппрокси
мируется соответственно зависимостями: 
Qi = −0,4244Hs + 113,25 МДж/м2 (R² = 0,9732, 
где коэффициент достоверности R² опреде
лялся в соответствии с программой Excel) и 
Qi = −0,2013Hs + 97,599 МДж/м2 (R² = 0,2498);

Запас холода от температуры воздуха в эти годы 
соответственно аппроксимируется зависимостями:

Qi = 15,93 T + 194,72 МДж/м2 (R ² = 0,8646) и
Qi = 17,419 T + 188,44, МДж/м2 (R² = 0,4155) .

Коэффициент достоверности этих зависи
мостей R² в 2013 г . в 4 и 2 раза больше, чем в 
2014 г . (R² равно 0,97 и 0,86 в 2013 г . и 0,25 и 0,42 
в 2014 г .) . В 2013 г . с ростом толщины снега запас 
холода снижается, тогда как в 2014 г . при толщи

не снежного покрова в диапазоне 120–165 см 
наблюдается обратная зависимость . Ещё более 
сложная ситуация отмечается с зависимостью 
запаса холода от температуры воздуха . Отметим, 
что для всей области температур со снижением 
температуры воздуха запас холода уменьшает
ся . И только в 2014 г . при температурах воздуха 
до −7,2 °С зависимость соответствует физиче
ским соображениям – с понижением температу
ры запас холода увеличивается .

Для анализа этих результатов рассмотрим 
метеорологические условия в 2012–2014 гг . На 
рис . 2 представлена температура воздуха и тол
щина снежного покрова на гидрометеостанции 
(ГМС) Баренцбург . Анализ данных этой ГМС, 
которая находится на высоте 75 м, показал, что 
продолжительность периодов с отрицательны
ми температурами воздуха в 2013 и 2014 гг . со
ставила соответственно 231 и 229 сут . Из рис . 2, а 
видно, что в середине зимы 2014 г . была отте

Рис. 1. Запас холода верхнего 11метрового 
слоя ледника Восточный Грёнфьорд в зави
симости от толщины снега (а) и средней 
температуры воздуха (б) .
Данные измерений: 1 – 2014 г ., 2 – 2013 г .; 3 – 
линейная аппроксимация
Fig. 1. The storage of cold of the nearsurface 
11meter layer of Austre Grønfjordbreen Gla
cier depending on snow thickness (а) and an 
average air temperature (б) .
Measurement data: 1 – 2014, 2 – 2013; 3 – linear 
approximation
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пель . Средняя температура воздуха в течение 
2,5 сут . (22–24 января) составила 1,3 °С, и за это 
время выпало 26 мм жидких осадков, а толщи
на снега уменьшилась с 147 до 134 см . В период 
с 9 по 13 февраля выпало 12 мм жидких осадков 
при средней температуре воздуха 1,4 °С, и тол
щина снега уменьшилась с 139 до 129 см . В целом 
с 3 января по 26 февраля толщина снега на ГМС 
Баренцбург уменьшилась при оттепелях с 153 до 
124 см . При оттепели изменяется структура снега: 
увеличивается плотность, формируются ледя
ные прослойки, упрочняются контакты между 
зёрнами при их смерзании, что приводит к росту 
теп лопроводности [15, 16] . Это может быть одной 
из причин большего запаса холода в 2014 г ., не
смотря на более тёплые зимние условия .

В работе [5] отмечается, что только скв . 12 
находилась за пределами области абляции . В ней 
под слоем сезонного снега лежали слои фирна с 
ледяными прослойками . Очевидно, что, кроме 
снежного покрова, слои фирна также препят
ствуют зимнему охлаждению за счёт теплоты, 
выделяющейся при замерзании в снеге капил
лярной воды . При толщине фирна около 1 м 

запас холода в скв . 12 оказался в 1,5–2,0 раза 
меньше, чем в других скважинах . Затраты хо
лода на промерзание 1 м фирна плотностью 
600 кг / м3 и влажностью 6–9 % составляют 
12–18 МДж / м2 . Это компенсирует разницу в за
пасе холода в 15 МДж/м2 между скв . 1 (без слоя 
фирна) на высоте 422 м и скв . 12 на высоте 440 м 
в 2013 г . В 2014 г . разница в запасе холода между 
этими скважинами составляла 18 МДж/м2 . Дан
ные наблюдений показывают, что условия про
грева льда во многом зависят как от простран
ственных факторов, изменяющихся в масштабе 
ледника, – абсолютной высоты, запаса холода 
во льду, так и от локальных факторов – схода 
снежного покрова, толщины наложенного льда, 
микрорельефа поверхности, содержания воды в 
коре таяния и др . 

Для оценки влияния изменения параметров 
снежного покрова при современном климате на 
термический режим приповерхностной части 
ледника было проведено математическое моде
лирование, а также выполнены численные экс
перименты . Полученные данные сравнивали с 
результатами полевых измерений .

Рис. 2. Температура воздуха, осреднённая 
за пять суток (а), и средняя суточная тол
щина снега (б) на метеостанции Баренц
бург в 2012–2014 гг .
Fig. 2. Air temperature averaging over 
5 days (а), and average daily snow thick
ness (б) at the Barentsburg weather station in 
2012–2014
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Математическое моделирование влияния 
снежного покрова на запас холода 
приповерхностного слоя ледника

Основы математической модели влияния 
снежного покрова на термический режим ледни
ка приведены в работе [8] . Модель была дорабо
тана применительно к диагностике термического 
режима приповерхностного слоя ледника и опре
делению его запаса холода в конце холодного пе
риода в зависимости от параметров снежного по
крова, температуры воздуха, продолжительности 
холодного периода и других величин . В модели 
рассматривается задача промерзания ледника с 
небольшой скоростью движения, влиянием кото
рого на термическое состояние ледника в первом 
приближении можно пренебречь . При этом ре
шается задача исследования промерзания влаж
ного льда в области абляции ледника с учётом 
снежного покрова . На границе холодного и тало
го слоя задаётся условие Стефана . В такой поста
новке в результате расчётов находится положение 
нижней границы холодного слоя и устанавли
вается её динамика в зависимости от различных 
параметров процесса . При численной реализа
ции модели рассчитывается глубина промерза
ния ледника (толщина слоя холодного льда) до 
установления квазистационарного состояния (в 
период абляции толщина холодного слоя умень
шается и в течение года восстанавливается до 
равновесного значения) при принятых климати
ческих и гидротермических условиях .

Распределение температуры в снежном по
крове и в холодном слое ледника в рамках од
номерной модели находилось по уравнению 
Фурье . На первом этапе рассчитывались со
ставляющие внешнего теплообмена с ледяной и 
снежной поверхностью . В период с отрицатель
ными температурами вычислялись параметры 
снежного покрова и определялось распределе
ние в нём температуры . Температура холодно
го слоя ледника рассчитывалась на основе ра
венства температур и потоков тепла на границе 
снежного и ледяного покрова и нулевой тем
пературы на нижней границе холодного слоя . 
Проведена серия расчётов термического режи
ма приповерхностного слоя ледника при разных 
температуре воздуха и толщине снежного покро
ва . Входные параметры в модели адаптированы 
для условий Западного Шпицбергена .

Рассмотрим параметры, определяющие про
цессы тепло и массообмена на леднике . Снеж
ный покров – важный фактор в теплообмене 
между приземным слоем атмосферы и ледни
ковой поверхностью . Он влияет как на скорость 
промерзания, так и на величину абляции . С уве
личением толщины снежного покрова умень
шаются такие параметры, как тепловой поток 
через снежный покров, выхолаживание припо
верхностного слоя льда и скорость промерза
ния влажного льда . Вместе с тем сокращаются 
период и величина абляции, что особенно ак
туально в условиях небольших положительных 
температур воздуха на леднике . Температура 
снежной толщи зависит от температуры воздуха 
и теплофизических параметров снега . При рас
чёте распределения температуры в снежном по
крове учитывались следующие его параметры: 
толщина и плотность снега, их динамика, коэф
фициент теплопроводности снега, период снего
накопления . При расчёте температуры ледника 
принималось во внимание также тепловыделе
ние за счёт вертикальных и горизонтальных на
пряжений, связанных с адвекцией и внутрен
ним трением . Отметим, что тепловыделение, 
обусловленное внутренним трением, зависит от 
угла наклона поверхности ледника, тогда как 
тепловыделение за счёт адвекции определяется 
величиной абляции и толщиной ледника . При 
этом величина абляции тесно связана с макси
мальной толщиной снежного покрова, периодом 
абляции, солнечной радиацией и температурой 
воздуха на леднике на рассматриваемой высо
те . В процессе исследований учитывались дина
мика температуры воздуха, высотный градиент, 
температурный скачок в период абляции при 
переходе с грунтовой поверхности у края ледни
ка на фирноволедяную [8] . Результаты расчётов 
запаса холода от толщины снежного покрова и 
температуры воздуха представлены на рис . 3 .

Аппроксимирующие зависимости расчётных 
значений запаса холода от температуры возду
ха и толщины снежного покрова и их коэффи
циенты достоверности R² приведены в табл . 2 
и 3 соответственно . Результаты расчётов пока
зали, что в диапазоне толщины снега от 50 до 
100 см его влияние на запас холода будет наи
большим . При толщине снежного покрова 50 см 
рост зимней температуры воздуха на 1 °С умень
шает запас холода в среднем на 8,5 МДж/м2, 
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тогда как при толщине снега 200 см снижение 
составит 6 МДж/м2 . Рост толщины снега с 50 до 
100 см уменьшает запас холода на 11 МДж / м2 
при температуре воздуха −6 °С и на 15 МДж / м2 
при −10 °С . Однако при росте толщины снега 
от 150 до 200 см запас холода уменьшается на 
4 МДж/м2 при температуре воздуха −6 °С и на 
3 МДж/м2 при −10 °С .

Результаты и их обсуждение

Расчётные и измеренные значения запа
са холода приповерхностного 11метрово
го слоя ледника от толщины снежного покро

Рис. 3. Запас холода верхнего 11метрового 
слоя ледника в зависимости от температуры 
воздуха (а) и толщины снега (б) по данным 
моделирования:
при толщине снега, см: 1 – 50, 2 – 100, 3 – 200; 
при температуре воздуха, °С: 4 – −10, 5 – −9, 6 – 
−8, 7 – −7, 8 – −6
Fig. 3. The storage of cold of the nearsurface 
11meter glacier layer depending on air temper
ature (а) and snow thickness (б) according to 
modeling data:
at snow thickness, cm: 1 – 50, 2 – 100, 3 – 200; at 
air temperature, °С: 4 – −10, 5 – −9, 6 – −8, 7 – 
−7, 8 – −6

Таблица 2. Аппроксимирующие зависимости расчётных 
значений запаса холода от температуры воздуха при раз-
ной толщине снежного покрова в конце периода аккуму-
ляции и их коэффициенты достоверности*

Толщина 
снега, см

Аппроксимирующие 
зависимости

Коэффициент  
достоверности R²

50 Qi = −8,5T + 19,2 0,9996
100 Qi = −7,4T + 14,8 0,9993
200 Qi = −7,1T + 8,4 0,9869

*Qi – запас холода, МДж/м2; T – температура воздуха, °С .

Таблица 3. Аппроксимирующие зависимости расчётных 
значений запаса холода от толщины снежного покрова в 
конце периода аккумуляции при разной температуре 
воздуха и их коэффициенты достоверности*
Температура 
воздуха, °С

Аппроксимирующие 
зависимости

Коэффициент  
достоверности R²

−10 Qi = 212,27Hs
−0,185 0,9782

−9 Qi = 220,66Hs
−0,214 0,9933

−8 Qi = 200,11Hs
−0,213 0,9881

−7 Qi = 183,92Hs
−0,217 0,9924

−6 Qi = 157,37Hs
−0,209 0,9876

*Qi – запас холода, МДж/м2; Hs – толщина снежного по
крова, см .
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ва представлены на рис . 4, из которого видно, 
что расчётные значения при температуре воз
духа −6 ÷ −10 °С охватывают основной диапа
зон измеренных значений запаса холода . Диапа
зон измеренной температуры воздуха составляет 
−6,5 ÷ −9,7 °С [5, 6] . Зависимость, аппрокси
мирующая запаса холода от толщины снега по 
данным измерений 2013 и 2014 гг . (см . рис . 4), 
имеет следующий вид: Qi = −0,1878Hs + 89,741 
(R² = 0,2184); в диапазоне изменения толщины 
снега от 50 до 200 см соответствует расчётам при 
температуре воздуха −8 °С (кривая 5 на рис . 4) . 
При этом средняя температура воздуха над сква
жинами составляла −7,8 °С .

Температура льда в верхнем метровом слое 
льда во всех скважинах в августе составляла 
0 °С [6] . Это возможно только, когда в этом слое 
есть вода . В сухом льду при нулевой температу
ре поверхности всегда существует градиент тем
пературы . Вода образовывалась изза проника
ющей солнечной радиации . Влажность такого 
слоя может превышать 3% [17] . Расчёты пока
зали, что для промерзания слоя влажностью 3% 
потребуется отвод тепла величиной 9 МДж/м2, 
что снижает запаса холода приповерхностно
го слоя ледника . Расчётные кривые запаса хо
лода на рис . 4 построены с учётом 3%й влаж
ности метрового слоя льда приповерхностной 
части ледника . На выхолаживание подстилаю
щего основания может влиять динамика снего
накопления [18] . Однако в данном случае этот 
фактор практически не влияет, так как динами
ка толщины снега в холодные периоды 2012/13 и 
2013/14 гг . достаточно близка (см . рис . 1, б): рост 
толщины снега с 4 до 99 см составил 90 суток в 

2012/13 г . и 85 суток при росте толщины снега с 
3 до 99 см в 2014 г .

Анализ факторов, влияющих на запас холода

Для анализа факторов, влияющих на запаса 
холода, рассмотрим приведённый запаса холода 
Qit, т .е . величину запаса холода приповерхност
ного 11метрового слоя ледника, приведённого 
к 1 градусу отрицательной температуры возду
ха . На рис . 5 приведены величина Qit и толщина 
снежного покрова от высоты над уровнем моря 
в 2014 и 2013 гг . Из рис . 5 следует, что с ростом 
высоты над уровнем моря Ha (м) растёт толщи
на снега Hs (см) в соответствии с зависимостя
ми: а) Hs = 0,2221Ha + 92,965 см при R² = 0,4586 в 
2014 г .; б) Hs = 0,2671Ha + 53,452 см при R² = 0,8188 
в 2013 г . Это приводит к снижению величины 
приведённого запаса холода приповерхностно
го 11метрового слоя льда от высоты над уров
нем моря согласно следующим зависимостям: 
а) Qit = −0,0171Ha + 14,43 Мдж/м2 при R² = 0,5891 
в 2014 г .; б) Qit = −0,0188Ha + 12,31 Мдж/м2 при 
R² = 0,9067 в 2013 г .

В 2013 г . величина Qit снижается с ростом вы
соты над уровнем моря изза увеличения толщи
ны снега . Зависимость величины Qit от высоты 
над уровнем моря в 2014 г . неоднозначна: напри
мер, до высоты 300 м происходит рост величины 
Qit, несмотря на увеличение толщины снега . При
чиной этого может быть уплотнение снега изза 
оттепели (см . рис . 2) . В 2014 г . во время оттепелей 
средняя температура воздуха на ГМС Баренцбург 
составляла 1,3–1,4 °С . При высотном перепаде 

Рис. 4. Запас холода приповерхностного 
11метрового слоя ледника в зависимости от 
толщины снега .
Расчётные зависимости (1–3) при температуре 
воздуха, °С: 1 – −10, 2 – −8, 3 – −6; 4 – данные из
мерений в 2013 и 2014 гг .; 5 – аппроксимация дан
ных измерений
Fig. 4. The storage of cold in the nearsurface 
11meter layer of the glacier depending on the 
snow thickness .
Сalculated dependences (1–3) at air temperature, °С: 
1 – −10, 2 – −8, 3 – −6; 4 – measurement data in 
2013 and 2014; 5 – approximation of measurement data
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температур 0,7 °С на 100 м на высотах более 350 м 
оттепели могли не проявиться, так как температу
ра воздуха была ниже 0 °С . Поэтому влияние от
тепелей на стратиграфию снега на высотах более 
350 м невелико, снег не уплотнялся и запас хо
лода был ниже . Измерения показали, что в шур
фах, пройденных на высотах более 300 м ледяных 
корок и смёрзшихся слоёв снега было значитель
но меньше, чем в нижней части ледника .

Как отмечалось ранее, одна из причин более 
высоких значений запаса холода в 2014 г . – струк
турная перестройка снежной толщи после отте
пелей, в частности увеличение твёрдости снега 
и, как следствие, коэффициента теплопроводно
сти [15] . Исследования последних лет показа
ли, что для определения термического сопротив
ления снежного покрова необходимо, наряду с 
плотностью снега, измерять и твёрдость снега, ко
торая влияет на его теплопроводность [15] . Опи
сания стратиграфии снега может быть недостаточ
но для определения его теплозащитных свойств . 
Например, мелкозернистый снег может быть как 
рыхлым с небольшой теплопроводностью, так и 

твёрдым, смёрзшимся, с более высокой теплопро
водностью при одной и той же плотности .

Теплопроводность снега определяется глав
ным образом двумя составляющими – конвек
тивной и кондуктивной теплопроводностью . 
Кондуктивная теплопроводность снега зави
сит от контактов между кристаллами льда . Чем 
больше площадь контактов, тем лучше передаёт
ся тепло от одного слоя к другому . Но от связей 
между кристаллами льда зависят и прочностные 
характеристики снега, в частности его твёрдость . 
Поэтому и теплопроводность, и твёрдость снега 
определяются структурой снега [15] . При этом 
измерения твёрдости снега менее трудоёмки, 
чем измерения его теплопроводности . Расчё
ты, приведённые на рис . 5, выполнены с учётом 
зависимости коэффициента теплопроводности 
снега от плотности, полученной при осредне
нии значений по 20 известным формулам [8] . 
При средней измеренной плотности снега 
370 кг / м3 [5] значенияе коэффициента тепло
проводности снега, равное 0,28 Вт/(м·К), соот
ветствуют плотности для среднего по твёрдости 

Рис. 5. Запас холода приповерхностно
го 11метрового слоя льда, приведён
ного к 1 градусу отрицательной темпе
ратуры воздуха (а), и толщина снежно
го покрова (б) в зависимости от высоты 
над уровнем моря .
Данные измерений: 1 – 2014 г .; 2 – 2013 г .; 
3 – линейная аппроксимация
Fig. 5. The storage of cold in the near
surface 11meter layer of the glacier per 
1 degree of negative air temperature (а), 
and the thickness of the snow cover (б), 
depending on the height above sea level .
Measurement data: 1 – 2014; 2 – 2013; 3 – lin
ear approximation
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снега [15] . Расчёты для твёрдого снега толщи
ной 150 см со значением коэффициента тепло
проводности снега 0,35 Вт/(м·К) при темпера
туре воздуха −10 °С показали рост запаса холода 
на 12% по сравнению со средним по твёрдости 
снегом . При этом средние значения запаса хо
лода в 2013 и 2014 гг . равны соответственно 57,4 
и 65,9 МДж/м2, т .е . отличаются на 13% . Одна
ко этого недостаточно, чтобы компенсировать 
большее отличие в метеоусловиях данных лет .

Особенности стратиграфии снежного по
крова – наличие ледяных корок, слоёв глубин
ной изморози, слоёв рыхлого снега – влияют на 
теп лозащитную способность снежного покрова . 
В работе [19] на примере описания шурфа в рай
оне ГМС Баренцбург на о . Западный Шпицбер
ген дана оценка термического сопротивления 
снежного покрова с учётом его стратиграфии . 
При этом рассмотрены значения термического 
сопротивления снежного покрова с учётом и без 
учёта структуры снега . Для каждого слоя снега в 
зависимости от его плотности и твёрдости рас
считывался коэффициент теплопроводности с 
учётом эмпирических зависимостей работы [15] . 
Так, термическое сопротивление снежного по
крова Rs высотой 1,45 м при средней по глуби
не плотности снега без учёта структуры снега 
составляет 4,08 м2·К/Вт . При учёте послойной 
плотности снега величина Rs увеличивается на 
4%, а при учёте структуры снега (плотности и 
твёрдости) рост величины Rs составляет 30% .

Такая разница в значениях термического 
сопротивления снежного покрова аналогична 
росту его толщины на 30% – с 1,45 до 1,89 см . 
Следовательно, недоучёт стратиграфии снежного 
покрова может привести к занижению термиче
ского сопротивления снежного покрова и увели
чению запаса холода . В результате под снежным 
покровом одинаковой толщины, но разной стра
тиграфии запас холода приповерхностного слоя 
льда будет значительно отличаться . Оттепе
ли 2014 г . привели к изменениям стратиграфии 
снежной толщи, уменьшению её термического 
сопротивления и росту запаса холода . Такие ано
малии будут проявлять всё чаще, так как кли
матические изменения, наряду с повышением 
температуры воздуха и увеличением частоты экс
тремальных явлений, вызывают рост числа отте
пелей, количества жидких осадков и их интен
сивности [20–22] . Современные климатические 

изменения на Шпицбергене [23] вызвали уве
личение числа оттепелей и количества жидких 
осадков [10] . Продолжительность оттепелей за 
холодный период с 1984 по 2015 г . в районе ГМС 
Баренцбург возросла с 12 до 22 сут ., а количе
ство жидких осадков с 60 до 120 мм . При этом 
многократный рост продолжительности оттепе
лей (в 7 раз) и жидких осадков (в 8 раз) отмечает
ся в январе и феврале [24] . Это изменяет страти
графию снежного покрова и способствует росту 
его теплопроводности . В результате термический 
режим поверхностного слоя ледника будет ме
няться под влиянием как изменений температу
ры воздуха, так и параметров снежного покрова . 
Отметим, однако, что рост температуры воздуха, 
числа оттепелей и жидких осадков может приво
дить к обратному эффекту – увеличению запаса 
холода верхнего слоя ледника .

Заключение

Климатические изменения влияют на состо
яние ледников и ледниковых покровов . В пер
вую очередь эти изменения сказываются на 
термическом состоянии поверхностного слоя 
ледников . При этом картина изменений отли
чается существенным разнообразием, отражая 
региональные особенности рельефа и климата . 
Причины такого разнообразия, которое может 
происходить в пределах одного ледника, – не
однородность параметров снежного покро
ва, его толщины, динамики снегонакопления, 
термического сопротивления, обусловленная 
стратиграфией снежного покрова . Безуслов
но, климатические изменения служат одним из 
важных факторов неоднородности и изменчи
вости снежного покрова . Комплексный пара
метр, показывающий степень охлаждения при
поверхностного слоя ледника в конце холодного 
перио да, – запас холода этого слоя .

Анализ данных измерений запаса холода 
верхнего 11метрового слоя ледника Восточный 
Грёнфьорд показал, что толщина снежного по
крова влияет на запас холода неоднозначно: с ро
стом толщины снежного покрова запас холода 
может как вырасти, так и уменьшиться . Напри
мер, в более холодную зиму 2013 г . запас холо
да верхнего 11метрового слоя ледника оказал
ся меньше, чем в более тёплую и снежную зиму 
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2014 г . Возможная причина этого – наличие от
тепелей и жидких осадкой зимой 2014 г ., кото
рые привели к изменению структуры снежного 
покрова: росту его плотности и твёрдости после 
смерзания ледяных зёрен, увеличению тепло
проводности и более значительному охлаждению 
приповерхностного слоя ледника зимой 2014 г . 

Численные эксперименты по модели позво
лили установить зависимость запаса холода в 
верхнем слое ледника от метеорологических ус
ловий и толщины снежного покрова . Результа
ты расчётов показали, что при толщине снеж
ного покрова 50 см рост зимней температуры 
воздуха на 1 °С снижает запас холода в среднем на 
8,5 МДж/м2, тогда как при толщине снежного по
крова 200 см снижение составит 6 МДж/м2 . Рост 
толщины снежного покрова с 50 до 100 см умень
шает запас холода на 11 МДж/м2 при температуре 
воздуха −6 °С и на 15 МДж/м2 при −10 °С . Вместе 
с тем рост толщины снега со 150 до 200 см сни
жает запас холода на 4 МДж/м2 при температу
ре воздуха −6 °С и на 3 МДж/м2 при −10 °С . Рас
чёты запаса холода для твёрдого снега толщиной 
150 см при температуре воздуха −10 °С показа
ли его рост на 12% по сравнению со средним по 
твёрдости снегом . Более значительное отличие в 
величине запаса холода происходит изза недо
учёта стратиграфии снежного покрова . При мо

делировании температурного режима и оценки 
запаса холода во льду в конце холодного периода 
необходимо учитывать влажность верхнего мет
рового слоя льда в конце периода абляции . 
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Summary
The properties of snow cover, one of the most important abiotic factors for survivability of animals (mainly 
hooves) in winter, are considered. To analyze possible consequences of this influence, it was necessary to 
develop a special parameterization of snow cover properties differing from those used in solving hydrome‑
teorological problems. In this paper we present the biotopic approach to spatial and temporal modeling of the 
snow depth and structure at the mesoscale level. For this scale level, the main factor determining the snow 
cover depth and structure is the distribution of plant associations (the vegetation cover) on mountain slopes 
of different exposure and steepness. Our cartographic model of the vegetation cover was developed based on 
the results of decoding the hierarchical multispectral satellite images. Each combination of a vegetation type, 
exposure, and steepness of a slope has its own snow accumulation coefficient, which allows calculation of 
the snow depth in a particular biotope. We propose to analyze winter animal habitats using two parameters 
depending on the depth and structure of the snow cover: a passability and the food availability. Similarly to 
the map of plant associations exerting effect on snow cover, a map of plant communities of forage biotopes of 
specific animals  has been built, and a certain snow depth was assigned to each type. The forage biotopes were 
ranked according to degree of availability and passability. The proposed approach was applied to modeling 
the passability and food availability for wild boar and red deer biotopes in the southern spurs of the Burein‑
sky range in the Russian Far East. The snow accumulation coefficients used in the model were obtained from 
field surveys carried out in 2016–2018 at 173 sites located on slopes of different exposure and steepness and 
within different types of plant communities. It has been established that a significant part of the favorable for‑
aging territories of wild boar and deer overlap, that may cause the interspecific competition and increased 
load on forage biotopes during severe and snowy winters. The model also makes possible to introduce addi‑
tional parameters such as the energy consumption per movement, composition and quantity of feeds.
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Дальний Восток России.
Описаны принципы биотопического подхода к пространственно‑временнóму моделированию 
высоты и структуры снежного покрова для анализа характеристик зимних местообитаний живот‑
ных на мезомасштабном уровне. Анализ зимних местообитаний предложено проводить на основе 
двух параметров, зависящих от высоты и структуры снежного покрова: проходимости и доступ‑
ности. На примере ландшафтов южных отрогов Буреинского хребта Дальнего Востока выполнено 
моделирование высоты снежного покрова для кормовых биотопов кабанов и благородных оленей. 
На основе коэффициентов снегонакопления, полученныx по результатам полевых исследований, 
с помощью геоинформационных методов проведена экстраполяция значений высоты снежного 
покрова, свойственных каждому типу кормового биотопа. Площади кормовых биотопов кабана и 
благородного оленя ранжированы на доступные, труднодоступные и недоступные. Информация 
о проходимости и доступности пищевых ресурсов в зимний период позволила проанализировать 
пространственную структуру кормовых биотопов, оценить их разобщённость и предположить воз‑
можные пути зимних миграций животных различных видов.
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Введение и постановка проблемы

Снежный покров – один из важных абио
тических факторов . Знание пространственного 
распределения и характеристик снежного покро
ва позволяет не только оценивать условия суще
ствования животных и их популяций в зимний 
период, но и изучать особенности функциониро
вания бореальных экосистем в целом [1, 2] . Важ
ность комплексного подхода к анализу снежного 
покрова как экологического фактора обусловле
на необходимостью диагностики и динамики его 
состояния, что даёт возможность спрогнозиро
вать его влияние на животных и механизмы био
ценотических взаимодействий .

Снежный покров существенно влияет на жиз
недеятельность млекопитающих, коренным обра
зом меняя специфику их передвижения и питания 
по сравнению с бесснежным периодом . Другими 
становятся и взаимоотношения между особями од
ного вида и разных видов . Условно их можно раз
делить на две группы: сближение (снежный ком
менсализм) и конкуренция . Изза воздействия 
снежного покрова особи одного вида в своей пове
денческой активности и в питании могут использо
вать результаты жизнедеятельности других видов . 
Например, грызуны или мелкие копытные поеда
ют остатки того, что разрыли изпод снега крупные 
парнокопытные . Хищники (кошачьи, псовые) не
редко перемещаются по тропам, проложенным ка
банами [2, 3] . Другая группа взаимодействий – ан
тагонистическая, когда одному виду снег помогает 
успешнее охотиться за другим, представляющим 
собой жертву . Так, наст позволяет эффективнее 
передвигаться и успешнее преследовать добычу на
стоходящим хищникам . Волки загоняют оленей в 
глубокий снег, сами передвигаясь при этом по дер
жащему их насту, рысь также по насту может до
быть взрослого марала, которого наст не держит, 
хотя это достаточно редкие случаи [3] .

Формализация способности передвижения жи
вотных по снегу предложена зоологами в конце 
1950х годов и определялась ими как отношение 
весовой нагрузки на след к высоте животного на 
уровне груди (г/см2/см) . Животные с меньшим по
казателем «трудности перемещения в снегу» по
лучают преимущество, например тигры по отно
шению к кабанам и изюбрям [4] . Существенное 
значение для животных имеет не только высота 
снежного покрова, но и его структура . Например, 

горностай и ласка в снежный период, особенно в 
морозы, значительную часть времени проводят под 
снегом, где охотятся на своих основных жертв – 
мышевидных грызунов, скрываются от пернатых и 
наземных хищников или просто пережидают силь
ные морозы [5] . Безусловно, сильно кристаллизо
ванная крупнозернистая толща снежного покрова, 
да ещё с погребёнными корками, для этих неболь
ших хищников из семейства куньих крайне небла
гоприятна . Структура снега, которая формирует
ся в результате частой смены зимних оттепелей с 
морозами повышенной влажности, особенно от
рицательна для леммингов . Снег, лежащий на по
верхности земли, становится твёрдым и пример
зает к ней . В результате под снежным покровом 
исчезает свободное пространство, в котором лем
минги перемещаются в поисках пищи, а в конце 
зимы обзаводятся потомством .

Наличие снежного покрова изменяет харак
тер и степень антропогенного воздействия на 
животных . Современные средства передвижения 
по снегу позволяют человеку посещать малодо
ступные в другой период территории, создавая 
не только дополнительный фактор беспокой
ства, но и увеличивая степень прямой угрозы 
объектам охоты или промысла . Вместе с тем они 
нередко создают условия для лучшего продвиже
ния по снежному покрову . Известно, что многие 
виды млекопитающих предпочитают передви
гаться по следам транспортных средств, особен
но снегоходов [3, 6, наши наблюдения] .

В зоологической и биогеографической ли
тературе большинство аспектов взаимодей
ствия животных и снежного покрова носит опи
сательный, а иногда и несистематизированный 
характер . Это обусловлено особенностями зоо
логических методов наблюдений, имеющих тер
риториальные ограничения и небольшой спи
сок видов в рамках одного эксперимента . 
С развитием информационных технологий и ме
тодик геопространственного моделирования по
явилась потребность получения обобщающих 
показателей, использующих накопленный эм
пирический материал . Для ряда видов млекопи
тающих построены карты биотопов или созда
ны модели биоценотических взаимодействий . 
Такие работы выполнены для популяций кари
бу (Rangifer tarandus caribou) [7], бурого медведя 
(Ursus arctos L.) [8], амурского тигра (Panthera tigris 
altaica) [9], канадской рыси (Lynx canadensis) [10], 
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оленя (Cervus Canadensis) [11] и др . В то же время 
акцент на характеристиках снежного покрова 
и его влиянии на поведенческие особенности, 
а также внутри и межвидовые взаимодействия 
очень важен именно для таёжной зоны, где зна
чительную часть года лежит снежный покров .

К проблемам использования фактора снежного 
покрова при биотопическом анализе местообита
ний относятся сложности формализации и мето
дическая разобщённость . Информация об эколо
гических и биогеоцентических свойствах снежного 
покрова традиционно собирается по методикам, 
созданным для решения задач, связанных в пер
вую очередь с гидрометеорологическим обеспе
чением хозяйственной деятельности [12, 13], по
этому её пространственномасштабный уровень 
иной . Зоологические и биогеографические описа
ния снежного покрова, как уже отмечалось, имеют 
несистематизированный характер . Современная 
специфика характеристики зимних местообитаний 
животных требует модификации подходов сбора дан-
ных и детализации выделения параметров снежно-
го покрова, отличных от детализации при решении 
гидрометеорологических задач . В то же время для 
возможности работы с массовыми данными необ
ходима бόльшая параметризация, чем это принято 
в сложившейся практике зоологических и биогео
графических описаний свойств снежного покрова .

В настоящей работе рассматриваются подхо
ды к моделированию основных пространствен
новременных параметров снежного покрова для 
решения задач экологического картографирова
ния и выяснения характеристик зимних место
обитаний животных . К таким характеристикам 
в первую очередь относятся высота и структура 
снежной толщи . Приведены результаты модели
рования пространственновременнóго распре
деления высоты снежного покрова и основные 
возможности его применения при анализе харак
теристик зимних местообитаний . Моделирование 
пространственновременнóго распределения вы
соты снежного покрова выполнено на примере 
ландшафтов южных отрогов Буреинского хребта 
Дальнего Востока . Территория относится к Хин
ганоБуреинской горной системе . Рельеф – сред
негорный с перепадами высот 800 м в северной 
части района исследования и около 400–500 м 
в южной . Растительность представлена тёмно
хвойными и хвойношироколиственными леса
ми с участием корейского кедра, вторичных, пре

имущественно мелколиственных лесов, лугов и 
болот . Продолжительность периода с устойчи
вым снежным покровом здесь – около 160 дней . 
Зимой преобладают ветры западного и северного 
направлений . Как правило, зимы малоснежные 
с высотой снежного покрова 20–30 см . В отдель
ные годы высота снежного покрова может пре
вышать 50–60 см . Моделирование проводилось 
для уточнения структуры кормовых и транзитных 
биотопов крупных копытных млекопитающих – 
кабана и благородного оленя – в зимних период .

Биотопическая роль пространственно-временнóго 
перераспределения снежного покрова

Предлагается характеристики зимних место
обитаний животных анализировать на основе 
двух параметров, зависящих от высоты и струк
туры снежного покрова: проходимости и доступ
ности . Под проходимостью понимается физиче
ская способность животного передвигаться по 
снегу; под доступностью – наличие подснежно
го корма и возможность добычи его животным 
изпод снега . Оба эти параметра определяют
ся сочетанием высоты снежного покрова и его 
структуры . Для разных видов млекопитающих 
чувствительность к предложенным параметрам 
различна и зависит от их размеров, способов пе
редвижения и добычи пищи . Мелкие млекопита-
ющие используют снежную толщу как жизненное 
пространство, для добывания пищи и в качестве 
укрытия . Млекопитающие средних размеров (за
йцеобразные, куньи, мелкие кошачьи, из парно
копытных – мелкие оленьи, косули) и крупные 
копытные в зимний период используют снег как 
среду обитания, в большей или меньшей степени 
затрудняющую передвижение и питание . Толщи
на и внутреннее строение снежного покрова не
однозначно влияют на представителей этих трёх 
групп животных . Высокий и рыхлый снег благо
приятен для мелких млекопитающих, ведущих 
подснежный образ жизни или перемещающих
ся нырянием в толщу (полёвки, лемминги, мел
кие куньи), тогда как наличие наста или плотной 
твёрдой корки у земли благоприятнее для млеко
питающих средних размеров, способных пере
двигаться по его поверхности, – настоходящих, 
но затрудняет движение и добычу корма круп
ным млекопитающим – надснежным животным . 
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Представленные на рис . 1 вариации соотно
шений высоты и структуры снежного покрова от
ражают временнóй ход факторов снегонакопле
ния: от начала зимы к снеготаянию – в колонках 
и от начала установления снежного покрова к се
зону максимального снегонакопления – в стро
ках . Для настоходящих млекопитающих толщина 
однородного и рыхлого снежного покрова более 
20 см затрудняет передвижение, однако наст по
зволяет передвигаться по нему, не провалива
ясь . Противоположное отношение к неглубокому 
снегу (менее 20 см) у подснежных животных, для 
которых такой покров неблагоприятен, так как не 
выполняет теплоизолирующих и маскирующих 
функций . Это позволяет настоходящим хищни
кам успешнее охотиться на мелких млекопитаю
щих . В период максимального снегонакопления 
и начала снеготаяния наличие в снежной толще 
корок и превышение высоты снежного покрова 
в 40 см негативно влияет на крупных млекопита
ющих, так как они испытывают затруднения при 
передвижении, проваливаясь сквозь наст и трав
мируя конечности, а неравномерное распределе
ние кормов не позволяет минимизировать высо
кие энергетические затраты на перемещение .

Таким образом, при характеристике зимних 
биотопов по степени благоприятности для мле

копитающих, выраженных в параметрах проходи
мости и доступности, необходимо знать распреде
ление высоты снежного покрова по конкретным 
местообитаниям, а также особенности его струк
туры в их границах в течение всего периода сне
гонакопления . В настоящей работе рассмотрены 
основные подходы к формализации особенно
стей высоты и структуры снежного покрова для 
пространственновременнóго моделирования . На 
их основе показана возможность построения ста
тистической модели пространственновременнóго 
распределения высоты снежного покрова в лес
ных биоценозах . Практическая реализация части 
подходов, учитывающих особенность структу
ры снежного покрова в рассматриваемой модели, 
остаётся за рамками данной работы .

Принципы биотопического подхода 
к пространственно-временнóму моделированию 

снежного покрова

Поле зимних осадков имеет более гладкую 
структуру по сравнению с осадками тёплого пе
риода, а синоптические процессы, влияющие 
на количество осадков, охватывают простран
ственный масштаб более 300 км2, поэтому пло

Рис. 1. Схема влияния характеристик снежного покрова на разные группы млекопитающих .
Группы: 1 – надснежные; 2 – настоходящие; 3 – подснежные . Влияние: 4 – благоприятно или нейтрально; 5 – неблагоприятно
Fig. 1. Chart of snow cover characteristics influence on the groups of mammals .
Groops of mammals: 1 – oversnow; 2 – snow crust walking; 3 – undersnow . The influence: 4 – auspiciously or neutrally; 5 – inauspiciously
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щадь зимних осадков в 50–100 км2 рассматри
вается как однородное поле [14] . В то же время 
распределение высоты и структуры снежного по
крова неоднородно на мезомасштабном уровне 
(10 км – 100 м), характеризующем параметры про
ходимости и доступности зимних биотопов для 
животных . Неоднородность свойств на этом про
странственномасштабном уровне определяется 
уже не синоптическими процессами, а особен
ностями локальных факторов перераспределения 
выпадающих осадков [15] и факторов, влияющих 
на эволюцию снежной толщи . Биотопический 
анализ требует учёта этих факторов для получения 
информации о неоднородности пространственно
временнóго распределения высоты и структуры 
снежного покрова на мезомасштабном уровне . 
Данные факторы можно разделить на два вида . 
Первые влияют преимущественно на структу
ру снежного покрова; вторые – и на высоту, и на 
структуру (табл . 1) . Лесная растительность в зна
чительной степени нивелирует влияние ветрово
го распределения, колебаний температуры возду
ха и инсоляционного воздействия [16, 17] . Тем не 
менее, разница в распределении свойств снежного 
покрова на склонах разной экспозиции и крутиз
ны статистически прослеживается и была учтена 
при выполнении полевых измерений . Таким об
разом, высота снежного покрова изменяется в раз
ных биотопах главным образом изза особенно
стей рельефа и характера растительности .

Внутри лесного массива количество снега 
определяется типом и сомкнутостью полога дре
востоя . В хвойном лесу изза удержания его кро
нами и последующего испарения снега меньше 
на 20–30% . Смешанные леса занимают проме
жуточную позицию [14] . Максимальная толщина 
снега на залесённых территориях наблюдается на 
опушках, а также на небольших открытых терри
ториях внутри лесных массивов, рединах, поля
нах, просеках . Объективная характеристика био
топов возможна при детальности, определяемой 
размерностью среднестатистического контура 
растительного сообщества . Выполненные экспе
рименты показали, что создание пространствен
ной модели структуры биотопов возможно на 
основе результатов классификации мультиспект
рального спутникового изображения с разреше
нием 30 м . Детальность таких данных показыва
ет структуру биотопов копытных с обособлением 
контуров природных комплексов и основных 
типов растительных сообществ, его составляю
щих . При совмещении с информацией цифро
вой модели рельефа SRTM достигается исчерпы
вающий набор данных, описывающий условия 
снегонакопления в любых географических усло
виях . При использовании цифровых источников 
информации детальность биотопической модели 
ограничена двумя показателями: а) разрешением 
спутникового изображения, используемого при 
анализе растительного покрова; б) разрешением 

Таблица 1. Основные факторы, влияющие на перераспределение зимних осадков и эволюцию снежного покрова на 
мезомасштабном уровне

Фактор Специфика воздействия на высоту или структуру  
снежного покрова Характерный масштаб

Температура 
воздуха

Наличие или отсутствие корок, образовавшихся  
в результате оттепелей Определяется синоптическими процесса

ми, требует детализации до масштабного 
уровня моделиОсадки Высота снежного покрова . Наличие или отсутствие корок, 

образовавшихся в результате выпадения жидких осадков

Мезорельеф Инсоляция и ветровое перераспределение осадков  
в зависимости от экспозиции и крутизны склонов

Детальность цифровой модели рельефа 
(ЦМР) – 30 м

Инсоляция 
склонов

Наличие или отсутствие корок, образовавшихся  
в результате воздействия солнечной радиации

Детальность ЦМР – 30 м . Детальность 
контуров с растительным покровом, опре

деляющим степень инсоляции – 30 м
Направление и 
скорость мест
ных ветров

Высота снежного покрова . Наличие или отсутствие  
переуплотнённых слоёв, образовавшихся в результате 

ветрового воздействия

Определяется синоптическими процесса
ми и мезорельефом, требует детализации 

до масштабного уровня модели

Растительный 
покров

Высота снежного покрова . Степень инсоляции склонов . 
Ослабление ветрового перераспределения и переуплотнения

Масштабный уровень модели . Определяет 
итоговую пространственную детализацию 
распределения высоты и структуры снеж

ного покрова . Детальность Landsat8 (30 м)
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цифровой модели рельефа, используемой для ха
рактеристики элементов рельефа . 

На исследуемой территории, согласно переч
ню позвоночных животных заповедника «Ба
стак» [18], обитают следующие виды копытных: 
кабан (Sus scrofa L.), кабарга (Moschus moschi-
ferus L.), изюбрь (Cervus elaphus xanthopygus), си
бирская косуля (Capreolus pygargus) и лось (Alces 
alces L.) . Лось и кабарга в соответствии с перечнем 
отнесены к редким для данной территории видам . 
Сибирская косуля зимой мигрирует за пределы 
рассматриваемой области, поэтому в настоящей 
работе для моделирования предпочитаемых био
топов использованы сведения о кабанах и изюбрях 
как наиболее массовых и типичных видах .

Для установления пищевых предпочтений и 
ограничений передвижения копытных в зимний 
период использованы литературные данные [1, 
19, 20], согласно которым на спутниковых сним
ках были выделены растительные ассоциации, 
наиболее часто посещаемые кабанами и оленями 
в поисках корма зимой . Параметр доступность в 
таких ассоциациях считался благоприятным по 
умолчанию . Параметр проходимость определялся 
по превышению критического для каждого вида 
значения высоты снежного покрова . Результаты 
моделирования представляли собой карту превы
шения/непревышения критических высот снега 
в границах контуров каждого типа растительно
сти, входящего в кормовой биотоп кабанов и бла

городных оленей . Таким образом получали про
странственную характеристику разных степеней 
проходимости и доступности для копытных в за
висимости от характера снежного покрова .

Моделирование пространственновремен нóго 
распределения высоты снежного покрова выпол
нялось с помощью определения и введения ко
эффициентов снегонакопления (табл . 2) в кон
тур каждого типа растительности, составляющего 
зимний кормовой биотоп исследуемых видов . Ко
эффициенты снегонакопления определяли как от
ношение высоты снежного покрова в одной ланд
шафтной фации, принятой за единицу, к высоте 
снежного покрова в других ландшафтных фаци
ях . Конкретный биотоп устанавливался исходя из 
экологических задач: в данной работе это – зим
ние кормовые биотопы рассматриваемых видов, в 
первую очередь, хвойношироколиственные леса 
с наличием желудёвоорехового корма, веточного 
корма и корневищ . Также были выделены биото
пы с зимнезелёными кустарничками и хвощевые 
фации пойменной растительности .

В качестве входного значения при модели
ровании перераспределения высоты снежного 
покрова может быть использовано любое наб
людённое значение высоты снежного покрова, 
если оно отвечает ряду условий, а именно: из
вестна его принадлежность к одному из типов 
ландшафтных фаций, для которой определён 
коэффициент снегонакопления (см . табл . 2); 

Таблица 2. Коэффициенты снегонакопления, полученные по литературным и собственным полевым наблюдениям 
для растительных ассоциаций в районе исследования (в скобках указано число площадок, на которых проводились 
измерения в данной категории)

Уклон, градусы
0–15 0–15 15–35 Более 35

Экспозиция
низина вершина С–СВ Ю–ЮВ, З–СЗ Ю–ЮЗ С–СВ Ю–ЮВ, З–СЗ Ю–ЮЗ

Тип растительности
спелый и приспевающий лиственный лес

1*(15) 1,32(4) 1,10(7) 1,37(7) 0,94(3) 1,17(4) 0,94(3) 0,60(9)
спелый и приспевающий смешанный лес

0,78*(7) 1,51(2) 1,21(6) 0,94(5) 0,81(7) 0,68(3) 0,72(5) 0,72(6)
спелый и перестойный хвойный лес

0,63*(10) 1,13(5) 0,48(17) 0,68(8) 0,43(3) 0,68(2) 0,55(4) 0,41(1)
молодой лиственный лес, редины и опушки, в том числе других типов леса, кустарниковые ассоциации открытых территорий

1,42(9) 1,51(3) 1,20(3) 1,25(1) 1,15(2) 1,14(2) 1,09(3) 0,86(2)
территории с отсутствием древесного и кустарникового растительного покрова протяжённостью более 200 м

0,66*(5) –

*Литературные данные [14, 21–23] .
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расстояние до исследуемой территории не пре
вышает 50–100 км (участок, где измеряется вы
сота снежного покрова, находится в границах 
одной биоклиматической провинции с участ
ком исследования) . С учётом этих условий при 
моделировании можно использовать данные 
ближайших метеостанций, а также маршрутных 
полевых наблюдений . В настоящей работе для 
решения задач экологического картографирова
ния взяты справочные значения высоты снеж
ного покрова, которые являются критическими 
для изучаемых видов животных . В этом случае 
результатом моделирования будет разработка 
пространственной структуры пороговых зна
чений высоты снежного покрова (когда значе
ние высоты снежного покрова больше или равно 
критическому), ограничивающей физическое 
перемещение животных в поисках корма .

Результаты моделирования пространственно-
временнóго распределения высоты снежного 

покрова применительно к анализу зимних 
биотопов копытных

Коэффициенты снегонакопления в ланд
шафтных фациях определяли в процессе поле
вых исследований 2016–2018 гг . на территории 
южных отрогов Буреинского хребта и в северной 
части Малого Хингана на 173 площадках . При 
выборе площадок для измерений принимали во 
внимание экспозицию и крутизну склонов, не
однородность элементов микрорельефа и нерав
номерность распределения уже выпавшего снеж
ного покрова под пологом различных лесных 
сообществ . Наблюдения были двух типов: а) на 
площадке – для набора статистических данных, 
характеризующих связь высоты снега с типом 
растительности в стабильных однородных усло
виях; б) измерения на трансекте – для статисти
ческого описания высоты снега в зонах градиен
та при переходе от одного типа снегонакопления 
к другому на различных участках . На площадках 
выполняли серию измерений снегомерной рей
кой в пределах квадрата 15 × 15 м, всего в пери
метре проводили 10–15 измерений . Число изме
рений зависело от визуальной неоднородности 
снега по толщине . В местах с большей неодно
родностью измерений делали больше . Также на 
площадке наблюдали за плотностью снежного 

покрова [24] с последующим вычислением сне
гозапаса и описанием стратификации снежной 
толщи, степени перекристаллизации слоёв снега, 
а также наличия или отсутствия наста, притёртых 
и взвешенных корок, следов ветрового перено
са и переуплотнения . Эти данные предполагали 
включить в модель пространственновременнóго 
распределения структуры снежного покрова . 
Точки измерений располагали случайным обра
зом в пределах выбранного квадрата для обеспе
чения стохастичности измерений . На тран секте 
измеряли только высоту снежного покрова по 
линейному маршруту . Данные на таких линиях 
не усредняли, а использовали для уточнения и 
верификации коэффициентов снегонакопления, 
полученных на площадках, а также характери
стик изменений высоты снежного покрова при 
переваливании водоразделов со стороны склонов 
разной экспозиции и крутизны .

Результаты наблюдений по экспозиции раз
делены на три составляющие: а) северные и се
веровосточные склоны с преобладанием более 
глубокого снега при отсутствии корок; б) скло
ны ЮЮЗ экспозиции с наименьшей высотой 
снежного покрова и наибольшей вероятностью 
наличия снежных корок; в) склоны с переход
ными свойствами – ВЮВ и ЗСЗ экспозиций . 
По крутизне склоны делили на пологие (0–15°), 
средние (15–35°) и крутые (более 35°) .

В основу моделирования легла цифровая ти
пологическая карта лесной растительности, со
ставленная авторами по спутниковым снимкам . 
Для картографирования растительных ассоциаций 
были подобраны космические изображения спут
ника Landsat8 за два сезона года (3 мая и 15 сентя
бря 2015 г .) . Для классификации изображения ис
пользован метод нейронных сетей Кохонена [15, 
25, 26] . Параллельная обработка нескольких раз
новременных, геометрически совмещённых мно
гозональных изображений позволила определить 
значения спектральных яркостей: прямых харак
теристик полога древостоя первого яруса (для лет
него снимка) и двухтрёх ярусов насаждения (для 
зимнего снимка) . Для обучения классификацион
ного алгоритма выбирались окрестности исходя из 
максимального охвата всего разнообразия призна
ков дешифрирования лесного покрова территории 
и с учётом их зональнопровинциальной специфи
ки . Все пиксели мультиканальных спутниковых 
изображений в результате классификации были 
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отнесены к одному из 30 классов растительно
сти, типичной для района исследования . В даль
нейшем эти классы группировали для построения 
картографических моделей влияния растительных 
ассоциаций на перераспределение снежного по
крова, а также пространственную локализацию 
кормовых биотопов кабана и изюбря . 

Для моделирования снежного покрова выде
лены следующие пять типов растительных ассо
циаций: а) спелый и приспевающий лиственный 

лес; б) спелый и приспевающий смешанный лес; 
в) спелый и перестойный хвойный лес; г) моло
дой лиственный лес, редины и опушки, в том 
числе других типов леса, кустарниковые ассоци
ации открытых территорий; д) территории с от
сутствием древесного и кустарникового расти
тельного покрова протяжённостью более 200 м . 
Эти растительные ассоциации универсальны по 
структуре и могут быть выделены во всех про
винциях таёжной зоны . На рис . 2 представлен 

Рис. 2. Растительные ассоциации южных отрогов Буреинского хребта, поразному влияющие на перераспре
деление снежного покрова:
1 – спелый и приспевающий лиственный лес; 2 – спелый и приспевающий смешанный лес; 3 – спелый и перестойный 
хвойный лес; 4 – молодой лиственный лес, редины и опушки, в том числе других типов леса, кустарниковые ассоциации 
открытых территорий
Fig. 2. Plant associations the southern spurs of the Bureinsky ridge with the different types of snow accumulation:
1 – mediumage deciduous forest; 2 – mediumage mixed forest; 3 – oldgrown coniferous forest; 4 – young deciduous forest, 
open spaces and edges, including other types of forest, shrub associations of open areas
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участок исследуемой территории с четырьмя из 
пяти приведённых здесь типов растительных ас
социаций . Распределение повышающих или по
нижающих значение высоты снежного покрова 
коэффициентов снегонакопления зависит от вы
деленных растительных ассоциаций (см . рис . 2), 
а также от геоморфологических параметров – 
экспозиции и крутизны склонов . Таким образом, 
после классификации и группировки её резуль
татов поле пространственного распределения 
высоты снежного покрова будет дифференциро

вано на мезомасштабном уровне во множество 
контуров ландшафтных фаций (рис . 3) .

Полученные коэффициенты снегонакопле
ния сравнивали с литературными данными [14, 
21–23] . Поскольку такого рода исследования про
водили в разных физикогеографических районах 
и в зимы с разным типом снежности, важно было 
принципиальное соответствие соотношений ко
эффициентов снегонакопления в сходных ланд
шафтных фациях . Там, где были найдены анало
ги, коэффициенты снегонакопления сравнивали с 

Рис. 3. Распределение повышающих и понижающих коэффициентов снегонакопления в зависимости от 
свойств подстилающей поверхности (см . рис . 2) на территории южных отрогов Буреинского хребта
Fig. 3. The distribution increasing and decreasing snow depth coefficients depending of underlying surface (see 
Fig . 2) the southern spurs the Bureinsky ridge
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коэффициентами, полученными нами, такие дан
ные отмечены звёздочкой в табл . 2 . Коэффици
енты снегонакопления справедливы для средне
снежной зимы, многоснежные зимы отличаются 
большей сглаженностью пространственного рас
пределения высоты снежного покрова [14], мало
снежные зимы значительно не влияют на пара
метры проходимости и доступности .

Для выборки, полученной при полевых из
мерениях, рассчитаны средние значения высо
ты снежного покрова в разных ландшафтных 
фациях . В спелом и приспевающем листвен
ном лесу высота снежного покрова составила 
42±7 см; в спелом и приспевающем смешанном 
лесу – 32±4 см; в спелом и перестойном хвойном 
лесу – 21±5 см; на рединах и опушках – 45±6 см . 
Затем значения высоты снежного покрова в тех 
же ландшафтных фациях были получены по дан
ным моделирования с использованием в качестве 
входного параметра средней высоты снежного 
покрова по данным стационарных наблюдений 
на ближайших метеостанциях (Смидович, Об
лучье и Биробиджан) в период работ . Таким об
разом, при входном значении 30,7 см высота 
снежного покрова в спелом и приспевающем ли
ственном лесу составила 46 см; в спелом и при
спевающем смешанном лесу – 36 см; в спелом и 
перестойном хвойном лесу – 29 см; на рединах 
и опушках – 66 см . Значительное расхождение 
между наблюдёнными значениями (45±6 см) и 
значениями, полученными по результатам рас
чётов (66 см) в контурах луговой и кустарниковой 
растительности опушек, объясняется наиболь
шей неоднородностью данного класса по сравне
нию с распределением высоты снежного покрова 
в других растительных сообществах . Кроме того, 
открытые пространства опушек, в отличие от ле
сопокрытых территорий, не снижают влияния 
экспозиции и крутизны склонов, что также даёт 
больший разброс результатов (см . табл . 2) .

Для моделирования зимних кормовых био
топов кабанов предложена следующая структура 
выделения объектов (рис . 4, а): а) участки обиль
но плодоносящих дубрав; б) участки смешан
ных лесов с преобладанием желудёвоорехового 
корма и корневищ; в) участки обильно плодоно
сящих кедровых лесов; г) участки со смешанным 
типом кормов; д) участки пойменной лесной рас
тительности с преобладанием хвощовых кормов . 
Для моделирования зимних кормовых биотопов 

изюбря предложена другая структура выделе
ния объектов (см . рис . 4, б): а) участки широко
лиственных лесов с преобладанием веточного и 
желудёвого корма, а также с примесью хвощей; 
б) участки обильно плодоносящих хвойноширо
колиственнх лесов; в) участки обильно плодоно
сящих кедровых лесов, чередующихся с комплек
сом полян с зимнезелёными кустарничками .

Анализировалась типичная для экологиче
ских исследований ситуация, когда зоолог по
лучает справочное значение необходимого ему 
метеопараметра и использует его для характе
ристики интересующих объектов . В качестве 
входных значений в модель пространственно
временнóго перераспределения высоты снежно
го покрова были введены справочные данные о 
критических для перемещения животных вели
чинах этого параметра . Для передвижения и до
бычи пищи кабанами они составили 30–40 см, 
а для изюбрей – 50–60 см [1, 19, 20] . Фактиче
ские данные о достижении критических величин, 
как правило, берутся из официальных данных 
сети Росгидромета . Детальность этих данных для 
территорий, изучаемых зоологами, низка изза 
факторов рельефа, растительности, удалённости 
от ближайшей метеостанции . С помощью пред
ставленной в работе модели можно снять часть 
неопределённостей и уточнить высоту снежно
го покрова в любой интересующей исследовате
ля точке или местности . Принимая во внимание 
необходимость уточнения коэффициентов сне
гонакопления при использовании в другом фи
зикогеографическом регионе и получив входные 
данные, мы с помощью коэффициентов снегона
копления присваиваем в ГИС конкретное значе
ние высоты снежного покрова каждому типу кор
мового биотопа . На рис . 4, в, г красным цветом 
выделены биотопы, потенциально привлекатель
ные по пищевым ресурсам для рассматриваемых 
видов копытных, но недоступные изза нали
чия глубокого снежного покрова . Это позволяет 
нам оценить сезонную фрагментацию биотопа 
по условиям снегонакопления, а также проана
лизировать, насколько сближены или разрежены 
благоприятные его фрагменты . Результаты моде
лирования также дают возможность ответить на 
ряд вопросов: какова площадь биотопов с благо
приятными параметрами по проходимости и до
ступности; насколько сокращается число реали
зуемых переходов от одного кормового биотопа к 
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Рис. 4. Ранжирование кормовых биотопов копытных по степени проходимости на территории южных отро
гов Буреинского хребта:
а – кормовые биотопы кабана в зимний период; б – кормовые биотопы оленей в зимний период; в – ранжирование био
топов для кабанов; г – ранжирование биотопов для оленей .
Рассмотрены ситуации, когда базовое значение высоты снежного покрова при моделировании равно критическому для каждо
го вида копытных (для кабана – 30–40 см, для оленя – 50–60 см) . 1 – участки обильно плодоносящих дубрав; 2 – участки сме
шанных лесов с преобладанием желудёвоорехового корма и корневищ; 3 – участки обильно плодоносящих кедровых лесов; 
4 – участки со смешанным типом кормов; 5 – участки пойменной лесной растительности с преобладанием хвощовых кормов; 
6, 10, 14, 18 – другие типы подстилающей поверхности; 7, 15 – доступные кормовые биотопы; 8, 16 – труднодоступные кормо
вые биотопы; 9, 17 – недоступные кормовые биотопы; 11 – участки широколиственных лесов с преобладанием веточного и же
лудёвого корма, а также с примесью хвощей; 12 – участки обильно плодоносящих хвойношироколиственных лесов; 13 – 
участки обильно плодоносящих кедровых лесов, чередующихся с комплексом полян с зимнезелёными кустарничками
Fig. 4. Ranking the auspicious habitats maps by the passability and the food availability the southern spurs of the Bu
reinsky ridge:
а – plant associations – the food sources for wild boar in winter season; б – plant associations – the food sources for red deer in winter sea
son; в – ranking the habitats maps for wild boar; г – ranking the habitats maps for red deer .
Situations are considered when the snow depth base value during modeling is critical for each ungulate species (for a wild boar 30–40 cm, for 
a deer 50–60 cm) . 1 – areas with fruitbearing oak grove; 2 – mixed forest areas with predominant acorns, nuts and rhizomes; 3 – areas with 
fruitbearing cedar forest; 4 – mixed food areas; 5 – floodplain forest areas with predominance equisetum food; 6, 10, 14, 18 – other area 
type; 7, 15 – high passability and the food availability; 8, 16 – low passability and the food availability; 9, 17 – inaccessible passability and the 
food availability; 11 – mixed forest areas with predominance twigs and acorns as a food, by places equisetum; 12 – areas with fruitbearing 
coniferousbroadleaf forest; 13 – areas with fruitbearing cedar forest alternate with glades of wintergreen prostrate shrubs
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другому; что повышает предсказуемость маршру
тов копытных и соответственно увеличивает риск 
добычи животных хищниками или человеком . 

Отметим, что значительная часть благоприят
ных кормовых территорий кабанов и оленей совпа
дает . Это может привести к межвидовой конкурен
ции за кормовые ресурсы в суровые многоснежные 
зимы . Наиболее благоприятные участки для обоих 
видов копытных – хвойные и хвойношироколи
ственные леса на западных макросклонах южных 
отрогов Буреинского хребта . Биотопы поймен
ной растительности в долинах малых рек Икура 
и Бастак сильно фрагментированы, что увеличи
вает энергозатраты на переходы между кормовы
ми участками, делая их, вероятно, энергетически 
не выгодными . Для уверенного заключения о воз
можных энергозатратах на перемещение в транзит
ных зонах необходимы дополнительные исследо
вания этого аспекта . Участки широколиственного 
леса и редколесий, несмотря на наличие кормов, в 
многоснежные зимы недоступны для обоих видов 
копытных . Тем не менее, для труднопроходимых 
участков, выделенных жёлтым цветом на рис . 4, 
в, г, возможна прокладка троп кабанами с после
дующим копыченьем и переработкой снежной 
толщи совместными усилиями всего стада . Резуль
татами этого воздействия на снежную толщу могут 
пользоваться другие копытные . Часть биотопов, 
используемая обоими видами в силу ограниченно
го доступа к другим участкам, испытывает повы
шенную нагрузку, что также необходимо учитывать 
при расчёте кормовой ёмкости биотопа .

Итог всего комплекса работ по оценке неодно
родностей снегонакопления в условиях таёжной 
зоны – цифровая картографическая модель биото
пов, потенциально используемых этими животны
ми в зимний период . При низкой степени антро
погенного воздействия на леса такая модель может 
применяться исследователями в течение 5–10 лет . 
После этого она потребует актуализации изменений 
в структуре и составе растительных сообществ, вы
званных их развитием, приспеванием и старением .

Обсуждение и выводы

В зимний период значительные площади 
кормовых территорий рассматриваемых видов 
копытных становятся недоступными изза раз
вития глубокого снежного покрова . Отдельные 

кормовые территории представляют собой изо
лированные анклавы, окружённые труднопрохо
димыми участками . Изза этого часть площадей 
кормовых биотопов становится малопригодной 
для изучаемых животных . Это требует перерас
чёта запасов кормов при прогнозе условий пере
зимовки копытных в зимы разной снежности .

Уровень пространственной детализации ме
теорологической информации, получаемой на 
метеостанциях, недостаточен для анализа зим
них кормовых биотопов копытных на мезомас
штабном уровне . Распределение высоты и струк
туры снежного покрова в одном и том же типе 
биотопа сильно меняется в течение всего пери
ода снегонакопления . Разработка принципов и 
подходов получения коэффициентов снегонакоп
ления для растительности конкретного физи
когеографического района с последующим их 
уточнением позволит не только детализировать 
пространственновременнóе распределение вы
соты снежного покрова, но и исследовать про
странственные закономерности поведения живот
ных, связанные с поиском пищи и миграциями 
в зимний период . Информация о проходимости 
и доступности пищевых ресурсов в зимний пе
риод даст возможность анализировать простран
ственную структуру кормовых биотопов, оцени
вать их сближенность и выдвигать предположения 
о вероятных путях миграции животных различ
ных видов . Возможны и оценка уровня конкурен
ции за пищевые ресурсы при совпадении значи
тельного числа благоприятных биотопов у разных 
видов, и ранжирование территории по энергоза
тратам животных на перемещение по ним .

Картографическое представление ранжиро
ванных по степени доступности и проходимости 
кормовых биотопов отображает генерализованную 
структуру пространственных меж и внутривидовых 
взаимодействий в зимний период . Работа с инфор
мацией разного временнóго и масштабного ранга 
позволяет получать более детализированное пред
ставление о пространственной организации струк
туры биотопов по сравнению с традиционными 
описаниями . Модель пространственновременнóго 
распределения высоты снежного покрова может 
быть реализована для любой залесённой террито
рии с постоянным снежным покровом в холодное 
время года . Дополнительно требуются проведение 
верификационных полевых измерений снежного 
покрова и построение карты целевых биотопов .
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Модель пространственновременнóго рас
пределения высоты снежного покрова разрабо
тана с учётом последующего ввода блока струк
туры снежного покрова, содержащего анализ 
факторов температуры, осадков и инсоляци
онного воздействия . Биотопическое модели
рование на основе результатов классификации 
космических снимков открывает широкие воз
можности ввода дополнительных параметров, 
необходимых для изучения пространственно
го поведения животных в зависимости от типа 

зимы, урожайности кормов или факторов беспо
койства, в том числе антропогенного характера .
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Summary
The results of processing of a profile snow‑measuring survey of snow cover in the Khibiny Mountains are pre‑
sented. The survey was performed during the period of maximum snow accumulation (March of 2020) on the 
main elements of the landscape: mixed forest on the plain, open woodlands at the bottom of valleys, plateaus, 
wooded slopes, and upper slopes without woody vegetation. The averaged values of snow storage for different 
types of the landscapes were obtained for the period of the maximum snow accumulation in the snowy winter 
of 2019/20. The maximum snow storage (> 700 mm w.e.) was determined for areas on the high plateaus and 
open woodlands at the bottom of valleys. Minimum snow storage (> 400 mm w.e.) was recorded in areas of 
mixed forest on the plain and on an ice cover of lakes. Measurements of snow depth were carried out by the 
standard method (a handspike) and the ground‑based radio‑echo sounding using georadar with the frequency 
of 1600 MHz. The accuracy of this method allows measuring of the snow depth with accuracy of 1 cm for a 
dense snow and 2 cm for a loose one. Thus, the accuracy of measuring the snow depth with the radar is com‑
parable to the accuracy of a handspike. A large number of radar measurements of snow depth on the profiles 
makes possible to determine the spatial variability of this value and its statistical characteristics. As a result, a 
vertical gradient of snow accumulation was defined as 25 mm w.e. per 100 m. The smallest spatial variability of 
snow depth was observed on profiles in the forests on the plain, in woodlands, and on the upper slopes. On pro‑
files with complex relief (plateau, lower slopes), the spatial variability of snow depth is significant – the standard 
deviation was within limits of 30%. Based on the results of processing the field data, a map of snow storage over 
the studying area during the period of maximum snow accumulation was constructed. When constructing the 
map, we took into account the averaged data of the measurements for each type of landscape, the boundaries of 
woody vegetation, the height, steepness of slopes, and the high‑altitude gradient of snow accumulation. It was 
found that features of the spatial distribution of snow cover were primarily due to the location of natural land‑
scape complexes. The role of changes in snow storages with altitude was found to be insignificant.
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ландшафт, Хибины.
Исследовано пространственное распределение снежного покрова с помощью высокочастот‑
ного георадара в период максимальных снегозапасов в Хибинских горах в многоснежную зиму 
2019/20 г. Наблюдения в смешанном лесу, редколесье на дне долин, на плато, залесённых и оголён‑
ных склонах показали, что распределение снежного покрова обусловлено прежде всего естествен‑
ными границами природных ландшафтных комплексов. Изменение снегозапасов с высотой выра‑
жено лишь на отдельных протяжённых склонах.

Введение

Снежный покров – важный элемент ланд
шафта; он участвует в формировании расти
тельного и почвенного покровов, определяет 

температурный режим грунтов и многолетней 
мерзлоты . Недостаточная изученность совре
менного состояния снежного покрова матери
ковой части Евразийской Арктики затрудняет 
эффективное освоение арктических территорий . 
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Снежный покров в Хибинских горах распределён 
крайне неравномерно изза сильной расчленён
ности рельефа и метелевого переноса снега . Зна
чительную изменчивость его пространственных 
характеристик – толщину, плотность и связан
ных с ними механических свойств – отмечали и 
ранее [1, 2] . Некоторое представление о макси
мальных снегозапасах и лавинной активности в 
Хибинах позволяют получить карты атласа [3] . 
Однако изза мелкого масштаба карты макси
мальных снегозапасов (1:10 000 000) детальных 
данных о распределении снежного покрова в Хи
бинах здесь не приводится, а величина макси
мальных снегозапасов определяется как «более 
200 мм слоя воды» для всего горного массива .

Сложный рельеф, значительное количество 
твёрдых осадков, выпадающих в Хибинах, и про
странственное перераспределение снега способ
ствуют образованию лавин разного типа [4, 5] . 
Работы по изучению снежного покрова с целью 
прогноза лавинной опасности начаты здесь 
почти 100 лет назад, накоплен значительный ма
териал, в том числе благодаря Хибинской учеб
нонаучной базе МГУ (ХУНБ) . Фактический ма
териал по снежному покрову отражён в редких 
публикациях на основе мониторинга в долине 
оз . Большой Вудъявр и на отдельных склонах в 
окрестностях города Кировск .

Снежный покров Хибин изучался также для 
оценки изменений климата в Субарктике . Вы
делены тенденции в изменении снежности зим 
и зимних температур по данным метеостан
ций (ГМС) Кольского полуострова [4, 6, 7], что 
вполне согласуется с общими тенденциями на 
севере Русской равнины [8] . Охват исследований 
изменчивости снежного покрова Хибин очень 
разный . Обработка спутниковых снимков и 
обобщение полученных ранее сведений о харак
теристиках снежного покрова позволили делать 
лавинные прогнозы в зависимости от зимних 
условий [5] в масштабах всего горного масси
ва . Напротив, исследования пространственной 
изменчивости снежного покрова в масштабах 
склона или лавиносбора выполняли для реше
ния задач лавиноведения [9] . Прежние оценки 
средней толщины снежного покрова были даны 
с учётом ландшафтного разнообразия Хибин
ских гор [10, 11], однако данных о снегомерных 
съёмках в период максимального снегонакопле
ния опубликовано мало .

Большинство авторов отмечают, что к ос
новным факторам изменчивости характеристик 
снежного покрова относятся сложный рельеф и 
режим снегонакопления; последний определяет
ся частой сменой погодных условий, что харак
терно для Кольского полуострова . Несмотря на 
доступность Хибинских гор, масштабные снего
мерные съёмки в условиях Хибин – крайне тру
доёмкая задача . Периоды устойчивой погоды, как 
правило, кратковременны, и традиционные сне
госъёмки не позволяют исследовать обширную 
территорию . Применение радиолокации для ис
следования снежного покрова даёт возможность в 
короткий срок собрать обширный материал [12] . 
Правда, в этом случае значительное время уходит 
на обработку данных, так как число полученных 
измерений увеличивается в тысячи раз . Использо
вание высокочастотного георадара «ПикорЛёд» 
для снегомерной съёмки в многоснежную зиму 
показало значительные преимущества наземно
го радиозондирования по сравнению с традици
онной снегосъёмкой – время измерений на каж
дом профиле значительно сократилось . При этом 
точность измерений толщины снежного покрова 
с помощью радиолокации сопоставима с изме
рением щупом . Основная цель настоящей рабо
ты – определить средние значения снегозапасов 
на рассматриваемой территории с учётом особен
ностей распределения снежного покрова на пери
од максимума снегонакопления .

Характеристика района исследований

Хибины – горный массив на Кольском по
луострове в 150 км к северу от Полярного круга, 
характеризующийся платообразными сглажен
ными вершинами высотой до 1190 м . Здесь раз
виты широкие троговые долины, цирки и кары с 
крутыми склонами . Климатическое влияние Ат
лантики и Арктического бассейна способствует 
значительному накоплению снега и продолжи
тельной зиме . Устойчивый снежный покров об
разуется в конце октября – начале ноября и дер
жится до начала мая . В отдельные годы сроки 
схода снега отмечены во второй половине мая, 
а на горных плато снег лежит до июня . Продол
жительность зимнего периода – более 210 дней . 
Устойчивые отрицательные температуры воздуха 
характерны с ноября по апрель .
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По архивным данным ГМС Апатиты [13], с 2010 
по 2020 г . температуры зимнего периода (ноябрь–
апрель) изменялись от −6,5 до −9,2 °С . С зимы 
2014/15  г . отмечается тренд к похолоданию: за по
следние годы температура понизилась приблизи
тельно на 1 °С . При этом сумма зимних осадков 
остаётся прежней . Среднее значение максималь
ной толщины снежного покрова на ГМС Апатиты 

в 2010–2020 гг . – 84 см . Однако зима 2019/20 г . ока
залась значительно более снежной – максимальная 
толщина снежного покрова увеличилась до 99 см . 
В окрестностях Кировска толщина снега превы
шала 1 м, а на отдельных участках была более 2,5 м . 
Снегомерные работы проводили в окрестностях 
городов Кировск и Апатиты (южная часть Хибин) 
на различных ландшафтных участках (рис . 1) .

Рис. 1. Участки ландшафтной снегосъёмки в 2020 г .:
1 – участки работ; 2 – профили измерений; 3 – реки; 4 – абсолютная высота, м
Fig. 1. Areas of snow mapping of landscapes in 2020 . 
1 – work sites; 2 – measurements profiles; 3 – rivers; 4 – elevation, m
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Данные и методы

В работе использованы результаты съём
ки снежной толщи георадаром «ПикорЛёд» 
(многофункциональный контрольноиндика
ционный прибор «ПикорЛёд», ТУ 6683002
0925500262015, предприятиеизготовитель ООО 
ФПК «ЭСТРА»), выполненной в марте 2019 и 
2020 гг . в окрестностях городов Кировск и Апа
титы в различных ландшафтных условиях . Тол
щина сезонного снежного покрова в районе ис
следований в марте близка к максимальной . 
Отсутствие таяния снега позволяет успешно ис
пользовать высокочастотный георадар для зон
дирования снежной толщи . Радар «ПикорЛёд» 
предназначен для подповерхностного зондиро
вания льда, снега и других материалов природ
ного и техногенного генезиса с низким влагосо
держанием . Согласно паспортным данным, его 
центральная частота – 1600 МГц, точность из
мерений толщины льда – 1–2 см, а минималь
ный размер объекта исследований (разрешающая 
способность) – 3 см . По данным производите
ля, прибор позволяет определять толщину льда 
в диа пазоне 5–200 см, а толщину снега – в диа
пазоне 5–300 см [14] . В зависимости от характера 
поверхности прибор можно переносить на руках, 
на кронштейне или устанавливать на сани .

Настройки программного обеспечения геора
дара позволяют работать со снежным покровом 
в широком диапазоне его толщины и плотности . 
Опыт использования прибора в арктических ус
ловиях показал, что с его помощью можно изме
рять снежный покров в эрозионных врезах тол
щиной до 8 м [15] . Положения границ снежной 
толщи непрерывно отображаются на экране ком
пьютера в виде гиперболических отражений и 
маркируются линиями раздела слоёв (сред) . Чис
ленное значение текущей толщины показывает
ся на экране . Это позволяет в режиме реального 
времени оценивать измеряемую величину, осо
бенности положения границ, а при необходи
мости ставить метки контрольных точек непо
средственно в записи . В дальнейшем в процессе 
обработки данных радарограмм выделяли ста
бильные границы в соответствии с гиперболи
ческими отражениями, записанными в формате 
DEL . Границы поверхности и основания снеж
ного покрова на радарограммах корректировали 
вручную, так как автоматизированное определе

ние данных границ в программном обес печении 
«ПикорЛёд 4 .1» даже при оптимальных на
стройках имеет погрешности . В большинстве 
случаев вылеты такого определения границ легко 
восстановить визуально в записи отражений, а их 
суммарная длительность не превышает 10–15% 
длины записи радарограмм . Причина появле
ния вылетов связана со случаями, когда значе
ния плотности снега между слоями или с под
стилающей поверхностью отличаются мало . 
Корректировка вылетов вносит незначительные 
изменения в средние величины . Если эта проце
дура выполняется одним оператором, то разли
чия средней толщины не превышают 0,5% .

На погрешность результата сильнее всего 
влияет диэлектрическая проницаемость снега, 
величина которой зависит от плотности и струк
туры снежного покрова . Величина диэлектри
ческой проницаемости устанавливается в на
стройках перед началом съёмки . Для подбора её 
значений необходимы предварительные изме
рения толщины щупом и проверка показаний 
георадара на экране . Другие настройки георада
ра (число регистрируемых границ, чувствитель
ность, вертикальный масштаб шкалы экрана) 
также выбираются на основе предварительных 
измерений щупом . Результаты дешифрирова
ния радарограмм экспортируются в обменный 
формат . Дальнейшую статистическую обработ
ку данных проводили в редакторах электронных 
таблиц Microsoft Excel и LibreOffice Calc . Для 
уточнения диапазона настроек радара пройде
ны и исследованы тестовые профили на плот
ном и рыхлом снегу . Длина профилей измеря
лась рулеткой, а проверочные измерения щупом 
проводили с шагом 1 и 5 м в зависимости от из
менения толщины снега по профилю . Для опре
деления плотности снега в слоях и характе
ра подстилающей поверхности были пройдены 
шурфы . Дополнительно рассмотрены возмож
ности использования радара в руках оператора 
и на саняхволокушах . В большинстве случаев 
в условиях горного рельефа предпочтительнее 
было нести оборудование на руках . Таким обра
зом была проведена подготовка к измерениям на 
ландшафтных профилях в Хибинах . 

Выбор участков ландшафтной снегосъёмки 
основан на результатах ландшафтного райони
рования [10] . Участки работ определены заранее 
в ноябре 2018 г . до начала формирования снеж
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ного покрова, что позволило выделить основ
ные типы ландшафтов района исследований и 
наметить расположение профилей снегомерной 
съёмки . Съёмка проводилась по линейным про
филям разной протяжённости (до 1400 м), ко
торая, как правило, не превышала 300 м . Длина 
профиля определялась условием ландшафтной 
однородности рассматриваемого участка . Всего 
выполнено 50 радарный профилей с тестовыми 
измерениями щупом на пяти характерных участ
ках ландшафта Хибин: смешанный лес; днища 
долин (преимущественно заняты редколесьем); 
залесённые склоны; склоны выше леса; горные 
плато . Отдельные измерения выполняли на по
верхности озёр . Радиолокационную запись на 
профиле вели непрерывно, её состояние прове
ряли визуально на экране компьютера, где были 
отражены текущие границы и толщина снежно
го покрова . Возможность контролировать грани
цы и толщину снега в режиме реального времени 
существенно упрощает процесс настройки рада
ра и измерений . Измерения щупом выполнены 
с разным шагом на границах профиля и в слу
чайных точках . На тестовых профилях снежного 
покрова измерения щупом проводили с разным 
шагом (около 5 м) в смешанном лесу на равнине 
вблизи г . Апатиты . Тестовый профиль отмеряли 
рулеткой, измерения радаром и щупом вели при 
разных настройках с целью выбора оптималь
ных . Наилучший результат давало расхождение 
двух методов в определении средней толщины 
снежного покрова приблизительно в 1% .

На профилях в Хибинах измерения проводи
ли радаром . С помощью щупа выполняли выбо
рочную проверку в случайных точках на каждом 
профиле, как правило, 2–3 измерения на 100 м 

профиля . Это связано с объективными труд
ностями ручных измерений при толщине снега 
более 2 м . Критерием служила величина средней 
ошибки выборки из генеральной совокупно
сти данных . При этом средняя ошибка выборки 
была меньше, чем приемлемая погрешность из
мерений . Желаемый результат – различия двух 
методов менее 10% . Средняя ошибка выборки 
рассчитывалась на основе значений среднеквад
ратичного отклонения толщины снежного по
крова и числа точек измерения щупом . В табл . 1 
приведены эти значения для профилей . Измере
ния щупом проводили параллельно измерениям 
радаром, так как положение точек маркирова
лось на поверхности снега в тот момент, когда в 
записи ставилась метка на радарограмме . Опти
мальные настройки георадара подбирали в на
чальной точке каждого профиля по совпадению 
толщины снежного покрова . Пространственное 
положение всех профилей во время съёмки фик
сировали с помощью GPSнавигатора . Погреш
ность измерений георадаром оценивалась со
гласно методике радиолокационных измерений 
снежного покрова на ледниках [16, 17] .

На каждом исследуемом участке выполне
ны исследования характеристик снежного по
крова в шурфах . Стратиграфию снежной толщи 
описывали по методике Международной клас
сификации сезонновыпадающего снега [18] . 
Для оценки средних снегозапасов горной терри
тории выделено несколько типов ландшафтов: 
верхние (безлесные) склоны; нижние (залесён
ные) склоны; платообразные горные вершины; 
равнинные участки днищ долин (преимуще
ственно занятые редколесьем); озёра; техноген
но преобразованные ландшафты (населённые 

Таблица 1. Толщина снежного покрова на различных ландшафтных участках Хибин в марте 2020 г.*
Ландшафтные участки 

(комплексы) и опытные 
площадки

Высотный диа
пазон профилей 
и площадок, м

Длина 
профиля 

L, м

Измерения георадаром 
«ПикорЛёд» на профиле

Измерения щупом в отдельных 
точках на профиле

ε N Hc, см σ, см N Hc, см ϱ, %
Смешанный лес на равнине 190–195 200 1,3 9800 130,4 8,6 61 121 8
Нижние склоны 380–450 420 1,5 19000 196,3 53,6 6 161 22
Верхние склоны 500–860 800 1,5 30000 138,2 31,2 31 138 1
Плато 855–895 520 1,7 10000 175,0 42,9 5 182 4
Днища долин 310–330 1400 1,5 25000 203,0 10,7 16 205 1
«Зимник» 190–200 300 1,7 8750 71,8 6,1 4 72 1
«Трасса» 200 220 1,5 5000 98,6 5,9 5 98 1

*ε – диэлектрическая проницаемость; N – число измерений; Hc – средняя толщина снежного покрова; σ – среднеквад
ратичное отклонение на профиле; ϱ – относительное отклонение от среднего значения измерений георадаром .
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пункты, промышленные зоны, карьеры, отва
лы, железные и автомобильные дороги и т .п .) . 
Дешифрирование границ разных ландшафтов 
и озёр выполняли в ручном режиме по спутни
ковому снимку Pléiades1A от 26 .07 .2017 (орто
продукт) с пространственным разрешением 2 м 
в мультиспектральном диапазоне и разрешением 
панхроматического канала 0,5 м . Дополнитель
но использовали результаты обработки мозаики 
цифровой модели рельефа ArcticDEM v3 .0 [19] с 
пространственным разрешением 10 м – растро
вые изображения экспозиции и уклонов поверх
ности района исследований . Также по ArcticDEM 
v3 .0 были построены изогипсы поверхности и 
определены средние высоты различных типов 
ландшафтных комплексов (как среднее значение 
высот ячеек ЦМР в пределах их границ) . За скло
ны принимались поверхности с углами наклона 
более 10° . Днища долин и платообразные горные 
вершины были ограничены наклоном поверх
ности менее 10° . Высокое пространственное раз
решение спутникового снимка позволяло уверен
но опознавать на нём древесную растительность .

Результаты и обсуждение

Полевые исследования снежного покрова про
водили в окрестностях городов Кировск и Апа
титы с 11 по 15 марта 2020 г . Как уже отмечалось, 
толщину снежного покрова измеряли в преде
лах разных типов ландшафтов на заранее наме
ченных профилях . На каждом профиле измеряли 

толщину снежного покрова георадаром и щупом . 
Плотность снега и его структурные характеристи
ки определяли в шурфах . На каждом ландшафт
ном участке проходили не менее двух шурфов . 
Настройки георадара подбирали с учётом наилуч
шего совпадения толщины снежного покрова, из
меренной двумя способами . Пример фрагмента 
записи радарограммы и толщины снежного по
крова на участке плато (высота 890 м) показан на 
рис . 2 . На радарограмме (см . рис . 2, а) границы 
снежного покрова проведены автоматически на 
основе программного обеспечения «ПикорЛёд» . 
Вертикальная шкала строится автоматически, на 
ней указана толщина снежного покрова в метрах 
(слева); цифра «194» на мониторе указывает тол
щину снежного покрова в точке измерения . Поле 
радарограммы показывает внутренние отражения 
в слоях снежного покрова, которые в данном при
мере практически не наблюдаются, так как снеж
ная толща на плато сложена метелевым снегом 
и имеет однородное строение без чётких границ 
разновозрастных слоёв . Обработка радарограм
мы показана в виде графика изменения толщины 
снежного покрова на части профиля на плато (см . 
рис . 2, б) . Фрагмент записи (см . рис . 2, а) относит
ся к центральному участку профиля (см . рис . 2, б) . 
Точками показаны значения тестовых измерений 
толщины щупом .

Предварительный анализ полученных дан
ных съёмки георадаром «ПикорЛёд» показал, 
что автоматическое определение границ кров
ли и подошвы снежного покрова в программе 
«ПикорЛёд» (входит в комплектацию георада

Рис. 2. Фрагмент радарограммы (а) и толщина снежного покрова на плато (б):
1 – толщина снежного покрова по георадару; 2 – контрольные измерения щупом; 3 – участок, показанный на радаро
грамме; см . текст
Fig. 2. Fragment of the radar recording (a) and the thickness of the snow cover at plateau (б):
1 – thickness of the snow cover by radar; 2 – control measurements with a probe; 3 – the section shown on the radar recording; see text
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ра) в отдельных случаях даёт неудовлетворитель
ный результат, поэтому для установления не
прерывных границ необходимо проверять всю 
запись на профиле и исправлять «провалы гра
ниц» вручную . Эта процедура значительно улуч
шает результат дешифрирования границ снеж
ного покрова, так как случайный сбой сигнала 
исключается . Характеристики участков, на ко
торых проведены измерения, а также результаты 
обработки радарограмм и измерений толщины 
снежного покрова щупом приведены в табл . 1 .

Длина профилей сильно различалась, что 
связано прежде всего с пространственной одно
родностью участков и трудоёмкостью измерений 
щупом . Опытные площадки «Зимник» и «Трас
са» в лесной зоне использованы для настройки 
георадара . В процессе работ отмечено, что про
странственная изменчивость толщины снежно
го покрова на подготовленной лыжной и снего
ходной трассах невелика, поэтому был выполнен 
ряд повторных измерений георадаром и щупом 
для настройки георадара . В настройках геора
дара значения диэлектрической проницаемо
сти, числа импульсов и чувствительности приё
ма сигнала подбирали таким образом, чтобы на 
уплотнённом снегу трассы различия в толщи
не снежного покрова, измеренные георадаром 
и щупом, были минимальны – около 1–2 см . 
Определение диапазона изменчивости этих па
раметров для уплотнённого снега («Зимник» и 
«Трасса») и для рыхлого снега под пологом леса 
позволили в дальнейшем сократить время на
стройки георадара на других участках .

Общие черты распределения снежного по
крова в ландшафте в снежную зиму 2019/20 г . 
выявили значительные ландшафтные различия 
в снегозапасах . В целом распределение снежно
го покрова в многоснежную зиму соответствует 
выявленному ранее распределению в нормаль
ные зимы [10], но выражено оно более явно . Эти 
различия отмечены не только на профилях, но 
и в шурфах . В табл . 2 приведены значения тол
щины, плотности и снегозапасов, полученные 
в шурфах, а также структурные характеристики 
снежного покрова .

Наибольшие средние значения толщины 
снежного покрова были установлены в нижних 
частях склонов, на плато и в редколесье на дне 
долины; наименьшие значения естественного 
снежного покрова – в смешанном лесу на рав

нине . Пространственная изменчивость толщины 
снежного покрова характеризуется величиной 
среднеквадратичного отклонения σ (см . табл . 1), 
которая оказалась максимальной для профи
лей, расположенных в нижней части склонов . 
Это обусловлено сложным рельефом подстила
ющей поверхности . На таких участках профи
ли неоднократно пересекали эрозионные врезы 
и толщина снежного покрова варьировала в ди
апазоне от 1,1 до 2,5 м . Поскольку контроль
ные измерения щупом не охватывали участки 
врезов, заметённых снегом, различия средних 
величин, полученных разными методами, ока
зались значительными – 22% (см . табл . 1, ве
личина ϱ) . Определение толщины снежного 
покрова разными методами показало, что при 
небольших значениях σ различия в средних ве
личинах минимальны . Так, для участков верхней 
части склонов, в редколесье на дне долин и на 
опытных площадках различие средней толщины 
снежного покрова, измеренной разными спосо
бами, было в пределах 1%, что даже меньше ин
струментальной погрешности обоих методов .

В каждом типе ландшафта были получены 
средние значения плотности снега в шурфах . 
Зимой 2019/20 г . снежная толща развивалась 
по типу уплотнения, а рост кристаллов снега в 
слоях был замедлен . Основная причина этого – 
чрезвычайно снежная зима: количество осадков 
в этот год превысило норму в 1,44 раза . На гор
ных плато толщина снежного покрова достигала 

Таблица 2. Физико-механические и структурные характе-
ристики снежного покрова, полученные в шурфах на 
каждом участке

Ландшафтные 
участки  

(комплексы)

Средние характеристики снежного по
крова в шурфах (12–15 марта 2020 г .)*
Hc,  
см

ρ,  
г/см3

W, 
мм в .э .

κ,  
%

Dmax, 
мм

Смешанный лес 
на равнине 140 0,28 392 32 1

Нижние склоны 155 0,31 474 7 1,2
Верхние склоны 136 0,33 448 49 1,5
Плато 250 0,38 949 21 1
Днища долин 184 0,35 628 13 1,5
«Зимник» 60 0,43 255 0 1
«Трасса» 110 0,33 369 60 2

*Hc – толщина снега; ρ – плотность снега; W – снегозапас в 
шурфе; κ – доля слоёв снега, находящихся в стадии конструк
тивного метаморфизма: отношение толщины этих слоёв ко 
всей толщине снежного покрова; Dmax – размер кристаллов .
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2,5 м, в редколесье на дне долин она составля
ла 1,8 м, в лесной зоне на равнине – 1,1–1,4 м . 
Плотность снежного покрова определялась как 
средняя плотность по шурфу с учётом вклада 
плотности каждого слоя снега и ледяных корок . 
В шурфах выполнены исследования характе
ристик снежного покрова, проведены измере
ния толщины, плотности слоёв снега и оценены 
средние размеры кристаллов (см . табл . 2) . Раз
личия средней плотности при сравнении лесно
го участка на равнине, редколесья на дне долин 
и склонов оказались небольшими . Самая значи
тельная плотность снега отмечена на плато, чему 
способствуют уплотнение снега под влиянием 
ветра и давление массы вышележащих слоёв . На 
площадке «Зимник» большая плотность снега 
определена механическим уплотнением снега 
снегоходной техникой .

В марте 2020 г . шурфы были пройдены в тех 
же точках, что и в марте 2019 г . Это позволило 
сравнить строение снежной толщи в нормаль

ную и многоснежную зимы . Наибольшие раз
личия отмечаются в лесной зоне на равнине, где 
ветровое уплотнение минимально и дополни
тельное накопление снега заметно сказывает
ся на условиях метаморфизма . Менее заметные 
различия обнаружены при сравнении горных 
участков, где первоначальное ветровое уплотне
ние слоев случается часто . Стратиграфия снеж
ного покрова для плато и редколесья на дне 
долин по данным исследования проб шурфов, 
пройденных в марте 2019 и 2020 гг ., приведена 
на рис . 3 . Условные обозначения в стратиграфи
ческих разрезах даны в соответствии с Между
народной классификацией сезонного снега [18] . 
Доля слоёв снега в стадии конструктивного ме
таморфизма зимой 2019/20 г . была невелика, 
максимальные размеры кристаллов снега, от
меченные в нижних слоях, не превышали 1,5–
2,0 мм (см . табл . 2 и рис . 3) .

В марте 2020 г . снежная толща на всех участ
ках была сложена слоями зернистого снега под

Рис. 3. Стратиграфический разрез снежного 
покрова на плато (высота 890 м):
a – 26 .03 .2019 г .; б – 13 .03 .2020 г .; в редколесье на 
дне долин (высота 320 м) в окрестности г . Киров
ска: в – 27 .03 .2019 г ., г – 13 .03 .2020 г .
Условные обозначения согласно [18]: 1 – частич
но разрушенные снежинки; 2 – мелкие округлые 
частицы; 3 – крупные округлые частицы; 4 – 
огранённые кристаллы; 5 – округляющиеся огра
нённые кристаллы; 6 – глубинная  изморозь; 7 – 
цепочки кристаллов глубинной изморози; 8 – ле
дяной слой; 9 – плотность снега в слое, г/см³
Fig. 3. Stratigraphy of the snow cover on the 
plateau:
a – 03/26/2019; б – 03/13/2020; in the open woodland 
at the bottom of the valleys (altitude 320 m) in the vicin
ity of Kirovsk city: в – 27/03/2019, г – 13/03/2020 . 
Legend in accordance with [18]: 1 – small rounded par
ticles; 2 – large rounded particles; 3 – partly decom
posed precipitation particles; 4 – faceted crystals; 5 – 
rounding faceted particles; 6 – depth hoar; 7 – chains 
of depth hoar; 8 – ice layer; 9 – snow density in layer, 
g/cm³
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класса RGlr, в верхней части разреза – RGxf, а в 
нижней части – огранёнными кристаллами FCso 
и FCxr . Небольшие кристаллы глубинной изморо
зи DHcp обнаружены в нижнем слое всех шурфов 
и только на участке с механическим уплотнени
ем снега; размер кристаллов глубинной изморо
зи был около 2 мм (см . табл . 2) . Плотность снега 
в разрезе (цифры справа от стратиграфического 
разреза, см . рис . 3) увеличивается с глубиной до 
больших значений – 0,44 г/см³ . Тонкие ледяные 
корки толщиной менее 0,3 мм встречаются редко . 
В марте 2019 г . на тех же участках снежная толща 
была более стратифицирована как по разнообра
зию кристаллов снега, так и по плотности . 

Несмотря на значительные различия зим 
по количеству осадков, оказалось, что снеж
ная толща сохраняет общие черты развития – в 
нижних слоях формируется горизонт вторич
ноидиоморфных форм кристаллов разной ста
дии развития . Этот горизонт мало уплотняется 
со временем . Верхний горизонт сложен плот
ными слоями, формирующимися при ветровом 
воздействии и при действии оттепелей . Скач
ки плотности в нижних слоях снежного покро
ва обнаружены в записи регистрируемых гра
ниц георадаром, особенно на участке «Трасса», 
где мощный горизонт глубинной изморози пе
рекрыт плотным слоем снега . Это позволяет в 
дальнейшем рассмотреть возможность опреде
ления толщины слоя разрыхления в толще снега 
около лавинноопасных склонов, особенно в 
условиях нормальных зим, на примере зимы 
2018/19 г . (см . рис . 3) .

Ранее отмечалось, что максимальная толщи
на снежного покрова приурочена к ландшафтам, 
расположенным на днищах долин [10] . Подоб
ный аспект был подтверждён по результатам сне
гомерной съёмки 2020 г . (см . табл . 1) . Увеличение 
толщины снежного покрова с высотой, характер
ное для горных территорий, на склонах Хибин 
выражено неявно . Небольшой высотный гради
ент снегонакопления, отмеченный на склонах, 
характеризуется увеличением толщины снежно
го покрова на 7,6 см на 100 м подъёма . Эта ве
личина оказалась в 5–6 раз меньше, чем изме
ренная на ледниках Западного Шпицбергена в 
подобном диапазоне высот [20] . Высотные разли
чия толщины снежного покрова на протяжённых 
склонах не превышают 0,7 м при толщине снеж
ного покрова более 1,5 м . Более выражены высот

ные различия в величине снегозапасов . С учётом 
средней плотности снежного покрова в лесу на 
равнине (0,28 г/см3) и плотности снега на плато 
(0,38 г / см3) различия достигают 400 мм в .э ., т .е . 
на плато снегозапасы более чем вдвое превышают 
снегозапасы в лесной зоне на равнине . 

На основе обработанных полевых данных, 
полученных в марте 2020 г ., была составлена 
карта максимальных снегозапасов части Хибин в 
районе Кировска (рис . 4) . Условия зимнего сезо
на 2019/20 г . характеризуются высокой снежно
стью – максимальной за последние 10 лет . Так, 
на ГМС Апатиты сумма осадков с ноября 2019 г . 
по апрель 2020 г . составила 349 мм [13] при сред
них значениях 242 мм в период с 2010 по 2020 г . 
Исходные данные для составления карты – 
средние значения толщины снежного покрова 
и плотности снежного покрова в шурфах, из
меренные на высоте профилей и приведённые в 
табл . 1 и 2 . Расчётные, средние по высоте снего
запасы на ландшафтных участках даны в табл . 3 . 
На границах ландшафтных участков величину 
снегозапасов оценивали с учётом их высотного 
градиента, составившего 25 мм в .э . (7,6 см снега 
при его средней плотности 0,33 г/см3) на 100 м 
подъёма . Было сделано допущение, что среднее 
значение снегозапасов соответствует средней 
высоте участка . Далее был проведён расчёт сне
гозапасов на средних высотных уровнях в каж
дом типе ландшафтов с учётом измеренного вы
сотного градиента снегонакопления .

Границы района, охватываемого картой, вклю
чали в себя все основные типы ландшафтов, ха
рактерные для южной части Хибин . Границы 
ландшафтных комплексов определяли при визу
альном дешифрировании по спутниковому сним
ку Pléiades1A от 26 .07 .2017 г . с использованием ре
зультатов анализа наклона поверхности (растровое 
изображение наклона поверхности, созданное на 
основе мозаики ArcticDEM v3 .0 с пространствен
ным разрешением 10 м) . К горным плато относили 
привершинные поверхности с наклоном менее 10° . 
Ниже плато горные постройки обрамляет пояс без
лесных (верхних) склонов, ниже которых распола
гается пояс горных склонов, занятых лесной рас
тительностью (нижних) . Равнинные участки днищ 
долин, занятые преимущественно редколесьем, 
включали в себя территорию на дне горных долин с 
наклоном поверхности менее 10° . Береговые линии 
озёр и границы антропогенно преобразованных 
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ландшафтов определяли визуально по спутнико
вому снимку Pléiades1A от 26 .07 .2017 г . Границы 
между градациями (см . легенду карты на рис . 4) в 
пределах ландшафтов одного типа проводили по 

высотным уровням, расчётное значение снегоза
паса на которых соответствовало граничному зна
чению между разными градациями (500, 600 или 
700 мм в .э .) . Высотные уровни при этом определя

Рис. 4. Карта максимальных снегозапасов окрестностей г . Кировск в Хибинах в 2020 г .:
1 – нет данных; 2 – изогипсы; 3 – реки; 4 – горные вершины
Fig. 4. Map of the maximum snow reserves in the vicinity of Kirovsk in the Khibiny in 2020:
1 – no data; 2 – isohypse; 3 – rivers; 4 – mountain peaks
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ли по ЦМР . Так, на верхних безлесных склонах рас
чётный снегозапас 500 мм в .э . приурочен к высотам 
около 900 м . Расчётный снегозапас 700 мм в .э . на 
плато был приурочен к высотам около 1015 м .

При построении карты учитывалось, что про
странственная изменчивость толщины и плот
ности снежного покрова в пределах каждого 
типа ландшафта была небольшой и в пересчё
те на снегозапас оказалась существенно мень
ше установленных градаций величины снего
запасов на карте . Отметим, что расстояние от 
участков измерений до наиболее отдалённых от 
них участков карты (см . рис . 4) не превышает 
9 км . Мы допускаем, что в масштабе выделен
ного района условия снегонакопления на участ
ках с подобными типами ландшафта были близ
ки как по толщине снежного покрова, так и по 
плотности . При небольшом высотном градиен
те снегонакопления полученные границы рас
пределения снежного покрова незначительно 
отличались от границ естественных ландшаф
тов . Наиболее протяжённая и изменчивая в про
странстве граница на карте проведена между за
лесёнными нижними склонами (600–700 мм в .э .) 
и безлесными верхними склонами ниже 900 м 
(400–500 мм в .э .) . Именно в нижних склонах мы 
отметили наибольшую пространственную из
менчивость толщины снежного покрова . Дру
гие границы ландшафтных комплексов – гра
ницы между залесёнными склонами и днищами 
долин (более 700 мм в .э .), границы горных плато 
между градациями «600–700 мм в .э .» и «более 
700 мм в .э .» – были более однородны . Распре
деление снегозапасов по высоте имеет два мак
симума (см . рис . 4), поэтому границы «более 
700 мм в .э .» отмечаются в двух случаях: на высо
те 275 м в, южной части крупной горной доли
ны к югу и югозападу от Кировска, и на высоте 
1015 м . Границы между техногеннопреобразо

ванными и природными ландшафтами определе
ны инфраструктурой района .

Основной вклад в погрешность величины 
снегозапасов даёт ошибка в определении толщи
ны снежного покрова радаром на исследуемом 
профиле, которая составляет 5% в соответствии 
с методикой, изложенной в работах [17, 21] . Ин
струментальная погрешность весового метода 
определения плотности снега – около 0,01 г/см3 . 
Общая инструментальная погрешность оценки 
снегозапаса рассчитывалась как среднеквадра
тичное значение погрешностей радарных изме
рений и весового метода определения плотности 
снега . В итоге погрешность определения сне
гозапаса составила 5,5–6,0% в зависимости от 
ландшафтных условий . Средняя величина сне
гозапасов с учётом погрешности находится в 
пределах выбранных диапазонов их изменчиво
сти в ландшафтных зонах, что позволяет в пер
спективе планировать более детальные иссле
дования отдельных участков ландшафта Хибин .

Максимальные снегозапасы для техногенно
преобразованных ландшафтов (9,1% площади 
района исследований) не оценивались . Подоб
ные оценки требуют отдельного исследования 
перераспределения снежного покрова в резуль
тате хозяйственной деятельности, что выходит за 
рамки задач данной работы .

Максимальные снегозапасы в границах бере
говых линий озёр оценивали на основе измерений 
на оз . Малый Вудъявр и на двух небольших озё
рах в окрестностях г . Апатиты и пос . Кукисвум
чорр . Полевые работы, выполненные в марте 2019 
и 2020 гг ., показали принципиальное отличие си
туации на ледяном покрове озёр от окружающих 
ландшафтов . На озёрном ледяном покрове толщи
на снежного покрова была более чем вдвое мень
ше, чем на берегах . Толщина снежного покрова 
составляла 35–40 см, нижние 5–10 см из которых 

Таблица 3. Снегозапасы в районе исследований в пределах различных ландшафтных комплексов в период максималь-
ного снегонакопления.
Ландшафтные участ

ки (комплексы)
Общая пло
щадь*, км2

Доля в исследуе
мой площади, %*

Средняя 
высота, м

Средний снегозапас, измерен
ный по профилям, мм в .э .

Расчётный снегозапас на 
средней  высоте, мм в .э .

Нижние склоны 15,6±0,8 11,3 430 608±36 612±36
Верхние склоны 92,1±1,0 66,5 710 456±27 464±27
Плато 2,5±0,1 1,8 1070 665±38 714±39
Днища долин 23,6±0,9 17,0 370 710±41 707±41
Озёра 4,7±0,2 3,4 340 185±10 185±10

*За вычетом техногеннопреобразованных ландшафтов .
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были обводнены . Отметим, что эти озёра располо
жены на разных высотах – 380, 335 и 180 м . Снеж
ный покров на озёрах формируется после образо
вания прочного ледяного покрова . При этом для 
озёр в районе исследований типичен прорыв воды 
изпод ледяного покрова в результате действия ве
совой нагрузки снежного покрова . 

На созданной нами карте видны основные 
закономерности распределения снегозапасов . 
Наибольшие величины максимальных снегоза
пасов (более 700 мм в .э .) характерны для поло
гих днищ долин и платообразных горных вер
шин . Меньшими величинами (600–700 мм в .э .) 
отличаются платообразные горные вершины 
ниже 1010–1020 м и нижние части горных скло
нов, покрытые лесом . Максимальные снегоза
пасы на безлесных горных склонах существенно 
меньше, но увеличиваются с высотой от 400–500 
до 500–600 мм в .э . Наименьшие снегозапасы 
(менее 200 мм в .э .) характерны для поверхности 
ледяного покрова озёр, что связано с особенно
стями их ледового режима . Большую часть пло
щади (66,5%) исследуемой территории Хибин 
(за вычетом техногеннопреобразованных ланд
шафтов) занимают безлесные горные склоны 
(см . табл . 3) . Остальная территория преиму
щественно занята выположенными днищами 
долин (17,0%) и залесёнными нижними частями 
горных склонов (11,3%) . Минимальная доля за
нимаемой площади характерна для платообраз
ных горных вершин (1,8%) и озёр (3,4%) .

Карта снегозапасов отражает особенности 
снегонакопления в зависимости от ландшафтных 
условий, изменения осадков с высотой и мете
левого перераспределения снега . Максимальное 
снегонакопление приурочено к пологим поверх
ностям днищ долин и плато, минимальное – к 
горным склонам без древесной растительности . 
Высотная дифференциация количества выпада
ющих твёрдых осадков играет здесь второстепен
ную роль и лучше выражена на протяжённых гор
ных склонах с большим перепадом высот .

Выводы

В марте 2020 г . были проведены снегомер
ные работы в Хибинских горах и в лесной зоне 
в окрестностях городов Кировска и Апатиты . 
Выполнена ландшафтная снегосъёмка в преде

лах характерных элементов ландшафта Хибин: 
редколесье на днищах долин; нижних залесён
ных и верхних безлесных горных склонах; плато; 
смешанном лесу на равнинах предгорий . Рабо
ты выполнялись по профилям, проложенным на 
однородных участках местности, протяжённо
стью до 1,4 км . Использование георадара в усло
виях масштабных снегомерных работ показало 
значительные преимущества метода без поте
ри точности измерений . Георадар «ПикорЛёд» 
с частотой сигнала 1600 МГц позволяет опре
делять толщину снежного покрова с точностью 
1 см для плотного снега и 2 см для рыхлого . 
Таким образом, измерения георадаром по точ
ности сравнимы с измерениями щупом . Боль
шое число измерений толщины снежного по
крова на профилях, производимые с помощью 
георадара, даёт возможность установить про
странственную изменчивость этой величины и 
её статистические характеристики .

Ландшафтная снегосъёмка в условиях мно
госнежной зимы 2019/20 г . позволила обнару
жить значительные пространственные разли
чия в распределении снежного покрова, которые 
обусловлены главным образом пространствен
ной и высотной сменой ландшафтных ком
плексов . Максимальные снегозапасы (свыше 
700 мм в .э .) получены для редколесья на днищах 
долин и на горных плато, а минимальные (менее 
400 мм в .э .) характерны для безлесных склонов 
гор и смешанного леса на равниной территории . 
Высотные изменения снегозапасов выражены 
лишь на протяжённых горных склонах . По ре
зультатам измерений на горных склонах опре
делён вертикальный градиент снегонакопления: 
25 мм в .э . на 100 м . 

По результатам обработки данных измере
ний построена карта максимальных снегоза
пасов участка Хибин (около 138 км2) в районе 
Кировска . На карте показано распределение 
снегозапасов в снежную зиму 2019/20 г ., в ос
нову которого положены данные полевых из
мерений и обработки космических снимков . 
По результатам исследования шурфов получе
ны данные о строении снежной толщи на раз
личных ландшафтных участках . Наиболее явные 
различия отмечены при сравнении результатов 
двух зим – 2018/19 и 2019/20 гг ., которые были 
разными по условиям снегонакопления . Так, в 
обычную зиму 2018/19 г . снежная толща разви
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валась по типу разрыхления и более половины 
толщины снежного покрова находилось в ста
дии конструктивного метаморфизма . В снеж
ную зиму 2019/20 г . снежная толща развивалась 
по типу уплотнения и её строение было относи
тельно однородно .
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Summary
The spatial and temporal variability of ice edge position at the end of the summer period, the dates of the 
beginning of stable ice formation in early autumn in the Russia’s Eastern Arctic seas (Laptev, East‑Siberian, 
and Chukchi) during 1981–2018 together with climate changes in the 21st century are analyzed. The analy‑
sis of summer and autumn ice characteristics shows certain common features occurring for many years: since 
the beginning of the 21st century, ice conditions have significantly improved, which is due to the more North‑
ern position of the ice border in August–September and later dates for the beginning of stable ice formation 
in September–October. On average for the period 2002–2018, the ice edge at the end of the period of clear‑
ance from ice shifted (as compared to 1981–2001) in a northerly direction by about 400–500 km. Observa‑
tions did show that in 2003–2018, the beginning of stable ice formation in the autumn season (as compared 
to 1981–2002) occurred later by about three weeks. The maximum northward shift of the ice edge was first 
observed (since 2002) on the aquatory to the East of the New Siberian Islands, and then (since 2011) – to the 
West of them. The greatest anomalies of late dates (onset) of ice formation were first observed (since 2003) 
in the Chukchi Sea, then (since 2008) – in the Laptev Sea, and later (since 2014) – again in the Chukchi Sea. 
Long‑term changes in the ice conditions occur according to the similar scenario: first, an anomaly of the lati‑
tudinal position of the edge or the date of the ice formation beginning was formed in the Eastern part of the 
studied aquatory, and then this anomaly shifted from East to West. At the same time, the anomaly diminishes 
in the East that makes it possible to interpret the observed natural changes as fluctuations of the «ice wave» 
type. Taking into account the wave features of changes in summer and autumn ice indicators, we can assume 
that in the 2020s we should expect a similar continuation of natural fluctuations in changes in ice conditions, 
which will be accompanied by a spatial shift of the ice edge in the South direction and relatively earlier dates 
for the beginning of ice formation.
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море.

По сравнению с 1980–90‑ми годами с начала 2000‑х годов в восточных арктических морях России 
происходят кардинальные изменения, связанные с более северным положением кромки льдов 
и более поздними сроками начала ледообразования. Многолетние изменения летних и осенних 
ледовых условий в ХХI в. происходят по типу волновых колебаний, при которых область наиболь‑
ших ледовых аномалий постепенно смещается из Чукотского моря в море Лаптевых. Предполага‑
ется, что в 2020‑х годах (по сравнению с 2000–20‑ми годами) следует ожидать более южного про‑
странственного положения кромки льдов и более ранних дат начала ледообразования.
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Введение

Происходящие в ХХI в . в Арктике и арктиче
ских морях изменения в состоянии природной 
среды затронули практически все составляющие 
гидрометеорологических условий [1, 2] . Особен
но радикальны тенденции по деградации ледяно
го покрова – как его толщины зимой, так и про
странственного распространения летом [3, 4] . 
Исключительно важен (и в климатическом, и в 
прикладном отношении) хронологический пери
од конца летнего сезона и начала осеннего сезона, 
когда, с одной стороны, наблюдается сезонный 
пик очищения акватории ото льда, а с другой, на
чинаются процессы образования новых молодых 
льдов [5, 6] . Хронологическая граница летнего и 
осеннего сезонов – важнейший информацион
ный период формирования наиболее значимых 
природных изменений [7, 8] . Однако более под
робные – региональные и локальные – особенно
сти формирования позднелетних и раннеосенних 
ледовых условий на акватории арктических морей 
России до сих пор исследованы недостаточно .

Географический объект настоящего исследо
вания – акватория восточных арктических морей 
России (Лаптевых, ВосточноСибирского, Чу
котского) общей площадью около 2,2 млн км² . 
Она характеризуется определённым единством 
природных особенностей: открытой и протяжён
ной границей с Арктическим бассейном; отсут
ствием крупных островов (за исключением Но
восибирских); локализацией наиболее мощных 
отроговых ледяных массивов (Таймырского, Ай
онского, Северного Чукотского); относительной 
близостью к сибирскому побережью границы 
многолетних арктических льдов [9, 10] . Именно 
здесь, на акватории от Северной Земли до Аля
ски, в начале ХХI в . происходят существенные 
природные изменения, связанные с полярным 
потеплением, уменьшением толщины и про
странственного распространения ледяного по
крова [11, 12], что открывает новые возможности 
для арктического транзитного судоходства между 
Атлантическим и Тихим океанами [13] .

В настоящей работе исследуются изменения 
именно ледового режима в летнеосенний пе
риод, без специального анализа атмосферных, 
океа нических и иных факторов, представляю
щих собой причину наблюдаемых природных 
трансформаций .

Используемые данные

Для настоящего исследования подготовлен 
специализированный архив информации о ледо
вых условиях в конце летнего и начале осеннего 
периодов, в который входило: положение кром
ки льдов в конце августа и в конце сентября на 
меридиональных створах с шагом 10° долготы – 
от 100° в .д . до 160° з .д ., а также сроки устойчиво
го ледообразования в узлах регулярной сетки с 
шагом 5° по долготе и 1° по широте . Как показы
вает опыт режимной и прогностической работы, 
такая пространственная дискретность достаточ
на для воспроизведения основных региональных 
и локальных особенностей ледовых условий [14] . 
Период наблюдений – 1981–2018 гг . Он вклю
чает в себя два десятилетия ХХ в . с относитель
но тяжёлыми ледовыми условиями и почти два 
десятилетия ХХI в ., вблизи границы которых су
щественно изменилось состояние природной 
среды в Арктике .

Под датой (или сроком) начала устойчиво
го ледообразования обычно понимается кален
дарная дата, начиная с которой ледообразова
ние происходило непрерывно в течение не менее 
30 дней [15] . При организации архива исполь
зованы два различных вида данных: 1) для пе
риода 1981–1996 гг .: бумажные карты ледовых 
условий с шагом в 1 декаду (10 сут .), на кото
рой представлены различные ледовые границы, 
в том числе остаточных и молодых льдов в лет
ний и осенний периоды, построенные в Центре 
ледовой и гидрометеорологической информации 
ААНИИ; 2) для периода 1997–2018 гг .: данные 
характеристик ледяного покрова из архива Ми
рового центра данных по морскому льду (МЦД 
МЛ ААНИИ); архив содержит еженедельные 
гео привязанные данные характеристик ледяного 
покрова по Арктике и арктическим морям; архив 
представлен в формате СИГРИД3 (SIGRID3) .

Изменение положения кромки льдов в летний 
период в конце ХХ – начале ХХI вв.

В течение 1981–2018 гг . среднее широтное 
положение кромки льдов на всей восточной арк
тической акватории от Северной Земли до Аля
ски в конце тёплого сезона очищения моря ото 
льдов (август–сентябрь) характеризуется боль
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шой изменчивостью (рис . 1) . Последние четы
ре десятилетия можно разделить на два при
мерно равных по продолжительности периода 
в зависимости от преобладающего знака анома
лии средней для всех 11 меридиональных ство
ров широты кромки: а) период 1981–2001 гг . с 
преимущественно южным положением кромки; 
б) период 2002–2018 гг . с преимущественно се
верным положением кромки .

В августе 1981–2001 гг . среднее широтное 
положение кромки составило 74,4° с .ш . (ано
малия −0,69 величины среднего квадратичного 
отклонения – СКО), а в 18 случаях из 21 наб
людались отрицательные аномалии положе
ния кромки . В 2002–2018 гг . среднее положение 
кромки составило 77,3° с .ш . (аномалия +0,85 ве
личины СКО), а в 16 случаях из 17 наблюдались 
положительные аномалии положения кромки . 
Разница между двумя этими периодами равна 
в среднем 2,9° с .ш . (или 1,54 величины СКО), а 
разница между экстремальными значениями в 
1984 г . (средняя кромка на 72,9° с .ш .) и 2007 г . 
(средняя кромка на 80,6° с .ш .) – 7,6° с .ш . (или 
4,04 величины СКО) . Разница между наиболь
шим и наименьшим значением соответствует 
пространственному смещению кромки льдов в 
северном направлении примерно на 800–850 км .

В сентябре 1981–2001 гг . среднее широтное 
положение кромки составило 74,9° с .ш . (анома
лия −0,75 величины СКО), а в 20 случаях из 21 
наблюдались отрицательные аномалии положе
ния кромки; в 2002–2018 гг . среднее положение 
кромки – 78,7° с .ш . (аномалия +0,93 величины 

СКО), а в 16 случаях из 17 наблюдались поло
жительные аномалии положения кромки . Раз
ница между двумя этими периодами составляет 
в среднем 3,8° с .ш . (или 1,68 величины СКО), а 
разница между экстремальными значениями в 
1996 г . (средняя кромка на 73,5° с .ш .) и 2007 г . 
(средняя кромка на 82,5° с .ш .) – 9° с .ш . (или 4,00 
величины СКО) . Разница между наибольшим 
и наименьшим значением соответствует про
странственному смещению кромки льдов в се
верном направлении примерно на 1000 км .

Отдельный интерес вызывает анализ той ско
рости, с которой произошло среднее простран
ственное смещение кромки от 1981–2001 гг . к 
2002–2018 гг . Наибольшее изменение ледовых 
показателей как августа, так и сентября прихо
дится на временнόй период 2004–2007 гг . Так, 
в августе 2004 г . среднее положение кромки 
льдов в восточных арктических морях составило 
74,2° с .ш ., а в 2007 г . – уже 80,6° с .ш ., т .е . за три 
года кромка сместилась к северу на 6,4° с .ш . (в 
среднем на 2,1° с .ш ./год), что соответствует рас
стоянию примерно 230 км . На отдельных створах 
продвижение кромки на север было ещё больше: 
для створа 170° в .д . положение кромки за три года 
изменилось от 70,7° с .ш . до 83,0° с .ш . (в среднем 
на 4,1° с .ш ./год, или расстоянию около 450 км) . 
Для сентября наблюдаются близкие к августов
ским значения . Так, в сентябре 2004 г . среднее 
положение кромки льдов в восточных арктиче
ских морях составило 76,0° с .ш ., а в 2007 г . – уже 
82,5° с .ш ., т .е . за три года кромка сместилась к 
северу на 6,5° с .ш . (в среднем на 2,2° с .ш . за год, 

Рис. 1. Средняя широта положе
ния кромки льдов на суммарной 
акватории восточных арктических 
морей в конце августа (1) и сен
тября (2) в течение 1981–2018 гг .
Fig. 1. Mean latitude of ice edge po
sition on the total area of the eastern 
Arctic seas in late August (1) and in 
late September (2) during 1981–2018
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или расстоянию примерно 240 км) . На отдельных 
створах продвижение кромки на север было ещё 
больше: для створа 170° в .д . положение кромки 
за три года изменилось от 73,0° с .ш . до 85,5° с .ш ., 
т .е . скорость смещения кромки льдов составила 
4,2° с .ш . за год (что соответствует пространствен
ному смещению кромки льдов каждый год при
мерно на 460 км) .

Таким образом, переход от одного длитель
ного климатического состояния к другому про
изошёл за относительно короткий временнóй 
промежуток продолжительностью примерно 
в три года (2004–2007 гг .) . 2007 был годом аб
солютного максимума в продвижении средней 
для всех меридиональных створов кромки льдов 
на север (80,6° с .ш . в августе и 82,5° с .ш . в сен
тябре) . После 2007 г . кромка сместилась к югу 
примерно на 3–4° с .ш . и в течение последнего 
десятилетия сохраняет определённое простран
ственное постоянство своего положения в зо
нальной полосе примерно 78–80° с .ш . Отметим, 
что в сентябре положение кромки было пример
но одинаковым в течение нескольких лет до и 
после 2007 г . и составляло в среднем 78,4° с .ш . за 
2005–2006 гг . и 78,9° с .ш . за 2008–2018 гг . 

Важнейшая пространственная особенность 
ледового режима в течение 2002–2018 гг . состоит 
в том, что смещение кромки в северном направ
лении поразному происходит в западной и вос
точной частях исследуемой акватории, граница 
между которыми проходит примерно по мериди

ану о . Новая Сибирь . В 2002–2018 гг . смещение 
кромки на север в период от конца августа до 
конца сентября составило: к западу от о .  Новая 
Сибирь (т .е . между меридианами 100° и 150° в .д .) 
в среднем около 0,8° с .ш ., к востоку от о . Новая 
Сибирь (т .е . между меридианами 160° в .д . и 
160° з .д .) – в среднем около 1,9° с .ш ., т .е . раз
личие между западной и восточной частями ак
ватории составило около 1,1° с .ш . Таким обра
зом, пространственное смещение кромки на 
север в самом конце летнего очищения к восто
ку от меридиана Новосибирских островов было 
в несколько раз больше, чем к западу от указан
ной границы . Новосибирские острова – некий 
природный рубеж, который разделяет аквато
рии с существенно различающимся режимом 
пространственного перемещения кромки льдов . 
Выделяют два многолетних периода с простран
ственно различной аномальностью в положении 
кромки льдов (рис . 2) .

В 2002—2010 гг . в семи случаях из девяти 
наибольшие положительные аномалии зональ
ного положения кромки наблюдались в восточ
ном фрагменте исследуемой акватории . Сред
нее значение аномалии для створов 100–150° в .д . 
составляет 0,39 величины СКО, а для створов 
160° в .д . – 160° з .д . увеличивается до 1,06 вели
чины СКО (т .е . почти в 3 раза больше) . В 2007 г . 
зафиксировано экстремальное северное положе
ние кромки к востоку от Новосибирских остро
вов (среднее значение на восточных створах со

Рис. 2. Среднее положение 
кромки льдов в конце сентября 
в течение многолетних одно
родных периодов:
1 – 1981–2001 гг .; 2 – 2002–2010 гг .; 
3 – 2011–2018 гг .
Fig. 2. Mean latitude of ice edge 
position in late September during 
the multiyear uniform periods:
1 – 1981–2001; 2 – 2002–2010; 3 – 
2011–2018



 121 

А.Г. Егоров

ставило 84,0° с .ш .) . Напротив, в 2011—2018 гг . в 
шести случаях из восьми наибольшие положи
тельные аномалии зонального положения кром
ки наблюдались уже в западном фрагменте ази
атского шельфа . Среднее значение аномалии для 
створов 100–150° в .д . составляет 1,25 величины 
СКО, а для створов 160° в .д . – 160° з .д . умень
шается до 0,67 величины СКО (т .е . примерно в 
2 раза меньше) . В 2014 г . зафиксировано экстре
мально северное положение кромки к западу от 
Новосибирских островов (среднее значение на 
западных створах – 84,5° с .ш .) .

Переход от периода преобладания наиболь
ших изменений в восточной части акватории к 
периоду преобладания наибольших изменений 
в западной части акватории произошёл в 2011 г ., 
так что годы с двумя наибольшими аномали
ями в 2007 г . (на востоке) и 2014 г . (на западе) 
находятся в пространственно различающихся 
временных периодах . Отметим, что, многолет
нее смещение кромки льдов в восточных арк
тических морях в северном направлении, на
блюдаемое в первые два десятилетия ХХI в ., 
представляет собой единое природное явление, 
состоящее из двух взаимосвязанных частей, хро
нологически следующих одна за другой . 

Относительно периода 1981–2001 гг ., когда 
в морях Лаптевых, ВосточноСибирском и Чу
котском пространственное положение кромки 
было характерным для большей части в ХХ в ., в 
течение 2000х годов ситуация изменилась так, 
что кромка стала достаточно быстро продви
гаться к северу, прежде всего в восточной части 
акватории, к востоку от Новосибирских остро
вов . В течение 2002–2010 гг . среднее сентябрь
ское изменение в положении кромки состави
ло 5,2° с .ш . (от 72,1° с .ш . к 77,3° с .ш .) для створов 
160° в .д . – 160° з .д . и только 2,2° с .ш . (от 77,2° с .ш . 
к 79,4° с .ш .) для створов 100–150° в .д . В самом на
чале 2010х годов началась вторая фаза много
летнего природного процесса, когда наибольшее 
смещение кромки на север уже наблюдалось в за
падной части акватории, к западу от Новосибир
ских островов . В течение 2011–2018 гг . кромка 
продвинулась к северу на 1,8° с .ш . (от 79,4° с .ш . к 
81,2° с .ш .) для створов 100–150° в .д . Другая осо
бенность этого периода – пространственное сме
щение кромки в противоположном направлении: 
с севера на юг примерно на 1,1° с .ш . (от 77,3° с .ш . 
к 76,2° с .ш .) для створов 160° в .д . – 160° з .д . Таким 

образом, впервые за два последних десятилетия 
кромка льдов к востоку от Новосибирских остро
вов поменяла направление своего многолетнего 
перемещения и стала дрейфовать с севера на юг, 
что маркировало важнейший временнóй рубеж в 
изменении природных тенденций .

Упорядоченное изменение в многолетнем 
положении кромки в течение 2002–2018 гг . по
добно некоторому волновому поступательно
колебательному процессу: сначала гребень «ле
довой волны» поднимается с юга на север в 
восточной части акватории (Чукотское и Вос
точноСибирское моря), а затем, по мере разви
тия природного колебания, перемещается в за
падную часть акватории (море Лаптевых) . После 
активизации волны сначала на востоке, а потом 
и на западе происходит некоторое успокоение 
колебательного процесса . В результате кромка 
начинает смещаться в южном направлении сна
чала в восточной части акватории, а затем, как 
можно предположить, и в западной части аква
тории . Как следствие, ожидается, что в течение 
ближайших 10–15 лет продолжится постепен
ное пространственное смещение кромки льдов 
в южном направлении в среднем примерно на 
1,5° с .ш . Характерные особенности многолетне
го режима широтного положения кромки льдов 
в конце летнего сезона влияют на ледовые ус
ловия в последующий осенний период, прежде 
всего, на формирование аномалий сроков нача
ла устойчивого ледообразования .

Изменение сроков начала устойчивого 
ледообразования в осенний период в начале ХХI в.

В 1981–2018 гг . даты начала устойчивого ле
дообразования на акватории трёх арктических 
морей (Лаптевых, ВосточноСибирского, Чу
котского) в течение осеннего периода показыва
ют примерно ту же доминирующую тенденцию 
многолетней изменчивости, что и режим кромки 
льдов в конце летнего сезона (рис . 3) . Послед
ние четыре десятилетия можно разделить на две 
примерно равные по продолжительности части 
в зависимости от преобладающего знака анома
лии даты начала устойчивого ледообразования: 
а) период 1981–2002 гг . с преимущественно ран
ними сроками; б) период 2003–2018 гг . с преи
мущественно поздними сроками .
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В 1981–2002 гг . средняя дата начала устойчи
вого ледообразования на акватории трёх аркти
ческих морей составила 28 октября . В 19 случаях 
из 22 (повторяемость 86%) наблюдалась отри
цательная аномалия даты начала устойчивого 
ледообразования со средним значением −0,70 
величины СКО . Напротив, в 2003–2018 гг . сред
няя дата начала устойчивого ледообразования на 
восточной арктической акватории – 18 ноября . 
В 15 случаях из 16 (повторяемость 94%) наблюда
лась положительная аномалия срока устойчиво
го ледообразования со средним значением +0,96 
величины СКО . Разница между двумя много
летними периодами ранних и поздних дат нача
ла осеннего образования льдов в море состави
ла в среднем 20,7 сут ., или 1,66 величины СКО . 

Представление результатов произошедших из
менений за период 2003–2018 гг . по сравнению с 
1981–2002 гг . на картах (рис . 4) показывает, что в 
протяжённой зональной акватории от Северной 
Земли до Аляски наблюдаются существенные 
пространственные неоднородности в распреде
лении аномалий дат начала ледообразования .

Область наибольших изменений в датах нача
ла устойчивого ледообразования в 2003–2018 гг ., 
примерно ограниченная изохроной 30 сут ., 
включает в себя северовосточную часть Чукот
ского моря и восточную часть ВосточноСибир
ского моря . Максимальные значения (до 47 сут .) 
наблюдаются к северовостоку от о . Врангеля, в 
северной части Чукотского моря около 73° с .ш . 
приблизительно вдоль 170° з .д . Область наи

Рис. 3. Средняя дата начала устойчиво
го ледообразования на суммарной аква
тории морей Лаптевых, ВосточноСи
бирском и Чукотском в течение 1981–
2018 гг . (дата начала ледообразования 
отсчитывается в сутках от 1 августа)
Fig. 3. Mean date of start of stable ice for
mation on the total area of the Laptev, 
EastSiberian and Chukchi Seas during 
1981–2018 (date of ice formation is count
ed in days from August 1)

Рис. 4. Разница (сутки) в дате 
начала устойчивого ледообра
зования в восточных морях 
российской Арктики между пе
риодами 2003–2018 и 1981–
2002 гг .
Fig. 4. Difference (days) between 
the dates of start of stable ice for
mation in the eastern Arctic seas 
during 2003–2018 and 1981–2002
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меньших изменений в датах начала устойчиво
го ледообразования в 2003–2018 гг ., примерно 
ограниченная изохроной 10 сут ., располагается в 
южной части моря Лаптевых (южнее 74й парал
лели) и на югозападном мелководье Восточно
Сибирского моря . Минимальные значения (до 
5–6 сут .) наблюдаются вблизи устьевого взморья 
рек Оленёк и Индигирка .

Для акватории Чукотского моря средняя дата 
начала устойчивого ледообразования в 1981–
2002 гг . – 18 октября, в 2003–2018 г . – 17 ноя
бря, разница – около 30 сут . Для акватории Вос
точноСибирского моря средняя дата начала 
устойчивого ледообразования в 1981–2002 гг . – 
21 сентября, в 2003–2018 г . – 13 октября, разни
ца – около 22 сут . Для акватории моря Лаптевых 
средняя дата начала устойчивого ледообразо
вания в 1981–2002 гг . – 22 сентября, а в 2003–
2018 г . – 7  октября, разница – около 14 сут . 
Таким образом, средний для акватории размах 
изменений дат начала ледообразования в ХХI  в . 
в Чукотском море примерно в 2 раза больше, чем 
в море Лаптевых .

16летний период 2003–2018 гг ., характер
ный для поздних дат начала ледообразования 
в ХХI в ., очень неоднороден по пространству и 
может быть разделён на три 5–6летних пери
ода в зависимости от географической локали
зации области наибольших аномалий дат нача
ла устойчивого ледообразования в тех или иных 
восточных арктических морях России (табли
ца) . Основной критерий выделения временных 
границ – пространственное (на востоке или на 
западе исследуемой акватории) расположение 
самых крупных по величине поздних аномалий 
начала ледообразования .

В 2003–2008 гг . наибольшие положитель
ные аномалии дат начала устойчивого ледо
образования (1,48 величины СКО) наблюдались 
в Чукотском море, а в море Лаптевых отмечался 
близкий к среднемноголетнему режим ледообра
зования (средняя аномалия только 0,30 величи
ны СКО) . ВосточноСибирское море по степени 
аномальности было ближе к Чукотскому, кото
рое представляло собой единственную аквато
рию, где ежегодно в течение шести лет подряд 
величина аномалии не опускалась ниже 1,00 ве
личины СКО (как, например, это наблюдалось 
в ВосточноСибирском море в 2004 г .) . В 2009–
2013 гг . наибольшая положительная аномалия 

сместилась с востока в западном направлении и 
наблюдалась уже в море Лаптевых (1,58 величи
ны СКО) . В ВосточноСибирском и Чукотском 
морях средняя аномалия по сравнению с пре
дыдущим периодом уменьшилась примерно на 
20–30% – до 1,0 величины СКО . В 2012 г . в Чу
котском море и в 2013 г . в ВосточноСибирском 
даты начала ледообразования примерно соот
ветствовали многолетней (для 38летнего ряда) 
норме . В 2014–2018 гг . наибольшие аномалии, 
как и в 2003–2008 гг ., вновь наблюдались в Чу
котском море (1,84 величины СКО), однако и 
в двух остальных морях сохранялись достаточ
но большие значения положительных аномалий 
(1,49–1,69 величины СКО) . В Чукотском море 
ежегодно в течение пяти лет подряд положитель
ная аномалия превышала значение в 1,5 величи
ны СКО, а в ВосточноСибирском море – в 1,4 
величины СКО . В 2017 г . в море Лаптевых даты 
начала ледообразования примерно соответство
вали многолетней (для 38летнего ряда) норме .

В целом для акватории всех трёх восточных 
арктических морей в 2003–2018 гг . характерно 
постепенное увеличение величины положитель
ных аномалий (от 1,20 величины СКО в 2003–
2008 гг . до 1,92 величины СКО в 2014–2018 гг .) . 
Это происходит в результате двух обстоятельств: 
а) пространственного вовлечения в процесс 
позднего ледообразования, начавшегося в Чу
котском море в 2003 г ., всех остальных морей – 
сначала ВосточноСибирского в 2005 г ., а затем 
и моря Лаптевых в 2009 г .; б) сохранения уже до
стигнутой величины положительных аномалий 
в море Лаптевых и некоторого её увеличения в 
ВосточноСибирском и особенно в Чукотском 
морях . Волна поздних сроков начала ледообра
зования, возникнув в Чукотском море, в своём 
пространственном движении сначала достигла 

Средние многолетние значения аномалий (относительно 
периода 1981–2018  гг.) даты начала устойчивого ледо-
образования (доли среднего квадратичного отклонения) 
в морях Лаптевых, Восточно-Сибирском и Чукотском в 
течение трёх периодов 

Годы Море 
Лаптевых

Восточно
Сибирское 

море

Чукотское 
море

Суммарная 
акватория

2003–2008 0,30 1,34 1,48 1,20
2009–2013 1,58 1,06 0,99 1,39
2014–2018 1,49 1,69 1,84 1,92
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моря Лаптевых, а затем вернулась обратно, 
количественно сохранив и даже несколько 
увеличив степень своего развития .

Разница между картами распределения 
дат начала устойчивого ледообразования 
соседних 5–6летних временных периодов 
показывает более подробные особенности 
и пространственные тенденции этого мно
голетнего природного явления с характер
ным временным масштабом около одно
го десятилетия . Как и в случае с режимом 
кромки льдов, формирование поздних дат 
начала устойчивого ледообразования в 
течение 2003–2018 гг . происходит в виде 
многолетних волновых колебаний (рис . 5) .

В 2003–2008 гг . по отношению к 1981–
2002 гг . наблюдается начальная фаза коле
бательного процесса, основная особенность 
которого заключается в формировании об
ласти наибольших положительных аномалий 
к западу от Новосибирских островов, на ак
ватории около о . Врангеля, и постепенного 
уменьшения величины колебаний при дви
жении на запад, к морю Лаптевых, пову Тай
мыр и Северной Земле . С одной стороны, в 
Чукотском море и в восточной части Восточ
ноСибирского моря наблюдается наиболь
ший размах колебаний (позднее ледообразо
вание), а, с другой стороны, в западной части 
моря Лаптевых эти колебания почти полно
стью исчезают (среднее ледообразование) .

В 2009–2013 гг . по отношению к 2003–
2008 гг . наблюдается колебательное (как про
странственное, так и возвратное) развитие 
ледовой волны . Пространственное смещение 
характеристик волны на запад способству
ет тому, что область наибольших положи
тельных аномалий наблюдается уже к запа
ду от Новосибирских островов, в западной 
части моря Лаптевых (с центром несколько 
восточнее пролива Вилькицкого) . Возврат
ное колебание волны приводит к тому, что 
в ВосточноСибирском и Чукотском морях 
происходит компенсационное формирова
ние уже отрицательных аномалий . Узловая 
линия колебаний, разделяющая области по
ложительных и отрицательных аномалий, 
находится в районе Новосибирских остро
вов, а также к востоку от последних вдоль зо
нальной полосы 74–78° с .ш .

Рис. 5. Разница (сутки) в дате начала устойчивого ледо
образования в восточных морях Российской Арктики меж
ду однородными периодами:
а – 2003–2008 и 1981–2002 гг .; б – 2009–2013 и 2003–2008 гг .; в – 
2014–2018 и 2009–2013 гг .
Fig. 5. Difference (days) between the dates of start of stable ice forma
tion in the eastern Arctic seas during the multiyear uniform periods:
a – 2003–2008 and 1981–2002; б – 2009–2013 and 2003–2008; в – 
2014–2018 and 2009–2013
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В 2014–2018 гг . по отношению к 2009–
2013 гг . происходит почти зеркальное, обрат
ное повторение предыдущей фазы волновых ко
лебаний: к востоку от Новосибирских островов 
наблюдается область положительных аномалий 
(продолжение позднего ледообразования), а к 
западу от Новосибирских островов – область от
рицательных аномалий (компенсационная тен
денция к среднему ледообразованию) . Узловая 
линия разнонаправленных колебаний распо
лагается несколько западнее Новосибирских 
островов, а также вблизи северной границы Вос
точноСибирского и Чукотского морей . 

Таким образом, пространственная изменчи
вость дат начала ледообразования, осреднённая 
для 5–6летних однородных периодов, происхо
дит по типу волновых колебаний . В режиме ко
лебаний этой многолетней волны можно выде
лить несколько характерных особенностей .

1 . Амплитуда волновых колебаний между за
падной и восточной частями исследуемой ак
ватории, достигнув некоторого максимума, уже 
начала уменьшаться . В течение 2003–2008 гг . гре
бень волны был в Чукотском море (наибольшая 
аномалия 40–45 сут .), а подошва волны – в море 
Лаптевых (аномалия 0–5 сут .); размах колеба
ний – около 40 сут . В 2009–2013 гг . гребень волны 
находился в море Лаптевых (наибольшая анома
лия около 25 сут .), а подошва волны – в Чукот
ском море (наибольшая аномалия около 15 сут .); 
размах колебаний – также около 40 сут . В 2014–
2018 гг . гребень волны вновь наблюдался на вос
токе, на акватории около о . Врангеля (наиболь
шая аномалия около 20 сут .), а подошва волны – в 
море Лаптевых (величина отрицательной анома
лии 5 – 10 сут .); размах колебаний – примерно 
25–30 сут ., т .е . по сравнению с периодами 2003–
2008 и 2009–2013 гг . в течение последнего перио
да 2014–2018 гг . амплитуды волновых колебаний 
уменьшились примерно на 40% .

2 . Амплитуда волновых колебаний умень
шалась после того, как гребень ледовой волны 
(область положительных аномалий) сначала по
лучил наибольшее развитие в Чукотском море 
(2003–2008 гг .), а затем этот же гребень полу
чил такое же развитие уже в море Лаптевых (в 
2009–2013 гг .) . Наконец, после завершения не
которого естественного двухчастного комплекса 
колебаний в пространстве между Аляской и Се
верной Землёй в 2014–2018 гг . определённо наб

людается начало некоторого ослабления интен
сивности и размаха колебательных изменений .

3 . Узловая линия колебаний, находившаяся 
в 2009–2013 гг . вблизи Новосибирских островов 
(в районе Янского ледяного массива), в 2014–
2018 гг . сместилась на запад примерно на 400–
500 км, в центральную часть моря Лаптевых (в 
район Таймырского ледяного массива) .

4 . Та область наибольших колебаний, кото
рая располагается к востоку от Новосибирских 
островов, постепенно (от одного однородного 
периода к другому) смещается по направлению 
с северовостока на югозапад (из мористой ак
ватории ближе к берегу): в 2003–2008 гг . она рас
полагалась к северовостоку от о . Врангеля, а в 
течение 2014–2018 гг . – около о . Врангеля, вбли
зи о . Айон и Колючинской губы .

Совокупность особенностей волновых коле
баний позволяет предположить наиболее вероят
ные общие тенденции их изменений в ближайшие 
годы . В течение 2020х годов можно прогнозиро
вать продолжение сокращения амплитуды колеба
ний, начавшееся в 2014–2018 гг . Составной частью 
этого волнового ослабления, как ожидается, будет 
уменьшение величины положительных аномалий . 
Следовательно, даты начала устойчивого ледообра
зования будут постепенно и инерционно медленно 
возвращаться к тем среднемноголетним значени
ям, которые наблюдались в конце ХХ в ., т .е . ожи
даются более ранние сроки начала ледообразова
ния по сравнению с их современными значениями . 
Таким образом, общая тенденция ожидаемых из
менений в датах начала устойчивого ледообразова
ния примерно та же, что и у кромки льдов: прогно
зируется, что в течение 2020х годов (по сравнению 
с 2010ми годами) будет наблюдаться некоторое 
ухудшение ледовых условий, связанное с относи
тельно более южным положением кромки в конце 
летнего периода и со сравнительно более ранним 
ледообразованием в осенний период .

Заключение

При анализе изменения летнеосеннего ле
дового режима восточных арктических морей 
России в начале ХХI в . установлен ряд основных 
природных особенностей .

1 . Многолетнее изменение широтного поло
жения кромки льдов в конце лета и дат начала 



Морские, речные и озёрные льды

 126 

устойчивого ледообразования осенью в восточ
ных арктических морях России в 1981–2018 гг . 
показывает схожие между собой особенности 
крупномасштабных тенденций . В 1980–90х 
годах наблюдалось относительно южное поло
жение кромки льдов и раннее начало устойчи
вого ледообразования, а в 2000–2010 гг . – отно
сительно северное положение кромки льдов и 
поздние даты устойчивого ледообразования .

2 . Разница между средним положени
ем кромки льдов в сентябре в 1981–2001 гг . 
(74,9° с .ш .) и в 2002–2018 гг . (78,7° с .ш .) состав
ляет 3,8° с .ш ., а между экстремальными значени
ями 1996 и 2007 г . – 9,0° с .ш ., что соответствует 
пространственному смещению кромки с юга на 
север примерно на 1000 км .

3 . Многолетнее смещение кромки льдов на 
север состоит из двух взаимосвязанных частей, 
с пространственной акцентацией области наи
большей изменчивости по разные стороны от 
Новосибирских островов: в 2002–2010 гг . наи
большее смещение кромки наблюдается в Чу
котском и ВосточноСибирском морях (мак
симум в 2007 г .), а в 2011–2018 гг . – в море 
Лаптевых (максимум в 2014 г .) .

4 . Особенности пространственного смещения 
кромки льдов на север подобны колебаниям «ле
довой волны», гребень которой сначала поднима
ется с юга на север в восточной (Чукотское море), 
а затем – в западной (море Лаптевых) части ак
ватории . После волнового дрейфа с востока на 
запад размах колебаний ослабляется, а также про
исходит региональное смещение кромки в проти
воположном направлении – с севера на юг .

5 . Разница между средней датой начала устой
чивого ледообразования осенью в период ран
него (1981–2002 гг .) и позднего (2003–2018 гг .) 
ледо образования составляет около 21 сут . (в Чу
котском море – 30 сут ., в ВосточноСибирском – 
22 сут ., в море Лаптевых – 14 сут .) . Позднее ле
дообразование отмечено: в Чукотском море – в 

2003 г ., в ВосточноСибирском – в 2005 г ., в море 
Лаптевых – в 2009 г . Вовлечение новых акваторий 
способствует сохранению положительной анома
лии дат начала ледообразования на обобщённой 
акватории трёх арктических морей .

6 . Пространственная изменчивость дат нача
ла ледообразования в 2003–2018 гг . также проис
ходит по типу волновых колебаний в 5–6летних 
периодах . Область наибольших положитель
ных колебаний наблюдается: сначала (в 2003–
2008 гг .) на востоке (в северной части Чукотско
го моря), затем (в 2009–2013 гг .) – на западе (в 
море Лаптевых) и, наконец, (в 2014–2018 гг .), 
вновь на востоке (на акватории к востоку от Но
восибирских островов) .

7 . Особенности волновых колебаний позволя
ют предположить общие тенденции будущих при
родных изменений в течение 2020х годов . Ожи
дается, что кромка льдов продолжит постепенное 
пространственное смещение в южном направле
нии примерно на 1,5° с .ш . Для дат начала устой
чивого ледообразования прогнозируется посте
пенный и очень медленный инерционный возврат 
к некоторому среднему фону, более раннему по 
сравнению с его текущим состоянием . Причины 
(метеорологические, океанические, геофизиче
ские и пр .) наблюдаемых многолетних изменений 
ледового режима арктических морей требуют от
дельных и дополнительных исследований .
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Summary
A comparative analysis of inter‑annual changes in ice coverage and time scales of its variability in the waters sur‑
rounding the Svalbard and Franz Josef Land archipelagos has been performed. The analysis was carried out for 
the selected quasi‑homogeneous regions. Open sources of information (satellite observations) collected by the 
Arctic and Antarctic Research Institute were used. Seasonal and inter‑annual changes in ice coverage were stud‑
ied over the period 1979–2019, since the uniform series of the satellite data were available for this period. The 
change of a relatively stable type of ice regime to a regime with a high level of inter‑annual variability, which 
occurred in 2004–2006, was established. A significant negative trend in the change in ice coverage, character‑
istic of the waters surrounding both archipelagos, was revealed. Correlation and spectral analyses were used to 
estimate possible periods of cyclic fluctuations in ice coverage (taking into account the limited duration of the 
observation series), which amounted about 5–6 years. An efforts were made to establish possible relationships 
between the ice coverage fluctuations and the main atmospheric and oceanic indices. Essentially, no statistical 
connection with the main atmospheric indices (Arctic and North Atlantic Oscillations) was found, but the feed‑
back with the Atlantic Multi‑decadal Oscillation index had been established. The maximum correlation coeffi‑
cients for Spitsbergen are observed in the winter season, while in the area of Franz‑Joseph Land this takes place 
in summer, which may be attributed to the final velocity of the Atlantic Multidecadal Oscillation signal.
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На основе спутниковых данных выполнен сравнительный анализ ледовых условий в водах, омы‑
вающих архипелаги Земля Франца‑Иосифа и Шпицберген. Исследуются сезонная и многолетняя 
изменчивость ледовых условий, изменение ледовой обстановки, а также связь ледовых условий с 
основными океаническими и атмосферными индексами за 1979–2019 гг.

Введение

В последнее время внимание климатологов 
и исследователей льда приковано к сокращению 
площади распространения и толщины арктиче
ского ледяного покрова . Как известно, начиная 
с 1980–90х годов происходит потепление кли
мата, которое охватило не только приземную ат
мосферу, но и проявилось в изменении состоя

ния морского ледяного покрова – составной 
части полярной климатической системы . Наи
более выраженные изменения климата наблюда
ются в окраинных морях Арктики, в том числе в 
СевероЕвропейском бассейне Северного Ледо
витого океана [1, 2] . Один из основных индикато
ров потепления в арктических широтах – сокра
щение ледовитости, которое наблюдается с конца 
1980х – начала 1990х годов [3] . Под ледовито
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стью понимается «доля площади, занятой льдом 
любой сплочённости, по отношению к обшей пло-
щади моря или какого-нибудь большого географиче-
ского района; этот район может быть глобальным, 
включающим площадь морей целого полушария, или 
какой-либо частью океана или моря» [4] . Выража
ется ледовитость в соответствии с принятой меж
дународной практикой в процентах [4, 5] . С конца 
1990х годов отмечается ускорение сокращения 
площади морских льдов в Северном Ледовитом 
океане . Установлены последовательно рекорд
ные минимумы летней площади морского ледя
ного покрова (2007, 2012, 2016, 2019 гг .) с абсо
лютным минимумом в сентябре 2012 г . В зимний 
период морские льды распространяются к югу на 
опреснённые акватории морей континентального 
шельфа [6] . Летом льды сохраняются в централь
ной части Арктического бассейна и частично в 
прилегающих районах арктических морей [7] .

Спутниковые наблюдения – основа мони
торинга ледяного покрова в Арктике . Они по
зволяют получать сведения о состоянии морско
го льда и изменении ледовых условий . Кроме 
того, они дают возможность оценивать произо
шедшие изменения и на основе полученной ин
формации разрабатывать прогнозы различной 
степени заблаговременности и сценарии воз
можных будущих изменений . Возможности и 
ограничения методов дистанционного зондиро
вания при мониторинге ледяного покрова зави
сят от используемого спектрального диапазона 
средств измерений, типа зондирования (актив
ное или пассивное), а также от параметров съём
ки и технических свойств аппаратуры [8] .

Особенности распространения морского ле
дяного покрова в районе архипелага Земля Фран-
ца-Иосифа связаны с его географическим положе
нием, а также с циркуляцией океана и атмосферы . 
Важнейшую роль в формирования ледовых ус
ловий к северу от архипелага играет вынос ста
рых (многолетних, двухлетних, остаточных [4]) 
льдов из центральной части Арктического бассей
на и однолетних льдов из северной части Карско
го моря (в результате Трансарктического дрейфа 
льда) . Атлантические воды, проникающие в Ба
ренцево море, оказывают заметное отепляющее 
влияние на районы к югу от архипелага [9] . Се
зонные изменения в распространении морского 
ледяного покрова в целом схожи с ледовым ре
жимом арктических морей Сибирского шельфа . 

Одни из главных особенностей района архипела
га Земля ФранцаИосифа – образование припая 
в проливах между островами и вдоль побережья, а 
также наличие заприпайных полыней [9] .

Ледовые условия в водах, омывающих архи
пелаг Шпицберген, также определяются особенно
стями океанической и атмосферной циркуляции . 
Вдоль западного побережья архипелага (район про
лива Фрама) отсутствие или минимальное коли
чество дрейфующих льдов на протяжении практи
чески всего года связано с отепляющим влиянием 
ЗападноШпицбергенского течения . На ледови
тость северовосточных и восточных районов архи
пелага главное воздействие оказывают многолетние 
льды, выносимые ВосточноШпицбергенским те
чением, а также поступающие из центральных рай
онов Арктического бассейна в пролив Фрама [10] .

Наибольшая межгодовая и сезонная изменчи
вость ледовитости в районе архипелагов Шпиц
берген и Земля ФранцаИосифа наблюдается с 
мая по октябрь . Максимальные колебания площа
ди распространения ледяного покрова отмечают
ся в августе–сентябре . В эти месяцы площадь его 
распространения минимальна . Отметим, что в по
следние годы всё чаще наблюдается полное очи
щения ото льда района Земли ФранцаИосифа в 
августе–сентябре [9] . Авторами работ [9, 11] вы
полнено предварительное исследование сезонной 
и межгодовой изменчивости ледовитости в райо
не обоих архипелагов . Установлено, что с ноября 
по апрель в водах, омывающих Шпицберген [11], 
наб людается максимальная изменчивость ледовых 
условий, тогда как в районе Земли ФранцаИоси
фа [9] эта изменчивость – наименьшая . В период с 
августа по сентябрь в районе Шпицбергена разни
ца максимального и минимального значений ле
довитости в два раза меньше, чем в районе Земли 
ФранцаИосифа . В то же время отмечены неко
торые особенности, характерные для обоих рай
онов . Например, очень близкий характер имеет 
временнáя структура межгодовых изменений ледо
витости, что может указывать на общую внешнюю 
причину наблюдаемых процессов .

Задачи настоящей работы – изучить регио
нальные особенности сезонных и межгодовых из
менений ледовых условий в районе архипелагов 
Земля ФранцаИосифа и Шпицберген, а также 
провести сравнительный анализ изменений ледо
вых условий в этих смежных районах . Для реали
зации указанной цели сформулирован ряд задач:
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1) выделить однородные районы в водах, 
омывающих архипелаги Земля ФранцаИосифа 
и Шпицберген, а также характерные сезоны из
менения ледовитости;

2) определить особенности развития ледови
тости для каждого района в выделенные сезоны;

3) провести сравнительный анализ структу
ры колебаний ледовитости в районе архипелагов 
Шпицберген и Земля ФранцаИосифа .

Материалы и методы

Анализ особенностей межгодовых и сезон
ных изменений ледовитости выполнен на основе 
расчётной информации, полученной в Мировом 
центре данных по морскому льду Арктического 
и Антарктического научноисследовательского 
института [12] . Источник информации для рас
чётов – матрицы оценок общей сплочённости 
Северной полярной области (севернее 45° с .ш .) 
с дискретностью 1–2 дня, полученные на ос
нове обработанных по алгоритму NASATEAM 
данных многоканальных микроволновых радио
метров SSMRSSM/ISSMIS Национального 
центра данных по снегу и льду США за период 

с 26 октября 1978 г . по настоящее время . Про
странственное разрешение анализируемых спут
никовых данных – 25 × 25 км, что накладывает 
определённые ограничения на возможности их 
использования . В частности, это позволяет про
водить исследования в региональном масштабе, 
но не даёт возможности анализировать морфо
метрические характеристики ледяного покрова .

Квазиоднородные районы выделяли на ос
нове анализа значений повторяемости встре
чи со льдом в зимний (ноябрь–май) и летний 
(июнь–сентябрь) сезоны, а также в месяцы 
макcимального (март) и минимального (сен
тябрь) развития ледяного покрова . Объек
тивность выделения районов подтверждена 
анализом сезонных изменений ледовитости, по
казавшим значимые различия в сезонной дина
мике и абсолютных величинах ледовитости .

В данной работе акватория вокруг архипелага 
Земля ФранцаИосифа разделена на три квазиод-
нородных района (рис . 1) . Первый район – восточ
ный, на который значительно влияют льды, выно
симые из Карского моря . Второй район – южный, 
подверженный воздействию атлантических вод, 
распространяющихся в северовосточной части 
Баренцева моря . Третий район – северный, на

Рис. 1. Районирование акватории морей в районе архипелагов Шпицберген и Земля ФранцаИосифа:
районы Шпицбергена: 1 – восточный, 2 – баренцевоморский, 3 – южный, 4 – западный, 5 – пролив Фрама, 6 – север
ный; районы Земли ФранцаИосифа: 7 – южный, 8 – северный, 9 – восточный
Fig. 1. Areas around the Svalbard and Franz Josef Land:
Svalbard: 1 – Eastern, 2 – Barents Sea region, 3 – Southern, 4 – Western, 5 – Fram Strait, 6 – Northern; Franz Josef Land: 7 – 
Southern, 8 – Northern, 9 – Eastern
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ходящийся под влиянием выноса старых льдов из 
центральной части Арктического бассейна . Ре
зультаты расчёта временных серий величин ледо
витости по указанным трём районам непосред
ственно доступны на сервере Мирового центра 
данных по морскому льду в каталоге http://wdc .
aari .ru/datasets/ssmi/data/north/extent/ .

В работе [11] предложено разделить акватории 
вокруг архипелага Шпицберген на шесть районов, 
имеющих следующую общегеографическую специ
фику: 1 – Восточный Шпицберген, 2 – Баренцево
морский, 3 – Южный Шпицберген, 4 – Западный 
Шпицберген, 5 – пролив Фрама, 6 – Северный 
Шпицберген («Китовая бухта») . Аналогичное де
ление используется и в данной работе (см . рис . 1) . 
Также мы будем придерживаться понятий зимнего 
(ноябрь–апрель) и летнего (май–октябрь) сезонов 
года, что соответствует наблюдаемым в Арктике 
природным условиям и используется в многочис
ленных работах российских исследователей [2, 
5–9, 13–16] . Отметим, что включение мая и октя
бря в летний сезон сделано авторами исключитель
но для данного района приатлантической Арктики 

и не может использоваться для других акваторий 
Северного Ледовитого океана .

Полученные результаты

На рис . 2 представлены сезонные и многолет
ние изменения ледовитости в южном (номер 7), 
северном (номер 8) и восточном (номер 9) районах 
акватории Земли ФранцаИосифа . Отметим, что 
в последние годы произошло заметное сокраще
ние ледовитости во всех трёх районах . С 2004 г . в 
сентябре южный район Земли ФранцаИосифа 
практически всегда свободен ото льда (исключе
ние составляет 2014 г .), в то время как в северном 
и восточном районах подобная ситуация наблю
дается крайне редко . В южном районе акватории 
архипелага Земли ФранцаИосифа наблюдается 
максимальная изменчивость сезонного хода ле
довитости, что объясняется, повидимому, воз
действием атлантических вод . До 2006 г . ледя
ной покров в районе архипелага в зимний сезон 
занимал практически всю площадь выделенных 

Рис. 2. Временнóе распределе
ние среднемесячных значений 
ледовитости в южном (7), север
ном (8) и восточном (9) районах 
акватории архипелага Земли 
ФранцаИосифа (белым цветом 
отмечено отсутствие льда)
Fig. 2. Temporal distribution of 
mean month ice values the South
ern (7), Northern (8) and East
ern (9) areas of the Franz Josef 
Land (white color indicates the ab
sence of ice)
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районов . Однако, как следует из рис . 3, с 2006 г . 
начались значительные межгодовые колебания 
ледовитости, что, по нашему мнению, может 
свидетельствовать о смене характера ледового 
режима на данной акватории .

Аналогичная ситуация зафиксирована в рай
онах 1 и 2 к востоку от архипелага Шпицберген . 
Здесь также отмечаются значительные межго
довые колебания ледовитости, начиная с 2004–
2006 гг . (см . рис . 3) . В то же время в других рай
онах Шпицбергена этого не наблюдается [11] . 
Возможная причина таких изменений в ледовом 
режиме – потепление атлантических вод . Так, в 
работе [13] отмечается, что потепление атланти
ческих вод могло быть одной из причин, вызвав
ших соответствующие изменения климата в рай
оне архипелага Шпицберген в 2006 г .

На рис . 4, а представлены графики межгодо
вых колебаний зимней ледовитости в районе ар
хипелагов Шпицберген (среднее значение для 
районов 1, 2, 3, 6) и Земли ФранцаИосифа (сред
нее значение для районов 7–9), а на рис . 4, б – ха
рактер взаимосвязи этих процессов (линейная ре
грессия) для всего периода наблюдений . Районы 4 
и 5 вблизи Шпицбергена исключены из сравни
тельного анализа, поскольку изменения ледови
тости в них определяются иными внешними при
чинами по сравнению с внутренними районами 

Рис. 3. Межгодовой ход изменений зимней ледови
тости в районе восточного Шпицбергена (1) и барен
цевоморском районе (2), а также в южном (7), север
ном (8) и восточном (9) районах архипелага Земли 
ФранцаИосифа в период с 1978 по 2019 г .
Fig. 3. Changes of winter ice extent in the in the region 
of Eastern Svalbard (1) and Barents Sea region (2) Sval
bard, and Southern (7), Northern (8) and Eastern (9) ar
eas of Franz Josef Land during 1978 to 2019

Рис. 4. Межгодовой ход изменений ледовитости (а) в районе архипелагов Шпицберген (среднее значение 
для районов 1, 2, 3, 6) и Земли ФранцаИосифа (среднее значение для районов 7–9) и взаимосвязь между 
этими величинами (б) в период с 1978 по 2019 г .:
1 – Шпицберген; 2 – Земля ФранцаИосифа
Fig. 4. Changes of ice extent in winter season (а) in the area of the Svalbard (average value for regions 1, 2, 3, 6) and 
Franz Josef Land (average value for regions 7–9) and the relationship between these quantities (б) from 1978 to 2019:
1 – Spitsbergen; 2 – Frantz Joseph Land
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Баренцева моря . Из рис . 4 следует, что колебания 
ледовитости в зимний сезон происходят синхрон
но, что указывает, по нашему мнению, на общие 
внешние факторы, влияющие на данный процесс . 
Коэффициент корреляции, равный 0,81, позво
ляет предположить высокий уровень взаимосвя
зи между изменениями ледовитости в районе ар
хипелагов Земля ФранцаИосифа и Шпицберген, 
а сама линейная регрессия описывает более 65% 
общей дисперсии процесса . Аналогичный анализ 
проведён и для значений летней и среднегодовой 
ледовитости . В обоих случаях коэффициенты кор
реляции находятся в пределах 0,78–0,82 .

В таблице приведены характерные периоды 
колебаний ледовитости в районе Шпицбергена 
и Земли ФранцаИосифа, полученные на основе 
расчёта автокорреляционных функций и функ
ций спектральной плотности для каждого района 
и сезона года . В целом характерный период ко
лебаний составляет около 5–6 лет . В зависимо
сти от района и сезона выявленный период может 
незначительно изменяться (±1 год) . Исключение 
составляет район 5 архипелага Шпицберген, где 
зафиксированы колебания с периодом 6–8 лет .

Заметим, что анализ колебаний ледовитости 
для Северного Ледовитого океана в целом и от
дельно для Баренцева моря проводили многие 
исследователи . Так, согласно работе [17], коле
бания с периодами менее 10 лет в основном об
условлены особенностями атмосферной цирку
ляции и взаимодействия океана и атмосферы . 
Авторы работы [14] отмечают зависимость таких 
колебаний ледовитости не только от долгопе
риодных процессов в океане и атмосфере, но и 
от астрофизических факторов, к которым могут 
относиться: 11летний цикл солнечной актив
ности; 6–7летний цикл колебаний положения 
полюса вращения Земли; изменения в скорости 
вращения Земли . Значительный вклад в коле
бания ледовитости в Баренцевом море вносит и 
нутационная вариация ледовитости [18], кото
рая возникает в результате наложения 14месяч
ной волны «полюсного прилива» на сезонные 
изменения циркуляции морских вод, причём пе
риод таких многолетних колебаний ледовитости 
может изменяться от 5 до 8 лет .

Полициклический характер колебаний ле
довитости морей Сибирского шельфа отмечен 
также в ряде работ специалистов ААНИИ [15, 19] . 
Астрофизические причины указаны авторами как 

наиболее важные для формирования долгопери
одных (порядка 60 лет и более) колебаний ледо
витости . Взаимодействия в системе «океан–мор
ской лёд–атмосфера» ответственны в большей 
степени за колебания с периодами порядка 10 лет 
и менее . При этом для ледовитости морей Запад
ной Арктики (Гренландское, Баренцево, Кар
ское) статистически значимы колебания как с пе
риодами 60, так и 5–7 лет . В работе [16] по виду 
автокорреляционных функций установлены ха
рактерные периоды межгодовых колебаний ледо
витости для осеннезимних (период 2–3 года) и 
весеннелетних сезонов (периоды 4–5 и 7–9 лет) 
в Баренцевом море . Близкая по характеру карти
на колебаний отмечена и в рамках наших иссле
дований, причём в акватории архипелага Земля 
ФранцаИосифа эти процессы более выражены 
по сравнению с районом Шпицбергена .

Для оценки влияния крупномасштабных ат
мосферных и океанических процессов на ледовые 
условия в исследуемых районах были рассчитаны 
коэффициенты корреляции значений ледовитости 
и следующих глобальных индексов: индекса Арк
тического колебания (Arctic Oscillation – AO) [20]; 
индекса Североатлантического колебания (North 
Atlantic Oscillation – NAO) [21]; индекса Атлан
тического мультидекадного колебания (Atlantic 
Multidecadal Oscillation – AMO) [22] . Для работы 
были использованы среднемесячные значения ле
довитости и сумма исходных среднемесячных зна
чений AO, NAO и AMO за период с 1979 по 2019 г . 
К сожалению, ожидаемых значимых связей с ин
дексами AO и NAO мы не обнаружили, несмотря 
на то, что ряд исследователей в своих работах ссы
лается на выявленные взаимосвязи между ледовы

Характерные временные масштабы (число лет) временнóй 
изменчивости ледовитости в районе архипелагов Шпиц-
берген (районы  1–6) и Земли Франца-Иосифа (райо-
ны 7–9) в зимний и летний сезоны
Район Зимний сезон (число лет) Летний сезон (число лет)

1 4–5 5–6
2 4–5 5–6
3 6–7 5–6
4 6–7 5–6
5 7–8 6–7
6 6–7 6–7
7 3–4 5–6
8 3–4 5–6
9 3–4 5–6
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ми условиями в Баренцевом море и особенностя
ми атмосферной циркуляции [23–27] .

С индексом AMO ещё более сложная ситуа
ция . Для района Шпицбергена обратную (отри
цательную) связь мы обнаружили в зимний сезон . 
В то же время в районе Земли ФранцаИосифа 
аналогичная картина наблюдается летом . По
скольку индекс АМО характеризует тепловой 
режим поверхности воды в Северной Атланти
ке (аномалии температуры поверхности океана), 
можно предположить, что приток более тёплых 
поверхностных вод в акваторию Баренцева моря 
и в район исследуемых архипелагов вызывает 
уменьшение ледовитости в целом . Причины вы
явленной оппозиции пока недостаточно ясны, 
однако в ряде работ указывается на конечную ско
рость распространения этого сигнала из района 
Северной Атлантики [23–27] как возможную при
чину уменьшения ледовитости в различных рай
онах в разные сезоны года . Предположительная 
причина выявленных нами квазициклических ко
лебаний ледовитости с периодом 5–6 лет – корот
копериодная составляющая АMO [28], имеющая 
именно такой период колебаний . Непосредствен
ной физической причиной в этом случае могут 
быть короткопериодные изменения термической 
структуры СевероАтлантического течения и вли
яние этих изменений на атмосферные процессы .

Выводы

На основе актуальной спутниковой инфор
мации, включая данные за 2019 г ., получены 
оценки долгопериодных изменений ледовитости 
и временных масштабов её изменчивости в рай
онах архипелагов Шпицберген и Земля Фран
цаИосифа . Полученные результаты, подтверж
дая общий отрицательный тренд ледовитости в 
Арктическом бассейне, тем не менее, указыва
ют на сложный механизм взаимодействия между 
Северной Атлантикой и Западной Арктикой, 
обусловленный атмосферным и океаническим 
форсингом и в первую очередь, вероятно, ко
роткопериодной составляющей Атлантического 
мультидекадного колебания . С конца 1990х – 
начала 2000 годов происходит смена режима 
этого колебания, что соотносится со сменой ле
дового режима в исследуемом регионе, которая 
хорошо проявляется с середины 2000х годов .

Приведём основные результаты выполнен
ных исследований:

1) подтверждено наличие отрицательного 
тренда в изменении ледовитости в исследуемых 
районах за период спутниковых наблюдений 
(1979–2019 гг .), что соответствует наблюдаемой 
глобальной тенденции потепления климата;

2) выявлено заметное увеличение межгодо
вых колебаний ледовитости с 2004–2006 гг . в 
районе архипелагов Шпицберген и Земля Фран
цаИосифа, указывающее на крупномасштаб
ную смену ледового режима в Западной Аркти
ке, что, вероятно, свидетельствует о перестройке 
атмосферной и океанической циркуляции;

3) установлены циклические колебания ле
довитости с периодом порядка 5–6 лет, наблю
даемые в различные сезоны в районе архипе
лага Земля ФранцаИосифа, а также в районах 
к востоку и северу от архипелага Шпицберген, 
причиной которых, по нашему мнению, служат 
короткопериодные изменения в структуре Севе
роАтлантического течения;

4) обнаружена обратная связь ледовитости 
с индексом Атлантического мультидекадно
го колебания, при которой максимальные зна
чения коэффициентов корреляции для района 
Шпицбергена наблюдаются в зимний сезон, а 
для района Земли ФранцаИосифа – в летний, 
что можно объяснить конечной скоростью рас
пространения сигнала Атлантического мульти
декадного колебания .
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Summary
New data on the distribution of the isotopes δ18О and δD of ice wedges in Central Yamal are presented. In 
the summer of 2019, the massive wedge ice was studied in the thermal circus of the third marine terrace. On 
the surface of the terrace, polygonal‑vein relief is common with a polygon size of about 10–20 m. The largest ice 
wedge № 1 in the upper part was 1.5 m wide, and its visible depth in the outcrop amounted to 2.3 m. Perpen‑
dicular to this wedge, another one № 2 was opened with a width of 60 cm, and 20 m from them the wedge № 3 
was opened along the strike. At the level of the head of the wedge № 1, radiocarbon AMS dating was performed 
based on a sample of host deposits, which showed that the ice in the upper part was about 13 thousand years old 
(the ice age was of 13.6 cal. BP). According to the isotopic characteristics (average values of δ18О = −24.8, and 
δD = −187.6 ‰), the ice corresponds to the Yamal ice‑wedge ice, which was formed during the MIS‑2 isotopic 
stage (the end of the Late Pleistocene). The isotopic composition of oxygen indicates temperatures of the cold 
period of the vein formation from −22.8 to −26.8 °C (on average 7 °C colder than the present‑day) and the Janu‑
ary temperatures from −34.2 to −40.2 °C (on average 10 °C colder than the present‑day). For some ice samples 
(11 out of 43), high values of deuterium excesses (dexc = 12÷17 ‰) were observed, which is unusual for this type 
of ice. A few examples of high dexc values of ice wedges are mentioned in the literature for sections of Seyakha 
yedoma, Cape Sabler and Bolshoi Lyakhovsky Island, and note that for the ice dated to the Late Pleistocene. 
The deuterium excess values may reflect the unstable climatic conditions of the Late Pleistocene associated with 
changes in the vapor source and the trajectories of the air masses over the continent.
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Приведены новые данные о распределении δ18О и δD в повторно‑жильном льду Центрального 
Ямала. По своим изотопным характеристикам (средние значения δ18О = −24,8, а δD = −187,6 ‰) лёд 
соответствует жильным льдам Ямала, которые формировались в изотопную стадию МИС‑2 (конец 
позднего плейстоцена). Для некоторых образцов льда отмечены высокие значения дейтериевого 
эксцесса (dexc = 12÷17 ‰), что нехарактерно для этого типа льдов. Немногочисленные свидетель‑
ства высоких значений dexc в позднеплейстоценовом жильном льду описаны в литературе для раз‑
резов р. Сеяха, мыса Саблера и о. Большой Ляховский.

Введение

Одна из самых интересных черт подземных 
льдов Ямала – их парагенетическое сочетание: 
например, сочетание дислоцированных пласто

вых льдов с жильными льдами и инъекционны
ми штоками в разрезах полярной станции Мар
реСале [1] и проникновение жил льда в толщу 
пластовой ледяной залежи в верховьях р . Морды
яха [2] . Несмотря на хорошую изученность гео
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криологических условий Ямала, данных об изо
топном составе жильного льда получено немного . 
Величина дейтериевого эксцесса dexc, как прави
ло, служит показателем условий источника влаги 
(основных районов, где формируются влагонесу
щие воздушные массы), так как напрямую зави
сит от температуры воды и относительной влаж
ности воздуха над морской поверхностью [3, 4] . 
Поскольку жильный лёд обычно формируется 
из смеси снега и жидких осадков, выпадающих 
на снежный покров в начале весны, когда талые 
воды попадают в морозобойную трещину, его 
изотопные характеристики отражают изотопный 
состав атмосферных осадков зимнего (и частич
но весеннего) сезона . Этот факт – основная пред
посылка для использования значений δ18О при 
реконструкции зимних палеотемператур по по
вторножильным льдам (ПЖЛ) [5] . Базой для неё 
служит закономерная связь значений δ18О в осад
ках с температурой приземного слоя воздуха [6] .

Первыми работами, в которых изотопный со
став кислорода ледяных жил использовался для па

леотемпературных построений, были исследования 
Ф . Майкла, Дж . Маккая и Ю .К . Васильчука [7–10] . 
Палеореконструкции температур зимнего периода 
по ПЖЛ в основном выполняются по изотопно
му составу кислорода жил, поскольку он отражает 
климатический сигнал зимнего сезона . Изотопный 
состав водорода ранее мало использовался, как 
правило, чтобы показать соответствие значений 
δ18О и δD жильного льда глобальной линии метео
рных вод и, таким образом, валидность палеотем
пературной интерпретации . В последние годы по
является все больше данных по изотопному составу 
водорода жил разного возраста [11–18] . Вариации 
величины дейтериевого эксцесса dexc в жильном 
льду могут указывать на: 1) изменение соотно
шения зимний снег/весенние осадки, поскольку 
в разные сезоны или периоды времени трещины 
могут заполняться либо талой водой, либо снегом, 
который в разной степени может быть промочен 
талыми водами или жидкими атмосферными осад
ками; 2) изменения в источнике осадков или тра
екториях их поступления, что прямо влияет на дей
териевый эксцесс атмосферных осадков региона . 

Задачи данной работы – определить изотопные 
характеристики сингенетического позднеплейсто
ценового повторножильного льда (δ18О, δD) и рас
смотреть вариации дейтериевого эксцесса . Объект 
исследования – ПЖЛ Центрального Ямала (район 
научноисследовательского стационара «Васькины 
дачи»), вскрытые в обнажении термоцирка третьей 
морской террасы . На поверхности этой террасы с 
выраженным полигональным рельефом в районе 
стационара «Васькины дачи», вблизи Бованенков
ского газоконденсатного месторождения (рис . 1, 
рис . 2, а), на Центральном Ямале распростране
ны термоденудационные формы рельефа (термо
цирки), в стенках которых вскрываются пластовые 
ледяные залежи и ПЖЛ . В одном из термоцирков 
(70°13'57,632" с .ш ., 69°0'58,485" в .д ., № 4а в рабо
те [19]) на высоте местности 28 м над ур . моря под 
слоем суглинка мощностью 1 м были вскрыты син
генетические ПЖЛ, парагенетически залегающие в 
пластовых льдах .

Материалы и методы

На момент опробования мощность обнаже
ния, вскрывающего сочетание нескольких жил 
льда и вмещающих их пластовых льдов, состав

Рис. 1. Район исследований
Fig. 1. Study area
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Рис. 2. Схема опробования жильного льда:
а – конфигурация полигонов и местоположение жил в термоцирке; б – жилы № 1 и 2; в – жила № 3; прерывистой лини
ей показано пересечение жил № 1 и 2
Fig. 2. The scheme of sampling of icewedge ice:
a – configuration of polygons and location of ice wedges in the thermal circus; б – ice wedges № 1 and 2; в – ice wedge № 3; the 
dashed line shows the intersection of ice wedges № 1 and 2

ляла 3 м . Пластовый лёд представлял собой гори
зонтальнослоистую пачку ледогрунта, в который 
на глубину 2,3 м проникал жильный лёд . Мине
ральная составляющая пластового льда представ
лена серым суглинком, в котором была рассеяна 
мелкая органика . Такие осадки типичны для дон
ных отложений мелких озёр, которые чрезвычай
но широко распространены на выровненных по
верхностях морских террас Ямала [20] .

Две жилы были вскрыты вкрест простира
ния, одна – в продольном сечении, размер сетки 
полигонов составлял около 10–20 м . Полиго
нальный рельеф и сетка полигонов хорошо про
сматриваются с поверхности за счёт процессов 
термокарста по ледяным жилам (см . рис . 2, а) . 
Жилы имеют чёткую клинообразную форму . 
Слои вмещающих жилы отложений пластово
го льда (ледогрунта) имеют выраженный изгиб 
вверх у контакта с ледяными жилами, повто
ряя конфигурацию подошвы сезонноталого 
слоя (СТС) в полигональных ваннах во время на

копления в них отложений и роста ПЖЛ . Шири
на жилы № 1 в верхней части – 1,5 м . Опробова
ние жильного льда выполнялось по горизонтали 
(обр . IW21–IW30) и вертикали (обр . IW31–
IW43) . Также был отобран образец льда из жилы 
второй генерации полигона, которая простира
лась перпендикулярно жиле № 1 и имела ширину 
около 60 см (обр . IW44) . Жильный лёд был чи
стым, прозрачным . Вмещающий жилу ледогрунт 
был отобран на расстоянии 50 см от левого края 
жилы (см . рис . 2, б) на одном уровне с образца
ми жильного льда горизонтального отбора для 
радио углеродного AMSдатирования .

Особенность разреза – малая заторфован
ность вмещающих отложений . Ни в перекры
вающих супесях, ни в ледогрунте не встречено 
торфяных прослоев, поэтому AMSдатирование 
выполнено по общему органическому углеро
ду (TOC – total organic carbon), представленно
му мелким детритом и частицами хорошо раз
ложившейся органики . В 20 м от опробованных 
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жил № 1 и 2 вскрыт фрагмент жилы № 3 в про
дольном сечении . В плане жила № 3 расположе
на субпараллельно жиле № 1 и перпендикуляр
но жиле № 2 . Жила № 3 обнажается на верхнем 
контакте (голова жилы) с перекрывающими её 
супесями, контакт горизонтальный чёткий, лёд 
жилы в этом фрагменте чистый, белый, пузыр
чатый . Вскрытая в обнажении мощность фраг
мента составила 3 м по ширине и 1 м по глубине .

Лёд этого фрагмента отбирался по горизонта
ли (обр . IW1–IW8 и IW12–IW16) и вертикали 
(обр . IW9–IW11 и IW17–IW19) . Расстояние 
между образцами по горизонтали и вертикали со
ставляло 15 см . Образцы льда высверливали ал
мазной коронкой с использованием дрели Metabo 
BS 18 LTX Impuls, помещали в пластиковые зип
пакеты, а затем растапливали и переливали в про
бирки, крышки которых герметизировали па
рафиновой лентой . Анализ изотопного состава 
кислорода и водорода выполнен в изотопной ла
боратории Российского химикотехнологическо
го университета им . Д .И . Менделеева на анализа
торе Los Gatos Research TripleLiquid Water Isotope 
Analyzer (LGR TLWIA, Model 9120050) . Изме
ренные величины калиброваны и приведены от
носительно VSMOW . Точность измерений – 
0,1 ‰ для δ18О и 1 ‰ для δD .

Результаты

Значения δ18О и δD льда жил изменяются 
от −21,2 до −26,2 ‰ и от −157,5 до −203,1 ‰ 
соответственно (таблица) . Средние значе
ния: δ18О = −24,8 и δD = −187,6 ‰ . Величи
ны dexc – от 6,3 до 17,4 ‰ при среднем значе
нии 10,5 ‰ . Все полученные значения можно 
описать уравнением линейной регрессии 
δD = 8δ18О + 10,5 ‰ (R2 = 0,9) . При этом графи
чески образцы ПЖЛ в основном соответствуют 
линии метеорных вод . Часть образцов (11 из 43), 
в которых величина dexc > 10 ‰, на изотопной 
диаграмме формируют точки, располагающиеся 
выше линии метеорных вод . По образцу IW20 на 
уровне головы жилы № 1 была получена радио
углеродная датировка 13,6 тыс . калиброванных 
лет назад (IGANAMS 7698) по общему органиче
скому углероду (TOC total organic carbon) . Это 
позволяет сделать вывод, что возраст опробован
ного жильного льда 13 тыс . л .н . или старше, т .е . 

Изотопный состав кислорода (δ18О), водорода (δD) и dexc 
повторно-жильных льдов

Номер образца Глубина, м δ18О, ‰ δD, ‰ dexc, ‰
Жила № 3, по горизонтали от правого края

IW1 0 −25,6 −194,2 10,3
IW2 15 −26,1 −199,2 9,6
IW3 30 −25,7 −197,3 8,2
IW4 45 −25,7 −195,3 10,0
IW5 60 −25,4 −192,7 10,4
IW6 75 −26,1 −199,4 9,1
IW7 90 −25,3 −195,0 7,8
IW8 105 −25,4 −195,1 8,4

IW12 120 −25,3 −193,3 8,9
IW13 135 −24,8 −186 12,4
IW14 150 −24,8 −180,9 17,4
IW15 165 −23,5 −175 13
IW16 180 −24,9 −184 15,2

Жила № 3, по глубине от поверхности
IW9 130 −25,2 −194,7 6,9

IW10 120 −25,0 −193,1 7,1
IW11 110 −25,1 −192,6 7,9
IW17 180 −26,1 −195 13,8
IW18 160 −24,5 −184,6 11,4
IW19 175 −25,1 −186,4 14,4

Жила № 1, по горизонтали от левого края
IW21 0 −25,0 −185,7 14,5
IW22 15 −25,9 −191,0 16,1
IW23 30 −25,1 −185,9 14,8
IW24 45 −25,0 −183,7 15,9
IW25 60 −23,3 −180,2 6,3
IW26 75 −25,0 −193,1 6,6
IW27 90 −26,2 −203,1 6,7
IW28 105 −25,7 −194,4 11,4
IW29 120 −22,7 −170,9 10,7
IW30 135 −21,2 −157,5 12,2

Жила № 1, по глубине от поверхности
IW31 140 −24,9 −190,2 9,2
IW32 155 −24,5 −187,7 8,5
IW33 170 −24,6 −187,3 9,7
IW34 185 −24,1 −183,0 10,1
IW35 200 −24,1 −182,2 11,0
IW36 215 −23,9 −181,0 9,9
IW37 230 −23,1 −176,1 8,6
IW38 245 −23,0 −174,1 10,1
IW39 260 −22,9 −174,8 8,7
IW40 280 −25,0 −190,4 9,6
IW41 305 −26,0 −198,8 9,0
IW42 330 −25,7 −196,5 8,8
IW43 355 −25,2 −191,2 10,1

Жила № 2
IW44 150 −23,0 −174,5 9,7

Пластовый лёд, вмещающий жилу № 1
IW20 160 −22,6 −168,5 12,0
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время конца изотопной стадии МИС2, длив
шейся от 29 до 11,7 калиброванных тыс . л .н . [21] .

Полученные нами значения δ18О и δD льда 
численно соответствуют величинам δ18О и δD 
повторножильных льдов Ямала изотопной 
стадии МИС2 [16, 22, 23] . Повторножиль
ный лёд Сеяхинской едомы позднеплейсто
ценового возраста (от 23 до 15 тыс . л .н .) ха
рактеризуется значениями δ18О от −23,4 до 
−26,6 ‰ [22] . Возраст повторножильного льда 
вблизи полярной станции МарреСале оценён в 
24–11 тыс . л .н . [16], он характеризуется средним 
значением δ18О = −24,1 (от −21,43 до −27 ‰) и 
δD = −184,9 ‰ (от −161 до −208 ‰) [23] . Од
нако dexc в этом льду не достигает полученных 
нами значений, он изменяется от 5,8 до 12,2 ‰ 
и в среднем составляет 8,1 ‰ [23] . Вообще, вы
сокие значения dexc в ПЖЛ – редкость не только 
на Ямале, но и в большинстве изученных разре
зов криолитозоны Арктического побережья Рос
сии, причём не только в позднеплейстоценовом, 
но и в голоценовом льду [11–13, 18] . 

Обсуждение результатов

О том, что изученные нами ПЖЛ относятся к 
сингенетическим, указывают выраженный изгиб 
вверх у контакта с ледяными жилами вмещающих 
отложений (и пачки пластового льда) и дугообраз
ное выгибание вниз между жилами, что повторя
ет конфигурацию подошвы СТС в полигональных 
ваннах во время накопления в них отложений и 
роста ПЖЛ . Ярко выраженная полигональность 
поверхности ведёт к дифференциации обводнён
ности и влажности отложений СТС, глубин се
зонного оттаивания и накопления осадка . В ре
зультате пояски и ледяные шлиры в обводнённых 
полигональных ваннах приобретают изгиб, повто
ряя конфигурацию подошвы СТС [24, 25] . 

По нашему мнению, ледогрунт и ПЖЛ фор
мировались в переувлажнённых озёрных отло
жениях в условиях мелкого озера или на краю 
обмелевшего озера . Озёра часто могут ме
нять свои конфигурации, перемещаться и ме
леть изза активных процессов эрозии . Вели
чины δ18О и δD пластового льда (обр . IW20, 
см . таб лицу), численно близкие к ПЖЛ, могут 
косвенно указывать на то, что в момент форми
рования пластового льда в обстановке мелкого 

озера или частичной заозёренности был выра
жен термокарст по уже сформированным ледя
ным жилам и жилы частично протаяли, добавив 
изотопный сигнал жильного льда в поверхност
ную воду . Затем, при дальнейшем обмелении 
и переходе части воды в пластовый лёд, возоб
новился и более активный рост жил . Значение 
δ18О = −21,2 ‰, полученное на краю жилы (обр . 
IW30), – относительно высокое по сравнению с 
другими определёнными значениями по жиль
ному льду и, вероятно, связано со вторичной се
грегацией вдоль контакта с жилой .

Один из случаев сочетания в разрезе гори
зонтальнослоистого пластового льда и синге
нетического повторножильного льда описан 
в верховьях р . Мордыяха [2] . Авторы делают 
вывод, что в краевых частях озёр могли форми
роваться сингенетические повторножильные 
льды, образуя парагенез пластовых (возникших 
из озёрной воды сегрегационным или инъекци
онным механизмом) и жильных льдов .

Палеотемпературы. Поскольку изотопный 
состав кислорода ПЖЛ успешно применяется для 
расчёта палеотемператур, необходимо рассмо
треть, какие температуры показывают установ
ленные нами вариации δ18О в жилах Централь
ного Ямала . Наиболее близки по величине δ18О 
к изученному нами льду повторножильные льды 
Сеяхинского разреза (рис . 3) . Сначала Сеяхин
ский разрез был датирован по вмещающим су
глинистым отложениям, и наиболее близкими ко 
времени накопления отложений третьей террасы 
были признаны датировки 25 и 26 тыс . лет [26] . 
Это позволило считать, что суглинки третьей 
террасы, вмещающие и перекрывающие ПЖЛ, 
формировались от 25 до 20 тыс . л .н . и несколь
ко позднее . Затем были получены радиоуглерод
ные датировки по аллохтонному торфу, которые 
показали, что время формирования ПЖЛ Сея
хинского разреза относится к периоду заверша
ющего цикла позднеплейстоценового криохрона 
и жилы формировались от 23 до 15 тыс . л .н . [26] . 
Значения δ18О в Сеяхинской жиле варьируют от 
−23,15 до −26,63 ‰, среднее значение состав
ляет −24,75 ‰ . В работе [22] на основе этих изо
топных данных сделаны оценки среднеянварских 
температур воздуха периода 23–15 (18) тыс . л .н ., 
которые находятся в пределах −35 ÷ −39 °С .

Ю .К . Васильчуком на основе сопоставления 
современных температур воздуха зимнего пери
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ода, самого холодного месяца зимы (января), и 
изотопного состава кислорода элементарных ле
дяных жилок были предложены прямые фор
мулы для расчёта температуры Т по величинам 
δ18О [10] . Затем были опубликованы ещё несколь
ко уравнений регрессии Т – δ18О [27, 28] . Все эти 
зависимости рассмотрены в обзоре Т . Опеля [5] . 
При использовании формулы Ю .К . Васильчука 
для среднего значения исследованных нами ПЖЛ 
δ18О = −24,8 ‰ среднезимняя температура воз
духа времени формирования жилы оценивается в 
−24,8±2 °С, среднеянварская – в −37,2±3 °С . От
метим, что в обзоре Т . Опеля ошибочно упомина
ется эта формулы (δ18О = Т±2) как зависимость, 
характеризующая связь изотопного состава кис
лорода жил с температурами воздуха периода с 
декабря по февраль . Однако данная формула по
лучена для климатического зимнего (не кален
дарного) периода, т .е . для холодного периода – с 
октября по май [10] .

Более поздние пересчёты по большому объё
му опубликованных значений δ18О по ПЖЛ [27], 
с одной стороны, показали хорошую линей

ную связь δ18О–Т для большого массива дан
ных (особенно, если аппроксимировать значе
ния δ18О по ПЖЛ таких удалённых друг от друга 
разрезов, как, например, пов Ямал и о . Котель
ный), а с другой стороны – достаточно боль
шой разброс значений относительно линей
ной аппроксимации для отдельных районов 
(что выразилось в том числе в величине коэф
фициента достоверности линейной аппрок
симации R2 = 0,75 и 0,67 для Тср .янв и Тхол .пер 
соответственно) . Отдельно для Ямала рассчи
тать более точную зависимость δ18О–Т, скорее 
всего, невозможно . Если рассматривать опубли
кованные данные по Ямалу для современных 
ледяных жилок, то можно видеть, что не все зна
чения δ18О можно использовать как современ
ные, поскольку они некорректно согласуются 
друг с другом и с географическим положением 
участков опробования . Величина δ18О для со
временной жилки в МарреСале, составившая 
−14 ‰ [16, 27], возможно, контаминирована со
временным текстурным льдом (который имеет 
более высокие значения δ18О, чем ПЖЛ) .

Рис. 3. Соотношение δD–δ18О для льда изученных фрагментов полигональножильных льдов (ПЖЛ):
1 – из жилы № 3; 2 – из жилы № 1; 3 – пластовый лёд, вмещающий ПЖЛ № 1; 4 – из жилы № 2; 5 – диапазон измене
ния величин δ18О позднеплейстоценовых ПЖЛ Сеяхинской едомы в работе [22]; 6 – диапазон изменения величин δ18О 
позднеплейстоценовых ПЖЛ МарреСале в работе [23]
Fig. 3. The δD–δ18О relationship for the studied icewedges:
1 – from the icewedge № 3; 2 – from the icewedge № 1; 3 – massive ice near the icewedge № 1; 4 – from the vein № 2; 5 – the 
range of δ18O values of the Late Pleistocene icewedge of Seyakha [22]; 6 – range of δ18О values of the Late Pleistocene icewedge 
near MarreSale station [23]
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Также вероятно, что опробованные совре
менные ПЖЛ в долине р . Щучья контамини
рованы голоценовым льдом МИС1 . Установ
ленная величина δ18О = −18,2 ‰ [10] скорее 
голоценовая, а не современная, поскольку гео
графическое положение обнажения на р . Щучья, 
учитывая изотопное обеднение атмосферных 
осадков, выраженное с запада на восток, дик
тует более высокие значения δ18О современных 
жилок, которые должны попадать в диапазон 
значений между станциями Амдермой и Сеяхой . 
Таким образом, даже сама вариативность изо
топного состава кислорода элементарных ледя
ных жилок служит препятствием для получения 
более точных зависимостей δ18О–Т . 

Использование любой из предложенных зави
симостей δ18О–Т [5] для среднего значения δ18О 
исследованных нами ПЖЛ показывает темпера
туры, попадающие в диапазон Тср .янв = −37,2±3 °С 
(т .е . от −34,2 до −40,2 °С) и Тхол .пер = −24,8±2 °С 
(т .е . от −22,8 до −26,8 °С) . Современные темпера
туры воздуха Центрального Ямала можно оценить 
двумя разными способами . Так, если использо
вать средние многолетние данные наблюдений на 
ст . Сеяха (70° с .ш ., 72 .5° в .д .) за период с 1961 по 
1990 г ., то разница между современными темпера
турами холодного периода и временем формиро
вания опробованных нами жил составляет около 
7 °С (и 10 °С для среднеянварских) . Если же оце
нивать температуры воздуха для координат района 
исследований по данным реанализа ERAInterim, 
который работает с 1979 г . (и по 2019 г . включи
тельно), то во время формирования жил Тхол .пер 
были на 10 °С ниже современных, а среднеянвар
ские – на 16 °С . Скорее всего, такие выраженные 
различия в оценках современных температур воз
духа связаны со значительным отличием метеоро
логических показателей за последние 20–30 лет по 
сравнению с нормами 1961–1990 гг .

Если рассматривать весь диапазон полу
ченных значений δ18О по ПЖЛ (см . таблицу, 
без учёта одного значения δ18О = −21,2 ‰), то 
общий диапазон вариации температур воздуха 
холодного периода составлял 5±2 °С, а средне
январских – 7,5±3 °С . Современный диапазон 
изменений температур воздуха холодного пери
ода (с октября по май) для Центрального Ямала 
(координат района исследования) по данным ре
анализа EraInterim составляет около 7 °С . Со
временный климат показывает намного более 

выраженную межгодовую изменчивость темпе
ратур воздуха, особенно за последние 30 лет, и 
изза различий в масштабе осреднения не выдер
живает сравнения с предшествующими времен
ными периодами, доступными по палеоклимати
ческим архивам . Отметим, что полученные нами 
значения δ18О по ПЖЛ Центрального Ямала 
имеют достаточно большой диапазон, что ука
зывает на некоторую нестабильность метеоро
логических условий зимнего сезона в позднем 
плейстоцене . Возможно, именно с такой неста
бильностью климатических условий связаны и 
вариации дейтериевого эксцесса в жильном льду .

Дейтериевый эксцесс. Только ограничен
ный объём изотопных данных с величина
ми dexc > 10 ‰ получен для ПЖЛ криолито
зоны арктических побережий возрастом от 24 
до 14 тыс . л . Например, для ПЖЛ Сеяхинской 
едомы, значения δ18О льда которой близки к по
лученным нами и лёд которой датирован от 23 
до 15 тыс . л .н . [22], был отмечен экскурс значе
ний dexc до 19 ‰ [17, 26] . Для большинства ис
следованных геокриологических разрезов вели
чины dexc в ПЖЛ не превышают 10 ‰ . Крупные 
сингенетические сартанские (МИС2) жилы на 
мысе Сопочная Карга в отложениях второй тер
расы Енисея характеризуются величинами dexc 
от 2,6 до 10,9 ‰ (46 образцов) [23] . Значение 
dexc в среднем меньше 10 ‰ (от 8,2 до 10,2 ‰) 
отмечено в повторножильных льдах разреза 
«мыс Макаревича – устье р . Крестьянка» сар
танскоголоценовой толщи, значения d18О и 
dD в которых изменяются от −23,5 до −22,0 ‰ 
и от −179,7 до −167,7 ‰ соответственно [23] . 
В сингенетических ПЖЛ нижнего яруса в рай
оне пос . Диксон значения d18О составляют от 
−26,8 до −24,3 ‰, dexc = 9,3 ‰ [23] . 

В жилах позднеплейстоценового возрас
та (< 18  тыс . л .н .) мыса Саблер (26 образцов) 
значение dexc = 13,9 ‰ [15] . В жилах возрас
том от 20 до 26 тыс . л .н . на Таймыре (оз . Лабаз), 
пове Быковском и о . Большом Ляховском сред
ние величины dexc составили от 3 до 9,2 ‰ [13] . 
При детальном рассмотрении изотопных дан
ных, полученных по ПЖЛ позднеплейсто
ценового возраста с о . Большой Ляховский, 
видно, что из 174 образцов ледового комплек
са, формирование которого датировано от 55 до 
28 тыс . л .н . [11], только 10 образцов льда при 
среднем значении dexc = 10,3 ‰ характеризу
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ются максимальными величинами до 15,1 ‰; 
ещё шесть образцов льда при среднем значе
нии dexc = 11,3 ‰ демонстрируют максимум 
в 15,4 ‰ . Возраст этого льда по соотношению 
абсолютной высоты отбора и выполненного да
тирования вмещающих жилы отложений [11] 
может быть условно принят в 35 и 28 (или мо
ложе) тыс . лет соответственно . Таким образом, 
высокие величины dexc в позднеплейстоценовых 
ПЖЛ составляют небольшую часть всех полу
ченных значений . Это показывает, что период 
позднего плейстоцена, соответствующий изо
топной стадия МИС2, характеризовался кли
матической нестабильностью, связанной либо 
с глобальной циркуляцией атмосферы, либо с 
большой вариативностью локальных климати
ческих условий . 

В голоценовых ПЖЛ высокие величины dexc 
чаще отмечены в Западной Сибири, а не в Вос
точной . Голоценовые ледяные жилы отража
ют более высокие температуры воздуха зимнего 
периода по сравнению с поздним плейстоце
ном – увеличение значений δ18О и δD в среднем 
на 6 и 40 ‰ соответственно характеризует кли
матическую границу плейстоцен–голоцен, что 
было установлено как по подземным льдам, так 
и по Гренландским ледниковым кернам .Однако 
поведение дейтериевого эксцесса не так одно
значно . Голоценовые жилы (МИС1) в районе 
пос . Диксон имеют значения dexc около 11 ‰, а 
в голоценовых жилах в отложениях второй тер
расы Енисея значения dexc составили от 4,4 до 
13,8 ‰ – это максимальное значение по 29 об
разцам [23] . Ранее относительно высокие значе
ния dexc ( > 10 ‰) для голоценовых ПЖЛ были 
получены близ г . Воркута [29], где они соста
вили от 9 до 13,8 ‰ . Отметим, что при перехо
де от плейстоцена к голоцену при выраженном 
сдвиге значений δ18О и δD практически не от
мечено значительного изменения в величинах 
dexc в ПЖЛ Восточной Сибири . Немного увели
чивающиеся средние значения dexc (около 2 ‰ 
для Ойгосского Яра и около 1 ‰ для о . Боль
шой Ляховский), которые соответствуют пере
ходу от позднеплейстоценового криохрона к го
лоцену [11, 18], соответствуют наблюдениям на 
мысе Мамонтов Клык [30] и в дельте р . Лена [31] 
и указывают на довольно постоянные пути об
разования и переноса влаги . Напротив, сред
ние значения dexc в ПЖЛ на пове Быковский 

показывают выраженный сдвиг в сторону уве
личения dexc [12] в голоцене . Пожалуй, это – 
единственные данные (кроме полученных нами 
и Ю .К . Васильчуком для Сеяхинского разреза 
позднеплейстоценовых ПЖЛ) с такими высоки
ми значениями dexc . В 109 образцах позднеголо
ценового жильного льда аласной котловины, да
тированного от 3285 до 1171 калиброванных л .н . 
(обр . BYK A2 в работе [12]), величины dexc со
ставили от 10,7 до 17,8 ‰ . Возможно, такие вы
сокие dexc в позднеголоценовых жилах не были 
получены только потому, что пока не удалось 
опробовать жильный лёд моложе 3 тыс . лет в 
других разрезах Восточной Сибири . Высокие 
значения dexc в таких молодых жилах отражают 
существенные изменения локального или регио
нального режима влажности и переноса воздуш
ных масс позднеголоценового времени . 

После того, как В . Дансгор предложил до
полнительный расчётный параметр – дейтерие
вый эксцесс dexc = δD − 8δ18O [6] как показатель 
неравновесности формирования изотопного со
става осадков, он стал использоваться в палео
климатологии по ледниковым кернам . Л . Мер
ливат и Ж . Жузель [32] показали, что величина 
dexc связана с условиями в районе испарения 
влаги, которая затем выпадает в виде атмосфер
ных осадков . Они разработали первую теорети
ческую модель процессов фракционирования 
изотопов кислорода и водорода при испарении 
с поверхности океана, которая до сих пор широ
ко используется . Согласно этой модели, величи
на dexc в водяном паре связана с относительной 
влажностью воздуха над поверхностью океана и 
с температурой поверхности моря . Ограничен
ные наблюдения за изотопным составом водя
ного пара некоторых регионов подтверждают 
приоритетное влияние относительной влажно
сти на изменчивость dexc, в то время как влия
ние температуры остаётся труднооцениваемым 
в этом контексте . Основываясь на теории ис
парения и наблюдениях на границе атмосфе
ра/океан, модель [32] также учитывает влия
ние скорости ветра на процессы кинетического 
фракционирования во время испарения и, сле
довательно, на величину dexc в паре . Послед
ними исследованиями установлено, что ветро
вой режим практически не влияет на величину 
dexc [4] и изотопный состав кислорода и водоро
да пара обусловлен относительной влажностью 
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воздуха и температурой поверхности: увеличе
ние относительной влажности воздуха над мор
ской поверхностью на 10% приводит к сниже
нию dexc приблизительно на 3 ‰, а увеличение 
температуры на 10 °C вызывает увеличению dexc 
приблизительно на 3 ‰ .

Изменения циркуляции атмосферы, кото
рые влияют на увеличение dexc в ПЖЛ, могут 
быть как локального/регионального, так и гло
бального масштаба . Единственный глобальный 
фактор, влияющий на изотопный состав осад
ков на территории криолитозоны России, кото
рый можно исключить из рассмотрения, – суще
ствование обширного покровного оледенения 
на севере Европейской части . Для территории 
от Ямала до Якутии общий характер циркуля
ции в период 34–10 тыс . л .н . менялся очень 
мало [10, 27] . А на Западном Ямале и побережьях 
Байдарацкой губы установлены континенталь
ные (аллювиальные, озёрные, лагунные, эоло
вые) отложения, формировавшиеся в период от 
современности до 37 тыс . л .н . [33] . Таким обра
зом, в позднем плейстоцене на Ямале шло не
прерывное прибрежноморское и континенталь
ное осадконакопление, что исключает мощное 
покровное оледенение [34] . То, что dexc > 10 ‰ 
отмечается в отдельных образцах ПЖЛ на Ямале 
и дальше по арктическому побережью на вос
ток (мыс Саблера, отдельные образцы ПЖЛ на 
о . Большой Ляховский), может указывать на 
масштабные атмосферные изменения в период 
20–14 тыс . л .н . А то, что таких образцов ПЖЛ с 
высокими dexc было получено мало, возможно, 
свидетельствует о довольно кратковременных 
периодах, в течение которых изменившаяся об
становка повлияла на величину dexc .

Одна из возможных причин – изменение 
в источнике пара: смещение основного райо
на происхождения влаги . Чтобы описать по
лученные данные (с возросшими величинами 
dexc при относительно постоянных значениях 
δ18О), нужно предположить смещение источни
ка пара к югу при уменьшении относительной 
влажности воздуха . Такая ситуация возможна, 
если увеличивается протяжённость на юг мор
ского льда в Северной Атлантике и происходят 
крупные отколы и выносы айсбергов у берегов 
Гренландии, что вызвало перемещение обла
сти формирования пара (области испарения) на 
юг . Такие изменения в Атлантике установлены 

для второй фазы события Хайнриха (Heinrich 
Stadial 1 – от 17,5 до 14,7 тыс . л .н .) по исследо
ванию Гренландского ледяного керна NGRIP . 
В ледниковом керне для периода, предшество
вавшего переходу плейстоцен/голоцен, отмече
ны резкие изменения в величине dexc – от 5 до 
14 ‰) [35] . При этом распространение на юг 
большого количества морского льда и айсбергов 
должно было повлиять на уменьшение темпера
туры поверхностного слоя воды в Атлантике, и, 
следовательно, смещение района испарения на 
юг не означало увеличение температуры воды и 
не приводило к выраженному увеличению зна
чений δ18О формирующихся осадков . Наличие 
морского льда в зимний сезон также удовлетво
ряет предположению о низких величинах отно
сительной влажности воздуха (а следовательно, 
высоких значениях dexc) . Возможно, этот про
цесс смещения источника пара действительно 
затрагивал глобальную атмосферную циркуля
цию в Северном полушарии .

Смещение к югу основного районапостав
щика влаги в Атлантике также могло сопровож
даться изменением (удлинением) траектории 
движения воздушных масс, приносящих осадки 
на Ямал . Пролегание путей движения воздуш
ных масс над континентом могло вызывать вы
раженное изотопное обеднение на последних 
ступенях рэлеевской дистилляции и возрастание 
дейтериевого эксцесса . 

Возникновение высоких значений dexc жиль
ного льда, по нашему мнению, не может быть 
связано с увеличением доли зимнего снега по 
сравнению с количеством весенних осадков . Этот 
процесс должен сопровождаться не только ро
стом dexc, но и уменьшением значений δ18О, что 
логично следует из преобладания зимнего изо
топно лёгкого снега . По нашим данным, образцы 
с высокими значениями dexc имеют те же значе
ния δ18О, что и образцы с невысокими значени
ями dexc, следовательно, мы не можем констати
ровать, что выделяется тренд уменьшения δ18О с 
ростом dexc (частично и потому, что данных для 
этого недостаточно) . Если предполагать неизмен
ную картину заполнения морозобойной трещины 
в течение длительного времени смесью зимнего, 
весеннего снега и весенних осадков, то рост dexc 
в этой смеси скорее показывает не только изме
нение пропорции смешивания, но и изменения 
изотопных параметров самих компонентов .
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Выводы

1 . Исследован изотопный состав кислорода и 
водорода повторножильного льда на Централь
ном Ямале . Значения δ18О и δD льда изменяют
ся от −21,2 до −26,2 ‰ (среднее −24,8 ‰) и от 
−157,5 до −203,1 ‰ (среднее −187,6 ‰) соот
ветственно . В целом, все полученные значения 
описываются уравнением линейной регрессии 
δD = 8δ18О + 10,5 ‰ (R2 = 0,9) . 

2 . Величины дейтериевого эксцесса dexc из
меняются от 6,3 до 17,4 ‰ при среднем зна
чении 10,5 ‰ . Для 11 образцов льда отмечены 
высокие значения dexc (от 12 до 17 ‰), что не
обычно для этого типа льда . Немногочисленные 
свидетельства высоких значений dexc в жильном 
льду описаны в литературе для разрезов Сеяхин
ской едомы (повторножильного льда, сформи
рованного от 23 до 15 тыс . л .н .) и мыса Сабле
ра, датированного моложе 18 тыс . л .н . Величина 
dexc, возможно, отражает нестабильные клима
тические условия позднего плейстоцена, связан
ные с изменением в источнике пара и пролега
нием траекторий движения воздушных масс над 
континентальной частью, что при общем запад
ном переносе приводило к выраженному изо
топному истощению и высоким значениям dexc .

3 . По изотопным характеристикам исследо
ванный повторножильный лёд соответствует 
жильным льдам Ямала, формировавшимся в те
чение изотопной стадии МИС2 (конец позд
него плейстоцена) . Изотопный состав кисло

рода свидетельствует о температурах холодного 
периода времени формирования жилы около 
13 тыс . л .н . порядка −22,8 ÷ −26,8 °C (в среднем 
на 5–9 °C холоднее современных) и январских 
температурах от −34,2 до −40,2 °C (на 8–14 °C 
холоднее современных) . Эти температуры близ
ки к ранее реконструированным температурам 
холодного периода по Сеяхинскому разрезу .

Благодарности. Авторы благодарят НП «Россий
ский центр освоения Арктики» за содействие в 
организации полевых работ . Ю .Н . Чижова ис
кренне признательна проф . Ю .К . Васильчуку за 
обсуждение научной проблематики . Работа вы
полнена при финансовой поддержке РФФИ в 
рамках научных проектов: № 190500813 – изо
топные определения и интерпретация, полевые 
работы Ю .Н . Чижовой; № 180560272 – обоб
щение данных; № 180560222 – изучение тер
моцирков и полевые работы А .В . Хомутова и 
Е .М . Бабкина .

Acknowledgments. We thank Russian Center for Arc
tic Development for assistance in organization of 
field work . Ju .N . Chizhova sincerely grateful to Prof . 
Yu .K . Vasilchuk for a discussion . This work was fi
nancially supported by the Russian Foundation for 
Basic Research (projects № 190500813 – isotopic 
analysis and interpretation, field works of Yu .N . Chi
zhova, № 180560272 – data compilation, № 18
0560222 – study of thermal circuses and field work 
of A .V . Khomutov and E .M . Babkin) .

Литература

1 . Слагода Е.А., Опокина О.Л., Рогов В.В., Курчато-
ва А.Н. Строение и генезис подземных льдов в 
верхненеоплейстоценголоценовых отложениях 
мыса МарреСале (Западный Ямал) // Криосфера 
Земли . 2012 . Т . 16 . № 2 . С . 9–22 .

2 . Васильчук Ю.К., Васильчук А.К., Буданцева Н.А. 
Изотопный и споровопыльцевой состав пласто
вой ледяной залежи на реке Мордыяха, Централь
ный Ямал // ДАН . 2012 . Т . 446 . № 2 . С . 204–208 . 

3 . Pfahl S., Sodemann H. What controls deuterium excess 
in global precipitation? // Climate of the Past . 2014 . 
V . 10 . P . 771–781 . 

4 . Bonne J-L., Behrens M., Meyer H., Kipfstuhl S., Rabe B., 
Schonicke L., Steen-Larsen H.C., Werner M. Resolv
ing the controls of water vapour isotopes in the At
lantic sector // Nature communications . 2019 . № 10 . 
Р . 1632 . doi .org/10 .1038/s41467019092426 .

References

1 . Slagoda E.A., Opokina O.L., Rogov V.V., Kurchato-
va A.N. The structure and genesis of underground ice 
in the Upper PleistoceneHolocene sediments of Cape 
MarreSale (Western Yamal) . Kriosfera Zemli. Earth 
Cryosphere . 2012, 16 (2): 9–22 . [In Russian] .

2 . Vasilchuk Yu.K., Vasilchuk A.K., Budantseva N.A. Izotopnyy 
i sporovo-pyl'tsevoy sostav plastovoy ledyanoy zalezhi na reke 
Mordyyakha, Tsentral'nyy Yamal. Isotope and sporepollen 
composition of the ice sheet on the Mordyyakha river, Cen
tral Yamal . Doklady Akademii Nauk. Reports of the Acad
emy of Sciences . 2012, 446 (2): 204–208 . [In Russian] .

3 . Pfahl S., Sodemann H. What controls deuterium excess in 
global precipitation? Climate of the Past . 2014, 10: 771–781 . 

4 . Bonne J-L., Behrens M., Meyer H., Kipfstuhl S., Rabe B., 
Schonicke L., Steen-Larsen H.C., Werner M. Resolving 
the controls of water vapour isotopes in the Atlantic 
sector . Nature communications . 2019, 10: 1632 . doi .
org/10 .1038/s41467019092426 .



 147 

Ю.Н. Чижова и др.

5 . Opel T., Meyer H., Wetterich S., Laepple T., Murton J. Ice 
wedges as archives of winter paleoclimate: A review // Per
mafrost and Periglacial Processes . 2018 . V . 29 . P . 199–209 .

6 . Dansgaard W. Stable isotopes in precipitation // Tellus . 
1964 . V . 16 . P . 436–468 . 

7 . Michel F.A. Isotope investigations of permafrost waters 
in northern Canada . PhD . Canada: University of Wa
terloo, 1982 . 424 с .

8 . Mackay J.R. Oxygen isotope variations in permafrost, 
Tuktoyaktuk Peninsula area, Northwest Territories . 
Current Research . Part B . Geological Survey of Cana
da . 1983 . Paper 831B . Р . 67–74 . 

9 . Васильчук Ю.К. Реконструкции палеоклимата позд
него плейстоцена и голоцена на основе изотопных 
исследований подземных льдов и вод криолитозо
ны // Водные ресурсы . 1990 . № 6 . С . 162–170 .

10 . Васильчук Ю.К. Изотопнокислородный состав 
подземных льдов (опыт палеогеокриологических 
реконструкций): В 2 т . М .: РИО Мособлупрполи
графиздат, 1992 . Т . 1 . 420 с . Т . 2 . 264 с .

11 . Meyer H., Dereviagin A.Y., Siegert C., Schirrmeister L., 
Hubberten H.W. Palaeoclimate reconstruction on Big 
Lyakhovsky Island, North Siberia – Hydrogen and 
oxygen isotopes in ice wedges // Permafrost and Peri
glacial Processes . 2002 . V . 13 . P . 91–105 . 

12 . Meyer H., Dereviagin A.Y., Siegert C., Hubberten H.W. 
Paleoclimate studies on Bykovsky Peninsula, North 
Siberia hydrogen and oxygen isotopes in ground ice // 
Polarforschung . 2002 . V . 70 . P . 37–51 .

13 . Wetterich S., Rudaya N., Tumskoy V., Andreev A.A., 
Opel T., Schirrmeister L., Meyer H. Last Glacial Maxi
mum records in permafrost of the East Siberian Arctic // 
Quaternary Science Reviews . 2011 . V . 30 . P . 3139–3151 .

14 . Dereviagin A.Yu., Meyer H., Chizhov A.B., Hubberten H.W., 
Simonov E.F. New data on the isotopic composition and 
evolution of modern ice wedges in the Laptev Sea region // 
Polarforschung . 2002 . № 70 . Р . 27–35 .

15 . Деревягин А.Ю., Чижов А.Б., Брезгунов В.С., Хуб-
бертен Г.В., Зигерт К. Изотопный состав повтор
ножильных льдов мыса Саблера (оз . Таймыр) // 
Криосфера Земли . 1999 . Т . 3 . № 3 . С . 41–49 .

16 . Стрелецкая И.Д., Васильев А.А., Облогов Г.Е., Ма-
тюхин А.Г. Изотопный состав подземных льдов 
Западного Ямала (МарреСале) // Лёд и Снег . 
2013 . № 2 (122) . C . 83–92 .

17 . Vasil’chuk Yu.K., Jungner H., Vasil’chuk A.C. 14C dating 
of peat and δ18О – δD in ground ice from Northwest 
Siberia // Radiocarbon . 2001 . V . 43 . № 2B . P . 527–540 .

18 . Opel T., Wetterich S., Meyer H., Dereviagin A.Y., 
Fuchs M.C., Schirrmeister L. Groundice stable iso
topes and cryostratigraphy reflect late Quaternary pa
laeoclimate in the Northeast Siberian Arctic (Oyo
gos Yar coast, Dmitry Laptev Strait) // Climate of the 
Past . 2017 . V . 13 . P . 587–611 .

19 . Лейбман М.О., Хомутов А.В. Стационар «Васьки
ны дачи» на центральном Ямале: 30 лет исследова
ний // Криосфера Земли . 2019 . Т . 23 . № 1 . С . 91–95 .

20 . Данилов И.Д. Пластовые льды и субаквальный 
криолитогенез // Геокриологические исследова
ния . М .: изд . МГУ, 1989 . С . 16–29 .

21 . Porter T.J., Opel T. Recent advances in paleoclimato
logical studies of Arctic wedge and poreice stable

5 . Opel T., Meyer H., Wetterich S., Laepple T., Murton J. Ice 
wedges as archives of winter paleoclimate: A review . Per
mafrost and Periglacial Processes . 2018, 29: 199–209 .

6 . Dansgaard W. Stable isotopes in precipitation . Tellus . 
1964, 16: 436–468 . 

7 . Michel F.A. Isotope investigations of permafrost waters 
in northern Canada . PhD . Canada: University of Wa
terloo, 1982: 424 p .

8 . Mackay J.R. Oxygen isotope variations in permafrost, 
Tuktoyaktuk Peninsula area, Northwest Territories . 
Current Research . Part B . Geological Survey of Cana
da . 1983, Paper 831B: 67–74 . 

9 . Vasilchuk Yu.K. Paleoclimatic reconstruction of the Late 
Pleistocene and Holocene based on isotopic studies of 
underground ice and cryolithozone waters . Vodnyye 
resursy. Water resources . 1990, 6: 162–170 . [In Russian] .

10 . Vasilchuk Yu.K. Izotopno-kislorodnyy sostav podzem-
nykh l'dov (opyt paleogeokriologicheskikh rekon-
struktsiy) . Isotopeoxygen composition of underground 
ices (experience of paleogeocryological reconstruc
tions): In 2 v . Moscow: RIO Mosobluprpolygraphiz
dat, 1992 . V . 1: 420 p . V . 2: 264 p . [In Russian] .

11 . Meyer H., Dereviagin A. Y., Siegert C., Schirrmeister L., 
Hubberten H.W. Palaeoclimate reconstruction on Big 
Lyakhovsky Island, North Siberia – Hydrogen and ox
ygen isotopes in ice wedges . Permafrost and Periglacial 
Processes . 2002, 13: 91–105 . 

12 . Meyer H., Dereviagin A. Y., Siegert C., Hubberten H.W. 
Paleoclimate studies on Bykovsky Peninsula, North 
Siberia hydrogen and oxygen isotopes in ground ice . 
Polarforschung . 2002, 70: 37–51 .

13 . Wetterich S., Rudaya N., Tumskoy V., Andreev A. A., 
Opel T., Schirrmeister L., Meyer H. Last Glacial Maxi
mum records in permafrost of the East Siberian Arctic . 
Quaternary Science Reviews . 2011, 30: 3139–3151 .

14 . Dereviagin A.Yu., Meyer H., Chizhov A.B., Hubberten 
H.W., Simonov E.F. New data on the isotopic composi
tion and evolution of modern ice wedges in the Laptev 
Sea region . Polarforschung . 2002, 70: 27–35 .

15 . Derevyagin A.Yu., Chizhov A.B., Brezgunov V.S., Hub-
berten G.V., Siegert K. Isotopic composition of icewedge 
ices of Cape Sabler (Lake Taimyr) . Kriosfera Zemli. 
Earth Cryosphere . 1999, 3 (3): 41–49 . [In Russian] .

16 . Streletskaya I.D., Vasiliev A.A., Oblogov G.E., Ma-
tyukhin A.G. Isotopic composition of underground ices 
of the Western Yamal (MarreSale) . Led i Sneg. Ice 
and Snow . 2013, 2 (122): 83–92 . [In Russian] .

17 . Vasil’chuk Yu.K., Jungner H., Vasil’chuk A.C. 14C dating 
of peat and δ18О – δD in ground ice from Northwest 
Siberia . Radiocarbon . 2001, 43 (2B): 527–540 .

18 . Opel T., Wetterich S., Meyer H., Dereviagin A. Y., Fuchs 
M. C., Schirrmeister L. Groundice stable isotopes and 
cryostratigraphy reflect late Quaternary palaeoclimate in 
the Northeast Siberian Arctic (Oyogos Yar coast, Dmit
ry Laptev Strait) . Climate of the Past . 2017, 13: 587–611 .

19 . Leibman M.O., Khomutov A.V. The Vaskiny Dachi station 
in central Yamal: 30 years of research . Kriosfera Zemli . 
Earth Cryosphere . 2019, 23 (1): 91–95 . [In Russian] .

20 . Danilov I.D. Formation ice and subaquatic cryolitho
genesis . Geokriologicheskiye issledovaniya. Geocryologi
cal studies . Moscow: MGU, 1989: 16–29 . [In Russian] . 

21 . Porter T.J., Opel T. Recent advances in paleoclimatologi
cal studies of Arctic wedge and poreice stablewater iso
tope records . Permafrost and Periglacial Process . 2020, 31 
(1): 429–441 . https://doi .org/10 .1002/ppp .2052 .



Палеогляциология

 148 

water isotope records // Permafrost and Periglacial 
Process . 2020 . V . 31 . № 1 . С . 429–441 . https://doi .
org/10 .1002/ppp .2052 . 

22 . Васильчук Ю.К., Буданцева Н.А., Васильчук А.К. 
Высокоразрешающая изотопнокислородная диа
грамма позднеплейстоценовых повторножиль
ных льдов Сеяхинской едомы, Восточный Ямал // 
ДАН . 2019 . Т . 487 . № 2 . С . 208–211 .

23 . Облогов Г.Е. Эволюция криолитозоны побережья 
и шельфа Карского моря в позднем неоплейстоце
не – голоцене: Дис . на соиск . уч . степ . канд . геол .
мин . наук . Тюмень: Инт криосферы Земли СО 
РАН, 2016 . 197 с .

24 . Попов А.И. Мерзлотные явления в земной коре 
(криолитология) . М .: изд . МГУ, 1967 . 304 с .

25 . Романовский Н.Н. Основы криогенеза литосферы . 
М .: Издво МГУ, 1993 . 336 с .

26 . Васильчук Ю.К. Повторножильные льды: гетеро
цикличность, гетерохронность, гетерогенность . 
М .: Издво МГУ, 2006 . 404 с .

27 . Стрелецкая И.Д., Васильев А.А., Облогов Г.Е., То-
карев И.В. Реконструкция палеоклимата Россий
ской Арктики в позднем неоплейстоценеголоце
не на основе данных по изотопному составу по
лигональножильных льдов // Криосфера Земли . 
2015 . Т . 19 . № 2 . С . 98–106 .

28 . Nikolayev V.I., Mikhalev D.V. An oxygen isotope paleo
thermometer from ice in Siberian permafrost // Qua
ternary Research . 1995 . V . 43 . № 1 . P . 14–21 .

29 . Васильчук Ю.К., Папеш В., Ранк Д., Сулержицкий Л.Д., 
Васильчук А.К., Буданцева Н.А., Чижова Ю.Н. Пер
вые для севера Европы 14Сдатированные изотоп
нокислородная и дейтериевая диаграммы из повтор
ножильного льда близ города Воркуты // ДАН . 2005 . 
Т . 400 . № 5 . С . 684–689 . 

30 . Boereboom T., Samyn D., Meyer H., Tison J.-L. Stable 
isotope and gas properties of two climatically contrast
ing (Pleistocene and Holocene) ice wedges from Cape 
Mamontov Klyk, Laptev Sea, northern Siberia // The 
Cryosphere . 2013 . V . 7 . P . 31–46 . 

31 . Wetterich S., Kuzmina S., Andreev A.A., Kienast F., 
Meyer H., Schirrmeister L., Kuznetsova T., Sierralta M. 
Palaeoenvironmental dynamics inferred from late Qua
ternary permafrost deposits on Kurungnakh Island, 
Lena Delta, Northeast Siberia, Russia // Quaternary 
Science Reviews . 2008 . V . 27 . P . 1523–1540 .

32 . Merlivat L., Jouzel J. Global climatic interpretation of 
the deuteriumoxygen 18 relationship for precipitation // 
Journ . of Geophys . Research . 1979 . V . 84 . P . 5029–5033 .

33 . Forman S.L., Ingolfsson O., Gataullin V., Manley W., 
Lokrantz H. Late Quaternary stratigraphy, glacial lim
its, and paleoenvironments of the Marresale Area, 
western Yamal Peninsula, Russia // Quaternary Re
search . 2002 . V . 57 . № 3 . P . 355–370 .

34 . Белова Н.Г. Пластовые льды югозападного побере
жья Карского моря . М .: МАКС Пресс, 2014 . 180 с .

35 . Landais A., Capron E., Masson-Delmotte V., Toucanne S., 
Rhodes  R., Popp T., Vinther B., Minster B., Prié F. Ice core 
evidence for decoupling between midlatitude atmospheric 
water cycle and Greenland temperature during the last 
deglaciation // Climate of the Past . 2018 . V . 14 . P . 1405–
1415 . doi .org/10 .5194/cp1414052018 .

22 . Vasilchuk Yu.K., Budantseva N.A., Vasilchuk A.K . 
Highresolution isotopeoxygen diagram of the Late 
Pleistocene icewedge ice of the Seyakha Edoma, East 
Yamal . Doklady Akademii Nauk. Reports of the Acad
emy of Sciences . 2019, 487 (2): 208–211 . [In Russian] .

23 . Oblogov G.E. Evolyutsiya kriolitozony poberezh'ya i shel'fa 
Karskogo morya v pozdnem neopleystotsene – golotsene. 
Dissertatsiya na soiskaniye uchenoy stepeni kandidata ge-
ologo-mineralogicheskikh nauk. Evolution of the perma
frost zone of the coast and shelf of the Kara Sea in the 
Late Neopleistocene – Holocene . PhD . Tyumen: Insti
tut kriosfery Zemli SO RAN, 2016: 197 p . [In Russian] .

24 . Popov A.I. Merzlotnyye yavleniya v zemnoy kore (krioli-
tologiya). Permafrost phenomena in the earth's crust 
(cryolithology) . Moscow: Moscow University Press, 
1967: 304 p . [In Russian] .

25 . Romanovsky N.N. Osnovy kriogeneza litosfery. Basics of 
cryogenesis of the lithosphere . Moscow: Moscow Uni
versity Press, 1993: 336 p . [In Russian] .

26 . Vasilchuk Yu.K. Povtorno-zhil'nyye l'dy: geterotsikli-
chnost', geterokhronnost', geterogennost'. Ice wedge: het
erocyclicity, heterogeneity, heterogeneity . Moscow: 
Moscow University Press, 2006: 404 p . [In Russian] .

27 . Streletskaya I.D., Vasiliev A.A., Oblogov G.E., Tokarev I.V. 
Reconstruction of the paleoclimate of the Russian Arctic 
in the Late NeopleistoceneHolocene based on the isoto
pic composition of polygonal ice wedges . Kriosfera Zemli. 
Earth Сryosphere . 2015, 19 (2): 98–106 . [In Russian] .

28 . Nikolayev V.I., Mikhalev D.V. An oxygen isotope paleo
thermometer from ice in Siberian permafrost . Quater
nary Research . 1995, 43 (1): 14–21 .

29 . Vasilchuk Yu.K., Papesh V., Rank D., Sulerzhitsky L.D., 
Vasilchuk A.K., Budantseva N.A., Chizhova Ju.N. The 
first 14Cdated isotopeoxygen and deuterium diagrams 
from revein ice near the city of Vorkuta for the north of 
Europe . Doklady Akademii Nauk. Reports of the Acad
emy of Sciences . 2005, 400 (5): 684–689 . [In Russian] .

30 . Boereboom T., Samyn D., Meyer H., Tison J.-L. Stable 
isotope and gas properties of two climatically contrast
ing (Pleistocene and Holocene) ice wedges from Cape 
Mamontov Klyk, Laptev Sea, northern Siberia . The 
Cryosphere . 2013, 7: 31–46 . 

31 . Wetterich S., Kuzmina S., Andreev A. A., Kienast F., 
Meyer H., Schirrmeister L., Kuznetsova T., Sierralta M. 
Palaeoenvironmental dynamics inferred from late Qua
ternary permafrost deposits on Kurungnakh Island, 
Lena Delta, Northeast Siberia, Russia // Quaternary 
Science Reviews . 2008, 27: 1523–1540 .

32 . Merlivat L., Jouzel J. Global climatic interpretation of 
the deuteriumoxygen 18 relationship for precipitation . 
Journ . of Geophys . Research . 1979, 84: 5029–5033 .

33 . Forman S.L., Ingolfsson O., Gataullin V., Manley W., Lokrantz 
H. Late Quaternary stratigraphy, glacial limits, and paleoen
vironments of the Marresale Area, western Yamal Peninsula, 
Russia . Quaternary Research . 2002, 57 (3): 355–370 .

34 . Belova N.G. Plastovyye l'dy yugo-zapadnogo poberezh'ya Kar-
skogo morya. Massive ices of the southwestern coast of the 
Kara Sea . Moscow: MAX Press, 2014: 180 p . [In Russian] .

35 . Landais A., Capron E., Masson-Delmotte V., Toucanne 
S., Rhodes R., Popp T., Vinther B., Minster B., Prié F. 
Ice core evidence for decoupling between midlatitude 
atmospheric water cycle and Greenland temperature 
during the last deglaciation . Climate of the Past . 2018, 
14: 1405–1415 . doi .org/10 .5194/cp1414052018 .



 149 

Лёд и Снег · 2021 · Т. 61 · № 1

УДК 551.321 doi: 10.31857/S2076673421010078

Гляциоклиматические исследования Института географии РАН  
в кратере Восточной вершины Эльбруса в 2020 г.

© 2021 г. В.Н. Михаленко1*, С.С. Кутузов1, И.И. Лаврентьев1, П.А. Торопов1,2, 
Д.О. Владимирова1, А.А. Абрамов3, В.В. Мацковский1

1Институт географии РАН, Москва, Россия; 2Московский государственный университет имени М .В . Ломоносова, 
Москва, Россия; 3Институт физикохимических и биологических проблем почвоведения РАН, Пущино, Россия

*mikhalenko@igras .ru

Glacioclimatological investigations of the Institute of Geography, RAS,  
in the crater of Eastern Summit of Mt. Elbrus in 2020

V.N. Mikhalenko1*, S.S. Kutuzov1, I.I. Lavrentiev1, P.A. Toropov1,2,  
D.O. Vladimirova1, A.A. Abramov3, V.V. Matskovsky1

1Institute of Geography, Russian Academy of Sciences, Moscow, Russia; 2Lomonosov Moscow State University, Moscow, Russia; 
3Institute of Physicochemical and Biological Problems of Soil Science, Russian Academy of Sciences, Pushchino, Russia

*mikhalenko@igras .ru
Received November 1, 2020 / Revised November 24, 2020 / Accepted December 22, 2020

Keywords: Elbrus, ice core, meteorological regime, heat budget, heat flux, methane, ground temperature.

Summary
During the field campaign in August 18–30, 2020 the meteorological regime and heat balance of the glacier surface 
were investigated in the crater of Mt Elbrus Eastern Summit (5600 m a.s.l.) together with the GPR measurements of the 
ice thickness and seasonal snow cover. Preliminary data analysis allowed the following features: the predominance of 
synoptic fluctuations over the diurnal ones; the high values of average and maximum wind speed associated with the 
impact of jet streams and with influence of leeward storms; extremely high temporal variability of relative humidity 
and its very high deficit in cloudless conditions conducive to intensive evaporation and sublimation from the snow sur‑
face. The maximum thickness of ice in the crater reaches 100 m, and the average is 34 m. A new ice core with a length 
of 96.01 m from the glacier surface to its bed had been obtained. The drilling speed varied from 11 to 1 m/h, decreasing 
with depth from 4.5 to 4.0 m/h on average. The thickness of the snow‑firn mass is about 20 m, which is three times less 
than on the Western Plateau of Mt Elbrus. According to measurements in the borehole, temperature at the glacier bed 
is −0.6 °C. The calculated heat flux is 0.39 W/m2. Air sampling was carried out in the crater of the Eastern Summit of 
Elbrus and on the Garabashi glacier. Repeated measurements of the soil temperature in the fumarole field on the outer 
edge of the crater of the Elbrus Eastern Summit allow the conclusion that the temperature regime is stable.
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С 18 по 30  августа 2020  г. в кратере Восточной вершины Эльбруса впервые проводились наблю‑
дения за метеорологическим режимом и тепловым балансом ледника. Выполнена также радиоло‑
кационная съёмка толщины льда и сезонного снежного покрова, пробурена скважина от поверх‑
ности до ложа с получением керна льда, измерены температуры в скважине, в шурфе из сезонной 
снежной толщи отобраны образцы для изотопного, химического и спорово‑пыльцевого анализа, 
на поверхности фумарольного поля и в атмосфере над ледником взяты образцы газа, продолжен 
мониторинг температуры грунта на фумарольной площадке.

Введение

В августе 2020 г . сотрудниками Института 
географии РАН был выполнен комплекс иссле
дований в кратере Восточной вершины Эльбру

са на высоте 5600 м над ур . моря (все высоты в 
статье даны над ур . моря) (рис . 1) . Работы по из
учению глубинного строения ледников Эльбру
са, их метеорологического режима и теплового 
баланса ведутся в Институте географии с 2004 г ., 
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и их результаты опубликованы в недавно вы
шедшей монографии «Ледники и климат Эль
бруса [1] . На Западном плато Эльбруса в 2009 г . 
был получен ненарушенный керн льда от по
верхности до ложа длиной 182 м . Изза высо
кой скорости аккумуляции (около 1400 мм в .э .) 
возраст придонных слоёв льда составил около 
2 тыс . лет [2] . 

Значительная величина теплового потока 
(0,34 Вт/м2) [3] и относительно невысокая тем
пература на ложе ледника (−2,4 °С) не исклю
чают возможности донного таяния в наиболее 
глубоких слоях и потери части информации . 
Поэтому было высказано предположение, что 
в кратере Восточной вершины Эльбруса, рас
положенном выше плато на 500 м, годовая ак
кумуляция снега может быть значительно ниже 
изза ветрового перераспределения снега; тем
пература воздуха здесь, по наблюдениям 2013–
2015 гг ., опускается до −40 °С [1] . В ходе предва
рительных исследований на Восточной вершине 
была проведена серия радиолокационных съё
мок, показавшая, что толщина льда достигает 
100 м, и сделан анализ изотопного состава лед
никового льда [4] .

Согласно современным геологическим и 
гео физическим исследованиям, вулкан Эльбрус 
не утратил своей активности, но находится в 

пассивной фазе . Кальдера Эльбруса образова
лась около 800 тыс . лет тому назад, а затем пери
оды активной вулканической деятельности че
редовались с затишьями продолжительностью 
до 50 тыс . лет . В этот период происходили от
дельные извержения, в результате чего магмати
ческий очаг оставался в горячем состоянии [5–
7] . В голоцене интенсивность вулканической 
деятельности Эльбруса усилилась, что привело 
к формированию Восточной вершины . Послед
нее сильное извержение Эльбруса происходи
ло в I–II веках, а менее интенсивное – около 
900 лет тому назад [8] . О современной вулка
нической активности Эльбруса косвенно сви
детельствует наличие фумарольных полей на 
склонах Восточной вершины и тёплых мине
ральных источников вокруг вулкана . 

С 18 по 30 августа 2020 г . в кратере Восточ
ной вершины проводили наблюдения за метео
рологическим режимом и тепловым балансом 
ледника, была выполнена радиолокационная 
съёмка толщины льда и сезонного снежного по
крова, пробурена скважина от поверхности до 
ложа с получением керна льда, измерены темпе
ратуры в скважине, в шурфе из сезонной снеж
ной толщи отобраны образцы для изотопного, 
химического и споровопыльцевого анализов, 
проведён отбор образцов газа на поверхности 

Рис. 1. Ледник в кратере Восточной вершина Эльбруса . Фото И .И . Лаврентьева 30 августа 2020 г . 
Fig. 1. Glacier in the crater of the Eastern summit of Elbrus . Photo by I .I . Lavrentiev, August 30, 2020
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фумарольного поля и в атмосфере над ледни
ком, продолжен мониторинг температуры грун
та на фумарольной площадке, начатый в 2013 г . 

(рис . 2) . Кратер Восточной вершины Эльбруса 
заполнен ледником площадью 0,09 км2, распо
ложенном в диапазоне высот от 5621 до 5520 м . 

Рис. 2. Объекты исследования в кратере Восточной вершины Эльбруса в августе 2020 г .:
1 – профили радиозондирования на частоте 20 МГц; 2 – профили РЛЗ на частоте 1400 МГц; 3 – автоматическая метео
станция; 4 – скважина глубиной 96 м; 5 – снежный шурф; 6 – точка измерения температуры снежной толщи; 7 – точки 
отбора проб газа и измерения температуры грунта на фумарольной площадке; 8 – точки отбора проб газа на леднике; 9 – 
точки отбора образцов пыльцы с поверхности ледника; 10 – изогипсы поверхности ледника (проведены через 5 м) . 
А – А1, Б –Б1 – профили, радарограммы вдоль которых приведены на рис . 4 . В качестве подложки использован снимок 
19 августа 2020 г . с дрона DJI MAVIC 2 Pro в надир с высоты 200 м (фото А .А . Абрамова); создание ортофотоплана и 
цифровой модели рельефа выполнено в программе Agisoft Metashape
Fig. 2. Research objects in the crater of the Eastern summit of Elbrus in August 2020:
1 – radar profiles at a frequency of 20 MHz; 2 – radar profiles at 1400 MHz; 3 – automatic weather station; 4 – borehole 96 m; 5 – 
snow pit; 6 – snow cover temperature measurement site; 7 – points of gas sampling and measurement of soil temperature at the fu
marole site; 8 – points of gas sampling on the glacier; 9 – points of pollen sampling on the glacier surface; 10 – isohypses of the 
glacier surface (drawn every 5 m) . А–А1, Б–Б1 – the profiles along which the radarograms are shown in Fig . 4 . A photograph of 
August 19, 2020 from a DJI MAVIC 2 Pro unmanned aero vehicle in nadir from a height of 200 m (photo by A .А . Abramov) was 
used as a background, orthomosaic and digital elevation model creation in the Agisoft Metashape sortware
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Наклон поверхности льда в пределах кратера в 
среднем составляет 11° и меняется от 2–5° в при
вершинной области до 25–30° в восточной, кру
тонаклонённой части . Кратер Восточной вер
шины – самая верхняя часть области питания 
ледников Ирик и Джикиуганкез .

Метеорологические условия  
на Восточной вершине

Метеорологические наблюдения на Вос
точной вершине проводили с 20 по 30 августа 
2020 г . с целью накопления рядов данных о ти
пичных и экстремальных значениях метеоро
логических параметров в высокогорных зонах 
ледников, для валидации теплобалансовых бло
ков ледниковых моделей [9–11] и данных реа
нализов [12, 13], а также для физически обос
нованной оценки потери массы снега во время 
сильных метелей за счёт возгонки ледяных кри
сталлов и изменений турбулентного теплообме
на [14, 15] . Такие длительные и полные метео
рологические измерения на Восточной вершине 
Эльбруса выполнены впервые . Они включа
ли в себя: измерения температуры и влажно
сти воздуха на уровнях 1 и 2 м над снежной по
верхностью (ветровые датчики Campbell, Davis 
и акустический анемометр GILL), скорости, 
направления и порывистости ветра на высо
тах 0,25, 0,5 и 2 м (датчики Campbell и Davis), 
компонентов радиационного баланса (радио
метры KIPP&Zonen), турбулентных пульсаций 
трёх компонентов скорости ветра и температу
ры (акустический анемометр GILL) . Временнáя 
дискретность измерений составляла 1 мин, у 
акустического анемометра – 10 Гц . Результаты 
наблюдений представлены на рис . 3 и в таблице .

Первоначальный анализ данных позволил 
установить следующие особенности метеороло
гического режима на Восточной вершине: 1) ам
плитуда колебаний синоптического масштаба 
превышает амплитуду суточного хода основных 
величин; 2) высокие значения средней и макси
мальной скоростей ветра, связанные с прохож
дением атмосферных фронтов, переносом кине
тической энергии струйного течения из верхней 
тропосферы в среднюю, а также с эффектами 
подветренных бурь, которые проявляются и в 
высокогорных районах Эльбруса [1]; 3) чрез

вычайно высокая временнáя изменчивость от
носительной влажности (стандартное отклоне
ние вдвое выше, чем в среднегорных условиях) и 
очень высокий дефицит влажности в безоблач
ных условиях, что способствует интенсивному 
испарению и сублимации с поверхности снега . 

Среди метеорологических явлений наиболее 
часто повторяется низовая метель, суммарная 
продолжительность которой в период экспеди
ции составила около 48 ч . В условиях безоблач
ной погоды во время низовой метели происходит 
интенсивная сублимации снежных кристаллов 
в воздухе [14], что может существенно увеличи
вать потерю массы в области аккумуляции эльб
русских ледников . Полученные данные позволят 
оценить этот эффект количественно .

Из компонентов теплового баланса превали
рующую роль играет приходящая коротковол
новая радиация, величина которой в околополу
денные часы достигала 1150 Вт/м2 . Однако при 
среднем альбедо 70% и слабоотрицательных зна
чениях длинноволнового бюджета итоговый ра
диационный баланс не превышал 350 Вт/м2, что в 
среднем вдвое ниже, чем в области абляции лед
ников Кавказа [16] . Интересный результат – пре
обладание отрицательных значений турбулент
ных потоков тепла, среднее значение которых 
составило −35 Вт/м2 . Особенно интенсивным 
отвод тепла от поверхности был в штормовых ус
ловиях 21 и 23–24 августа, когда максимальные 
значения турбулентного потока тепла по моду
лю превышали 200 Вт/м2 . Таким образом, тур
булентный теплообмен в условиях Восточной 
вершины представляет собой расходную состав
ляющую теп лового баланса . Похожие результаты 
для Западного плато Эльбруса на основе расчёта 

Простейшие статистические характеристики основных 
метеорологических величин на Восточной вершине Эль-
бруса за период 20–30 августа 2020  г. (в скобках указано 
стандартное отклонение)

Параметры Значения
средние максимальные минимальные

Температура, °С −10,2(±3,7) 0,5 −19,7
Относительная 
влажность, % 51(±33) 100 5

Парциальное 
давление пара, 
гПа

1,3(±0,9) 5,6 0,2

Скорость ветра, 
м/с 6,1(±4,0) 20,8 –
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потоков тепла по аэродинамическим формулам 
приведены в работе [17] . Отметим также значи
тельный поток тепла в толщу снега, который по 

предварительным оценкам данных температур
ных измерений в пятиметрой скважине на метео
площадке достигал в отдельные дни 30 Вт/м2 .

Рис. 3. Метеорологические 
наблюдения на Восточной 
вершине Эльбруса:
а – автоматизированный метео
рологический комплекс, содер
жащий датчики температуры, 
влажности и скорости ветра 
Campbell и Davis, радиометры 
KIPP&ZONNEN; б – акустиче
ский анемометр GILL; в – ход 
основных метеорологических 
величин на уровне 2 м над по
верхностью: 1 – температуры 
воздуха, °С; 2 – максимальной 
скорости ветра, м/с; 3 – относи
тельной влажности, %; г – из
менчивость основных компо
нент теплового бюджета: 4 – ра
диационного баланса R, Вт/м2; 
5 – турбулентного потока тепла 
H, Вт/м2

Fig. 3. Meteorological obser
vations at the Eastern Summit 
of Elbrus:
a – an automated meteorological 
complex, including Campbell and 
Davis temperature, humidity and 
wind speed sensors, KIPP & ZON
NEN radiometers; б – the GILL 
acoustic anemometer; в – the 
course of the main meteorological 
values at the level of 2 meters above 
the surface: 1 – air tempera
ture, °C; 2 – maximum wind 
speed, m/s; 3 – relative humidi
ty, %; г – variability of main heat 
budget’s components: 4 – radia
tion balance R, W/m2; 5 – turbu
lent heat flux, W/m2
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Радиолокационные исследования

Наземные радиолокационные измерения тол
щины льда в кратере выполнены с помощью мо
ноимпульсного георадара ВИРЛ7 (20 МГц) по 
сети профилей общей протяжённостью 2,6 км 
(8700 точек измерений) . Оборудование (приёмник, 
передатчик, блок управления, источники питания 
и GPS) было смонтировано на рюкзаках и переме
щалось по леднику группой из трёх человек . Радар
ная и навигационная информация записывалась 
в автоматическом режиме с интервалом 0,5 с, или 

примерно каждые 30 см . Предварительный ана
лиз полученных данных в поле позволил правиль
но выбрать точку бурения: в 70 м к востоку от гео
метрического центра кратера, в самой глубокой его 
части . Пример радиолокационного разреза, прохо
дящего вблизи скважины, приведён на рис . 4, а . На 
радарограмме хорошо видна геометрия подлёдного 
ложа – его форма типична для кратера вулкана и 
напоминает воронку с довольно крутыми бортами . 
По предварительным оценкам, максимальная тол
щина льда в кратере достигает 100 м, а в среднем 
составляет 45 м . Совмещение всех радиолокаци

Рис. 4. Примеры радарограмм, полученных на частотах 20 Мгц (а) и 1400 МГц (б) в кратере Восточной вер
шины Эльбруса . 
П – поверхность ледника; Л – ложе ледника; С – слои в сезонной снежной толще . Положение разрезов приведено на рис . 2
Fig. 4. Examples of radarograms obtained at frequencies of 20 MHz (a) and 1400 MHz (б) in the crater of the Eastern 
summit of Elbrus .
П – glacier surface; Л – glacier bed; C – layers in the seasonal snow mass . The position of the sections is shown in Fig . 2
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онных данных позволит уточнить карты толщины 
льда и рельефа подлёдного ложа, построенные на 
основании данных предыдущих радиолокацион
ных съёмок 2006 и 2017 гг . с локаторами ВИРЛ6 и 
геородаром «Зонд 12е» соответственно [1] .

Кроме того, на Восточной вершине нами 
впервые была выполнена площадная радиоло
кационная съёмка толщины снежнофирновой 
толщи с помощью высокочастотного (1400 МГц) 
георадара «ПикорЛёд» . На профилях общей 
длиной около 2 км хорошо различаются слои в 
снежнофирновой толще до глубины около 5 м 
(см . рис . 4, б) . Совместная обработка радиоло
кационных данных, керна и образцов сезонной 
снежной толщи из неглубокого шурфа позволит 
выделить годовые слои на радарограммах и оце
нить пространственновременнóе распределе
ние аккумуляции в этой области Эльбруса .

Бурение скважины

Скважина в леднике (43,34804° с .ш ., 42,45606° в .д ., 
Н = 5565 м) была пробурена в период с 20 по 26 ав
густа 2020 г . за пять рабочих дней с помощью 
элект ромеханической установки компании Geo 
Tech (Япония) . Промывочные жидкости не при
менялись . Скорость бурения варьировала от 11 
до 1 м/ч, в среднем уменьшаясь с глубиной от 4,5 

до 4,0 м/ч . Скважина достигла ложа на глубине 
96,01 м . В керне после стратиграфического опи
сания измеряли плотность снега, фирна и льда 
(рис . 5) . Керн льда лишён ледяных прослоев, что 
указывает на отсутствие поверхностного таяния . 
Мощность снежнофирновой толщи составляет 
около 20 м, что в три раза меньше, чем на Западном 
плато . Переход фирна в лёд, в отличие от плато, 
происходит достаточно резко . Более того, значе
ние глубины замыкания пор – одно из самых низ
ких для сухих условий льдообразования . К основ
ным факторам, вызывающим процесс уплотнения 
снежнофирновой толщи, относятся среднегодо
вая температура и скорость аккумуляции снега; до
полнительно на процесс уплотнения могут влиять 
и другие метеопараметры (скорость ветра, влаж
ность, и т .п .) . Вероятно, быстрый переход фирна в 
лёд может быть связан с постоянными сильными 
ветрами на Восточной вершине и повышенной ве
тровой упаковкой верхней части снежнофирновой 
толщи . Однако не исключено влияние и других ме
ханизмов, например теплового потока .

Температурные измерения в скважине

После завершения бурения и выстаивания 
тампонированной скважины в течение суток с 
помощью термистора в ней была измерена тем

Рис. 5. Результаты измерения плотности и 
температуры в скважине на леднике в крате
ре Восточной вершины Эльбруса . 
Пунктирной линией показана линейная аппрок
симация температурного градиента
Fig. 5. Density and temperature measurements 
in a borehole on a glacier in the crater of the 
Eastern Summit of Elbrus .
The dotted line shows the linear approximation of the 
temperature gradient
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пература с точностью 0,1 °С . Результаты изме
рений приведены на рис . 5 . На глубинах до 8 м 
отмечается резкое изменение температуры – 
примерно на 4 °С, связанное с сезонными ко
лебаниями температуры на поверхности . Тем
пература на ложе ледника составляла −0,6 °С . 
На глубинах от 20 м до ложа ледника изменение 
температуры практически линейно, что свиде
тельствует об установившемся режиме тепло
переноса и позволяет определить величину теп
лового потока . Плотность теплового потока 
g (Вт / м2) пропорциональна вертикальному гра
диенту температуры и может быть записана в 
следующем виде: 

g = −λ gradT или
g = −λ (Т1 − Т2)/Δh, (1)

где λ – коэффициент теплопроводности льда, 
Вт/м·К; Т1 и Т2 – температура в верхней и ниж
ней частях линейного участка температур соот
ветственно, °С; Δh – расстояние между точка
ми 1 и 2, м [3] .

Учитывая, что в диапазоне температур от −20 
до 0 °С коэффициент теплопроводности льда 
λ = 2,25 Вт/м·К, получаем значение плотности 
теплового потока в точке измерений, равное 
0,39 Вт/м2 . Оно несколько превосходит величи
ну, полученную для Западного плато Эльбруса, 
которая составляет 0,34 Вт/м2 [1] . Кратер Вос
точной вершины Эльбруса расположен при
мерно на 500 м выше Западного плато, поэтому 
средняя годовая температура воздуха на поверх
ности примерно на 3 °С ниже . Температура на 
ложе ледника в условиях Западного плато на 
глубине 181,8 м составляет −2,4 °С, при этом 
в кратере Восточной вершины при толщине 
льда около 100 м её значение существенно выше 
(−0,6 °С) . Этот эффект можно объяснить боль
шей плотностью геотермального теплового по
тока в кратере Восточной вершины по сравне
нию с Западным плато . 

Отбор образцов газа на фумарольной 
площадке и на поверхности ледника

Концентрация метана в воздухе, заклю
чённом во льду керна 2009 г ., была измере
на методом непрерывного потока (continuous 
flow analysis – CFA – [18]) в Институте наук 

о Земле (IGE), Гренобль, Франция, в 2014 г . 
Получен сигнал, покрывающий 1815–1995 гг . 
и описывающий региональный рост концент
рации метана в атмосфере в индустриальный 
и постиндустриальный периоды . Сравнение 
данных с другими региональными реконструк
циями атмосферного метана по данным лед
никовых кернов горных районов, а также Грен
ландии и Антарктиды показало отличия в 
образцах, вероятно, возникшие изза разной 
антропогенной нагрузки на эти районы . Одна
ко остался открытым вопрос о сравнении аб
солютных значений концентрации метана и 
временнόй изменчивости широтного градиента 
этого парникового газа .

С целью калибровки абсолютных значе
ний, полученных по керну 2009 г ., мы провели 
отбор проб воздуха в кратере Восточной верши
ны Эльбруса (усл . обозначения 7 и 8 на рис . 2) и 
по высотному профилю ледника Гарабаши (не 
представлено на схеме) . Всего отобрано 29 образ
цов воздуха на высотах 3387–5598 м . Газ отбирал
ся 150миллиметровым шприцем в стандартный 
пенициллиновый флакон вместимостью 10 мл с 
резиновой пробкой и металлической обсадкой . 
Флаконы предварительно были заполнены пере
насыщенным солевым раствором . Образец газа 
вводился в перевёрнутый флакон, раствор сли
вался до половины через второй прокол пробки 
медицинской иглой (рис . 6, б) . Виалы хранились 
и транспортировались в перевёрнутом положе
нии в ёмкостях для медицинских анализов, за
полненных солевым раствором для создания гид
розатвора, удержания газовой пробы при наборе 
атмосферного давления на уровне г . Москва и 
предотвращения образования метана insitu . Кон
центрация метана была измерена в ноябре 2020 г . 
в почвенноэкологической лаборатории Аграрно
технологического института РУДН (г . Москва) 
методом газовой хроматографии . Полученные 
данные планировалось использовать для калиб
ровки абсолютных значений метанового ряда за 
последние два столетия по данным ледникового 
керна Эльбруса . Результаты анализов не позволя
ют сделать заключение об абсолютной концент
рации метана в приземном слое атмосферы, по
скольку разница между образцамидубликатами 
в несколько раз превышает погрешность измере
ний . Отбор образцов воздуха планируется повто
рить в полевой сезон 2021 г .
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Измерение температуры грунта 
на фумарольной площадке

О существовании фумарольных полей в вер
шинной части вулканической постройки Эль
бруса известно давно . При этом инструмен
тальные измерения температур, если и вели, то 
единоразово, поэтому организация пункта тем
пературного мониторинга в 2013 г . стала одной 
из задач проводившихся исследований . Темпе
ратурные датчики были размещены у поверх
ности и на глубинах 40 и 80 см . По результатам 
годового цикла замеров установлено, что темпе
ратуры в пределах фумарольной площадки по

ложительны (17–26 °С) в течение года и слабо 
зависят от температурного режима воздуха [1] . 
Данные с датчика, размещённого на глуби
не 80 см, считать не удалось . В 2020 г . для уточ
нения температурного режима более глубоких 
слоёв грунта в пределах фумарольной площадки 
прошли измерения с помощью термощупа (про
изводства Криолаб, на базе датчика DS1920) . 
Отверстие для щупа подготавливали с помощью 
перфоратора с буром длиной 120 см . Породы 
в пределах фумарольного поля – рыхлые, зна
чительно преобразованные гидротермальными 
процессами . В период измерений поверхность 
была закрыта свежим снегом, а по южному краю 

Рис. 6. Фумарольное поле (по
казано жёлтым эллипсом) на 
внешней кромке кратера Вос
точной вершины Эльбруса (а) 
(фото А .А . Абрамова 19 августа 
2020 г .) . Д .О . Владимирова про
водит отбор образцов для газо
вого анализа (б) (фото В .Н . Ми
халенко) .
1 – ледник Джикиуганкез; 2 – лед
ник Ирикчат
Fig. 6. Fumarole field (shown by 
a yellow ellipse) on the outer rim 
of the crater of the Eastern Sum
mit of Elbrus (a) (photo by 
A .A . Abramov, August 19, 2020) 
and D .О . Vladimirova takes sam
ples for gas analysis (б) (photo by 
V .N .Mikhalenko) .
1 – glacier Djikiugankez; 2 – glacier 
Irikchat
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Участники экспедиции после завершения буровых 
работ .
Слева направо: С .С . Кутузов, И .И . Лаврентьев, В .Н . Миха
ленко, П .А . Торопов, Д .О . Владимирова, В .В . Мацковский . 
Фото В .Н . Михаленко
Expedition members after completion of drilling .
S .S . Kutuzov, I .I . Lavrentiev, V .N . Mikhalenko, P .A . Toropov, 
D .O . Vladimirova, V .V . Matskovsky . Photo by V .N . Mikhalenko

Рис. 7. Температурный режим пород в различных ча
стях фумарольного поля на западном борту кратера 
Восточной вершины Эльбруса .
Измерения проводили 19 августа 2020 . 1–4 – точки изме
рений на схеме (а) и соответствующие им температурные 
графики (б)
Fig. 7. Ground temperature regime in different parts of 
the fumarole field on the western side of the crater of the 
Elbrus Eastern Summit . 
The measurements were taken on August 19, 2020. 1–4 – the 
measurement points on the plan (a) and the corresponding tem
perature graphs (б)

сформировалась снежная пещера . Область поло
жительных температур занимает порядка 450 м2 . 
Результаты измерений в разных частях площад
ки приведены на рис . 7 . Температура на глуби
не 120 см не превышала 30 °С, а в краевой части 
10 °С . Сравнение с результатами, полученными в 
2013–2014 гг ., позволяет предположить стабиль
ность температурного режима на фумарольном 
поле в районе Восточной вершины Эльбруса .
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