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ПАРАМЕТРИЗАЦИЯ ГОРНОГО ОЛЕДЕНЕНИЯ
В МОДЕЛЯХ ЗЕМНОЙ СИСТЕМЫ

EDN: HBVSQP

Одним из главных направлений развития наук
о Земле в XXI веке является создание моделей
Земной Системы (МЗС) для диагностики и про-
гнозирования изменений климата и природной
среды. Решение этой задачи не ограничивается
численным моделированием основных блоков
климатической системы, а требует физико-мате-
матического описания основных процессов в
гидросфере, биосфере, и деятельном слое суши
(Stepanenko et al., 2022).

Важным элементом таких моделей должно
стать включение параметризации горного оледе-
нения. В настоящее время эволюция горных лед-
ников чаще всего моделируется в виде отклика на
происходящее глобальное потепление (Huss,
Hock, 2015). Горное оледенение пока не включа-
ется в МЗС в виде параметризаций из-за предпо-
лагаемой малости его обратного влияния на кли-
мат. Хотя изменение площади крупных леднико-
вых узлов может ощутимо влиять на элементы
глобальной циркуляции атмосферы, такие как
индийский муссон (Jin, 2005). Необходимость
описания горной составляющей речного стока в
рамках МЗС также требует использования моде-
ли горного оледенения в качестве параметриза-
ции, а не отдельного алгоритма.

Выбор алгоритма моделирования горных лед-
ников в рамках МЗС сложен из-за сочетания
чрезвычайного разнообразия моделируемых объ-
ектов с их большим количеством. Применение
глобальных гляциологических моделей, основан-
ных на упрощенной динамике, представляется
наиболее перспективным подходом. К такому
типу моделей относятся так называемые “гло-
бальные гляциологические модели” (ГГМ), ко-
торые позволяют быстро и сравнительно просто
настроить параметры на любой ледник земного
шара (Постникова и др., 2022). Сам принцип хо-
рош, однако в большинстве случаев климатиче-
ский форсинг, который используется при моде-
лировании посредством ГГМ, оставляет желать
лучшего.

В отделе гляциологии ИГРАН ведется проект
по созданию ГГМ, включающего минимальную
модель Урлеманса и алгоритмы, которые учиты-
вают метеорологические факторы, определяю-
щие эволюцию ледника (Торопов и др., 2023).

Предлагаемая модель будет реализовываться не
для каждого горного ледника земного шара, а для
его “гипотетического образа”, сформированного
для каждого из 8 румбов внутри всех ячеек МЗС в
результате статистической обработки морфомет-
рических параметров реальных горных ледников.
Созданная схема ляжет в основу параметризации
горного оледенения в рамках МЗС ИВМ РАН.
Данная параметризация поможет учесть снежно-
ледовую составляющую речного стока, оценить
реакцию горного оледенения на будущие измене-
ния климата и его динамику в климатическом
прошлом, а также выявить возможное влияние
крупных горно-ледниковых массивов на регио-
нальный климат.

Благодарности. Задачи, кратко описанные вы-
ше, реализуются благодаря поддержке РНФ в
рамках проекта № 23-17-00247.
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Выполнены измерения изотопного состава кислорода в неглубоких кернах, полученных в разные
годы на Западном плато Эльбруса. Совмещение изотопной записи (δ18О) по глубине для трёх кернов
показало, что в пределах локального участка Западного плато до 330 мм вод. экв. в слое годовой ак-
кумуляции, т.е. около 20% средней годовой аккумуляции может быть сформировано за счёт пере-
распределения выпавшего снега. Неточности в реконструкции температур по среднесезонным зна-
чениям δ18О связаны с изменением сезонных пропорций в накоплении снега и с неравномерностью
выпадения осадков внутри сезонов.

Ключевые слова: изотопный состав кислорода, реконструкция температур, Кавказ, Эльбрус
DOI: 10.31857/S2076673423040051, EDN: HCCXEG

ВВЕДЕНИЕ
Палеоклиматические реконструкции по кер-

нам ледников умеренного пояса имеют большую
значимость для изучения региональной изменчи-
вости климата. Эта значимость обусловлена хоро-
шим разрешением, т.е. высокой аккумуляцией и
возможностью сопоставления части записи по
кернам с прямыми метеонаблюдениями. Это пре-
имущество, однако, не всегда можно использо-
вать, поскольку на умеренных ледниках плохо со-
храняется годовая стратиграфия. Ледники Эль-
бруса на высотах более 4.5 тыс. м предоставляют
такую возможность, так как на этих высотах в хо-
лодной фирновой зоне изотопный и химический
состав снега не меняется из-за таяния. Хотя высо-
кая скорость снегонакопления не способствует
сохранению древнего льда в базальной части лед-
ника, лёд возрастом в несколько сотен лет, веро-
ятно, сохранился в глубоких слоях ледников на
Кавказе (Михаленко и др., 2021). На Западном
плато Эльбруса в области с высокой скоростью
аккумуляции были получены ледяные керны
(Ледники…, 2020), палеоклиматическая инфор-
мация по которым требует тщательного подхода к
её расшифровке.

Одной из базовых палеоклиматических харак-
теристик является изотопный состав кислорода и
водорода льда, поскольку значения δ18О и δD
осадков зависят от температуры конденсации
(Craig, 1961; Dansgaard, 1964) и могут использо-
ваться для реконструкции температур воздуха и
характера изменений климата (Merlivat, Jouzel,
1979; Dansgaard et al., 1993). Вариации δ18О (или
δD) по глубине в ледяных кернах также использу-
ются для датирования льда путём подсчёта годо-
вых слоёв. Этот подход начал применяться начи-
ная с середины XX века при изучении верхних ча-
стей ледяных кернов Гренландии и Антарктиды,
покровных и горных ледников. Если для ледяных
кернов Антарктиды и Гренландии характерно ча-
стое чередование пиков сезонных значений δ18О,
связанное с низким годовым накоплением снега,
то для горных ледников с высокой аккумуляцией
пики наименьших и наибольших значений не
обязательно соответствуют самому холодному и
самому тёплому сезону года. Поскольку изотоп-
ный состав кислорода сам по себе является палео-
климатическим показателем, важно подобрать
способ восстановления метеорологических дан-
ных по годовым или сезонным циклам в ледяном
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керне. Для этого сначала устанавливается связь
между местной температурой воздуха и изотоп-
ным составом атмосферных осадков для конкрет-
ного пункта бурения. В качестве показателя мест-
ной температуры используются данные метеона-
блюдений на ближайших станциях или данные,
получаемые на автоматических метеостанциях в
месте бурения. Затем выполняется датирование
керна, календарная привязка годовых циклов,
расчёт скорости снегонакопления для каждого
выделенного годового слоя с учётом плотности,
поправок на адвекцию льда и на утончение годо-
вых слоёв и средних годовых значений изотопного
состава кислорода, реконструкции температуры.
Также был предложен другой способ реконструк-
ции – восстановление скорости снегонакопления
и среднесезонных значений температуры отдель-
но за холодный и тёплый сезоны, этот подход был
применён при изучении глубокого керна с Запад-
ного плато Эльбруса (Козачек и др., 2015; Mikha-
lenko et al., 2015) и запатентован (Екайкин и др.,
2018).

В статье рассмотрено формирование изотоп-
ных характеристик ледникового льда в пределах
центрального участка Западного плато Эльбруса.
Для этого одновременно в летний сезон 2013 г.
выполнено неглубокое бурение в близко распо-
ложенных точках, а также бурение двух глубоких
скважин в 2017 и 2018 гг. Цель статьи – показать
на примере ледяных кернов, полученных на близ-
ком расстоянии друг от друга, насколько изотоп-
ные характеристики льда зависят от локальных
условий снегонакопления, и рассмотреть факто-
ры, влияющие на точность палеотемпературных
реконструкций.

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ

Западное плато Эльбруса расположено выше
5000 м над ур. моря, его площадь – около 0.5 км2.
С востока оно ограничено Западной вершиной
Эльбруса, а на запад обрывается крутым ледопа-
дом. Атмосферные осадки выпадают на поверх-
ность плато исключительно в твёрдом виде, а тем-
пература фирново-ледяной толщи на глубине
10 м, где затухают сезонные колебания, составля-
ет –17.2°С (Михаленко, 2010). Толщина льда
здесь от 60 до 255 м (Лаврентьев и др., 2010). В
2004–2013 гг. на плато было пробурено несколько
скважин с получением кернов фирна и льда. В
сентябре 2009 г. из скважины, пробуренной
на высоте 5115 м в точке с координатами
43°20′53.9″ с.ш. и 42°25′36.0″ в.д. (рис. 1), получен
непрерывный керн длиной 181.8 м от поверхности
до ложа ледника (Mikhalenko et al., 2015).

В 2013 г. в этом же месте пробурена скважина
до глубины 20.57 м (С–1) и две неглубокие сква-
жины в 30 м (глубиной 5.08, керн С–2) и в 60 м
к востоку (глубиной 5.5 м, керн С–3) от этой точ-
ки.

В 2017 г получен ледяной керн С–4 длиной
23.7 м в точке максимального снегонакопления
на Западном плато Эльбруса. В 2018 г. выполнено
бурение в точке, расположенной между участка-
ми бурения керна № 1 2013 г. и керна 2017 г. (см.
рис. 1), и получен ледяной керн С–5 длиной
35.95 м. Определение плотности выполнено весо-
вым методом для каждого керна, значения плот-
ности использовались для перевода шкалы глу-
бин в мм водного эквивалента (далее мм в.экв.).
Ледяные керны упаковывались в термос-ящики и
транспортировались в замороженном состоянии.

В условиях холодной лаборатории Института
географии РАН при температуре воздуха –25°С
выполнено описание кернов и отобраны образцы
с разрешением 5 см. Образцы льда растаплива-
лись при комнатной температуре, перелива-
лись в полипропиленовые пробирки и гермети-
зировались лентой парафильм. Изотопный ана-
лиз выполнен в лаборатории ЛИКОС ААНИИ
на изотопном анализаторе Picarro L2130-i. Для
нормализации измеренных значений δ18О ис-
пользовалась линейная регрессия по измеренным
одновременно с образцами внутренним лабора-
торным и международным изотопным стандар-
там. Точность измерений оценивалась по повтор-
ным измерениям одних и тех же образцов в раз-
ных сериях измерений, воспроизводимость
составила 0.06‰ для δ18О и 0.30‰ для δ2Н.

РЕЗУЛЬТАТЫ

Значения δ18О и δ2Н льда Западного плато во
всех изученных кернах в целом варьируют от –4.3
до –30.27‰ и от –18.7 до –228.7‰ соответствен-
но, обнаруживая хорошо выраженную сезон-
ность. Лёд трёх неглубоких кернов, полученных
одновременно на Западном плато летом 2013 г.,
имеет близкий диапазон значений δ18О (от 22 до
26‰), среднее значение для всех трёх кернов со-
ставило –15.2‰. В изотопных характеристиках
верхней части кернов, охватывающих летний пе-
риод 2013 г. и зимний период 2012/13 г., отчётливо
прослеживается разный характер накопления
снега – в керне С–3 наиболее проявлен сигнал
изотопно-лёгких зимних снегопадов, горизонт
которых в кернах С–1 и С–2 имеет меньшую
мощность (рис. 2).

При переходе в масштаб водного эквивалента
заметно несовпадение пиков δ18О на общей шка-
ле глубин, обусловленное локальными различия-
ми в накоплении снега на Западном плато (рис. 3,
а–в). Зимний сезон 2012/13 г. в керне С–3 по зна-
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чениям δ18О выделяется на глубинах 239–1243 мм
в.экв.; таким образом аккумуляция зимнего пе-
риода составила 1004 мм в.экв. Этот же сезон в
керне 1 выделен на глубинах 239–913 мм в.экв.,
т.е. здесь слой зимней аккумуляция был меньше
на 330 мм в.экв. Разница между мощностями слоя
зимней аккумуляции в керне С–2 и С–3 состави-
ла 190 мм в.экв. Добавив величину разницы в
шкалу глубин для каждого из кернов, можно уви-
деть хорошее соответствие изотопных кривых
между собой (см. рис. 3, г). Таким образом, в пре-
делах локального участка Западного плато пере-
распределение выпавшего снега в зимний сезон
2012/13 г. составило 330 мм в.экв. – это примерно
20% средней годовой аккумуляции.

Неравномерное по площади накопление снега
создаёт седиментационный шум в изотопной за-
писи. В керне С–1 при относительно меньшей
мощности зимнего слоя 2012/13 г. отмечены са-
мые высокие величины δ18О, а в керне С–3 – и
максимальная мощность зимнего слоя и наи-
меньшие величины δ18О (см. рис. 2), что связано с
перемещением зимнего снега на поверхности
плато. В летний сезон 2012 г. в керне С–3 также
отмечено повышенное накопление по сравнению
с керном 1 и 2 и занижение значений δ18О. Это
связано, скорее всего, с относительно большим
накоплением переметённого снега, выпавшего в
осенний период, который при осреднении был
отнесён к летнему сезону.

Рис. 1. Точки бурения на Западном плато Эльбруса с получением ледяного керна: 1 – С–1 (2013 г.); 2 – С–4 (2017 г.);
3 – С–5 (2018 г.); 4 – С–2 (2013 г.); 5 – С–3 (2013 г.).
Fig. 1. Drilling site on the Western plateau of Elbrus and obtained ice core: 1 – С–1 (2013); 2 – С–4 (2017); 3 – С–5 (2018);
4 – С–2 (2013); 5 – С–3 (2013).
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Значения δ18О льда керна С–4, полученного в
2017 г. в точке максимального снегонакопления
(Лаврентьев и др., 2022), варьируют от –5.31 до
‒30.21‰. В керне выделено 6 годовых циклов по
значениям δ18О (границы сезонов определялись
исходя из среднего значения δ18О = –15.2‰), в
нижней части керна сезоны накопления соответ-
ствуют сезонам, выделенным в верхней части
керна С–1 2013 г. (холодные сезоны 2012/13 и
2011/12 гг., и тёплый сезон 2012 г., см. рис. 3). По-
вышенное снегонакопление в точке бурения 2017 г.
(керн С–4) приводит к изменению изотопного
сигнала сезонных горизонтов льда относительно
керна С–1. Так, холодный сезон 2012/13 г. харак-
теризуется значениями δ18Оср = –20.5‰ и слоем
сезонной аккумуляции в 891 мм в.экв., этот же се-
зонный слой в керне С–1 2013 г. характеризуется
величиной δ18Оср = –19.3‰ при мощности слоя
672 мм в.экв. В керне С–5 2018 г. значения δ18О
варьируют от –4.3 до –30.27‰. В керне выделено
14 годовых слоёв, часть из которых соответствует
годовым слоям в кернах 2017 и 2013 гг. (см. рис. 4).

Сопоставление средних величин δ18О для од-
них и тех же сезонов, выделенных в трёх кернах,

показало разницу в среднесезонных величинах
δ18О и мощностях слоя сезонной аккумуляции
(табл. 1). Очевидно, что среднесезонное значение
δ18О зависит от мощности слоя, поскольку осред-
няются все значения внутри выделенных границ.
Ожидается, что уменьшение слоя зимней аккуму-
ляции из-за ветрового сноса выпавшего снега
должно приводить к увеличению среднесезонной
величины δ18О (когда уменьшается доля зимнего
снега с самыми низкими значениями δ18О). Одна-
ко при сопоставлении холодных сезонов за не-
сколько лет наблюдений между величиной акку-
муляции и среднесезонной δ18О не отмечено свя-
зи. Так, увеличение слоя сезонной аккумуляции
холодного сезона 2016/17 г. в керне С–4 в два раза
по сравнению с керном С–5 не только не привело
к понижению среднесезонной величины δ18О в
керне С–4, а наоборот, проявилось в более высо-
ком значении δ18О (см. табл. 1). Это говорит о
том, что перемещение снега на поверхности пла-
то является важным фактором формирования
изотопной записи, и ветровому перемещению
подвергаются не только зимние осадки, но и сне-
гопады осенних и весенних периодов. Для тёплых

Рис. 2. Распределение значений δ18О в фирне зимнего сезона 2012/13 г. в трёх кернах (С–1, С–2 и С–3). Бурение вы-
полнено летом 2013 г.
Fig. 2. The δ18O values in the firn of the winter season 2012/13 in three cores (C–1, C–2 and C–3). Drilled in the summer of 2013.
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Рис. 3. Распределение значений δ18О в керне С–1 (а); С–2 (б); С–3 (в) по глубине и сопоставление изотопной записи
по всем трём кернам с учётом различий в аккумуляции (г).
Fig. 3. Distribution of δ18O values in cores С–1 (a); C–2 (б); C–3 (в) with depth and aligning of isotopic records for all three
cores, taking into account differences in accumulation (г).
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сезонов заметен некоторый тренд уменьшения
сезонной величины δ18О при увеличении аккуму-
ляции, скорее всего связанный с тем, что переме-
щается по поверхности плато снег переходных
периодов от тёплого к холодному сезону; таким
образом, слои большей мощности содержат боль-
ше осенних/весенних снегопадов, что понижает
среднее значение δ18О. Для летнего сезона ожида-
ется гораздо меньшее ветровое перераспределе-
ние из-за более высоких температур выпадения
снега, в результате чего поверхностный снег име-
ет бóльшую влажность и меньше перемещается
по поверхности после отложения.

Хорошо заметно, что разница в слое аккумуля-
ции и среднесезонных величинах δ18O между С–
1, С–4 и С–5 значительна, и в отдельные сезоны
максимальные различия могут достигать 1.79 м
в.экв. и 5‰ соответственно. При 5-летнем осред-
нении полученных значений для холодного пери-
ода абсолютная разница в значениях δ18O между

кернами С–1 и С–5 (2008–2013 гг.) составила
1.38‰.

Полученные сезонные значения δ18O льда пло-
хо коррелируют с температурами воздуха на ме-
теостанции в долине (станция Клухорский пере-
вал), как для холодных (r = –0.4), так и для тёплых
(r = 0.46) сезонов, если за тёплый сезон прини-
мать период с мая по октябрь, а за зимний – с но-
ября по апрель. Такое выделение сезонов выпол-
нено в работе (Козачек и др., 2015). Это связано,
вероятно, с нарушениями температурного гради-
ента долина–вершина и с проблемой неравно-
мерности накопления снега в пространстве и во
времени. Периоды выпадения осадков на ледни-
ках не совпадают с зафиксированными датами
выпадения осадков на долинных станциях, кроме
того, количество выпадающего снега на склонах
Эльбруса характеризуется большой межгодовой
изменчивостью.

Таблица 1. Среднесезонные величины δ18О и мощности слоя аккумуляции в одновременных горизонтах трёх
кернов Западного плато

Сезон
Керн С–5 Керн С–4 Керн С–1 Керн С–1 границы по 

δ18О, ‰/слой аккумуляции, мм водного эквивалента

Холодные сезоны

2007–08 –20.99 678 –19.69 575 –20.69 330

2008–09 –20.15 550 –19.84 247 –18.02 274

2009–10 –20.32 1589 –21.19 1720 –22.54 1250

2010–11 –17.67 1046 –17.2 1853 –17.52 1540

2011–12 –21.62 319 –16.62 322 –16.34 370

2012–13 –21.37 867 –20.52 891 –19.31 672 –20.35 480

2013–14 –17.87 539 –18.24 833

2014–15 –20.74 755 –22.50 1036

2015–16 –22.29 745 –22.88 979

2016–17 –22.32 314 –20.83 639

Тёплые сезоны

2008 –11.59 938 –11.64 977 –13.22 1167

2009 –10.54 518 –11.52 523 –13.13 766

2010 –11.94 1241 –10.38 909 –12.65 1374

2011 –9.95 612 –9.56 350 –12.71 717

2012 –10.23 958 –11.37 1131 –10.19 883 –10.09 865

2013 –12.32 973 –12.62 734

2014 –9.88 1378 –10.13 1411

2015 –9.51 663 –10.66 1092

2016 –10.91 1346 –11.35 1114

+
4NH
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ОБСУЖДЕНИЕ
Любая интерпретация изотопного состава

кислорода как косвенного показателя температу-
ры требует концептуальной модели, подкреплён-
ной эмпирическими данными. Модель рэлеев-
ской дистилляции связывает вариации δ18О атмо-
сферных осадков с температурой воздуха в
высоких широтах (Dansgaard, 1964). Интерпрета-
ция вариации δ18О в ледяных кернах основана на
эмпирической корреляции между наблюдаемы-
ми значениями δ18О осадков и температурой при-
земного воздуха в районе исследований (на бли-
жайших станциях) или в точке бурения (Jouzel
et al., 1997; Petit et al., 1999; Yu et al., 2020; Marcle,
Steig, 2022). С одной стороны, важна согласован-
ность температурного сигнала на большой высоте
и в долине, а с другой стороны надо учитывать,
что абсолютные значения δ18O осадков в долине и
величин δ18O ледникового льда различаются из-за
разницы абсолютных высот и фаз осадков.

Для корректных палеотемпературных рекон-
струкций необходимо учитывать, насколько кли-
матический сигнал не нарушен. Несколько про-
цессов влияют на изотопный состав снега после
его отложения на поверхности ледника, таким
образом создавая не климатический шум в изо-
топной записи ледяных кернов. Неравномерное
отложение, вызванное ветром и неровностями
поверхности, наряду с пространственным пере-
распределением, служит основным вкладом нек-
лиматической дисперсии (“стратиграфический
шум”) (Fisher et al., 1985). Сильный ветер может
удалить целые сезоны из изотопной записи (Fish-
er et al., 1983).

Кроме того, на климатический сигнал оказы-
вает влияние неравномерность выпадения осад-
ков во времени (Sime et al., 2009, 2011; Persson et
al., 2011). После осаждения на изотопный состав
поверхностных слоёв может влиять обмен паров с
атмосферой посредством процессов сублима-
ции–конденсации (Steen-Larsen et al., 2014); до-
полнительный компонент изменений после на-
копления снега может представлять собой диф-
фузия пара в фирне (Waddington et al., 2002;
Neumann, Waddington, 2004; Town et al., 2008).
Диффузия водяного пара в фирновых порах сгла-
живает изотопные колебания в сезонном и меж-
годовом (а возможно и в более длительном) мас-
штабе в зависимости от скорости снегонакопле-
ния (Johnsen, 1977; Whillans, Grootes, 1985; Cuffey,
Steig, 1998; Johnsen et al., 2000).

Пренебрегая для Западного плато влиянием
сублимации и диффузии, которое важно для рай-
онов с низкими скоростями аккумуляции, можно
сказать, что общая валидность изотопной записи
по ледниковым кернам зависит от трёх факторов
– погрешностей аналитических определений, по-
грешности, связанной с потерей сигнала во льду

из-за ветрового переотложения снега (седимента-
ционный шум), и погрешности, связанной с вы-
делением годовых и сезонных слоёв в керне и не-
равномерностью выпадения осадков внутри сезо-
на (шум определения). Если погрешности
измерения представляют отклонение результата
измерений от истинного (действительного) зна-
чения измеряемой величины и её можно рассчи-
тать на основе повторных измерений и величины
неопределённости изотопных стандартов, то по-
грешности шума в изотопной записи – это скорее
неопределённость в прямом понимании этого
слова. Это та потеря изотопного сигнала, кото-
рую мы не можем определить, поскольку измен-
чивость изотопных параметров может быть про-
диктована как шумом, так и естественной межго-
довой вариабельностью. Поэтому мы можем
только сравнить значения, полученные в дубли-
рующих и близко расположенных кернах и вы-
числить абсолютную разницу, которую в данном
случае можно считать неопределённостью, влия-
ющую на реконструкцию климатического сигна-
ла.

Седиментационный шум. Западное плато было
выбрано как оптимальная точка для бурения из-
за морфологии поверхности, которая подвержена
меньшему ветровому сносу выпадающего снега
по сравнению с Восточной вершиной или ледни-
ками, располагающимися на склонах Эльбруса
ниже 5000 м. Однако и здесь ветровое перемеще-
ние снега существенно. Для горных ледников,
особенно с высокими скоростями аккумуляции,
изменения в снегонакоплении могут значительно
влиять на реконструкции температур по сезон-
ным значениям δ18О, поскольку величины δ18О
сезонов зависят от мощности слоя.

Отношение сигнал/шум для ледниковых кер-
нов Западного плато можно оценить по фирно-
вой толще, соответствующей одному году накоп-
ления в кернах С–1, С–2 и С–3, поскольку она
имеет близкую мощность в трёх кернах, слои за-
легают от поверхности и относятся к одному сезо-
ну накопления. Упрощенный расчёт согласно
(Münch et al., 2015), в котором за седиментаци-
онный шум понимается средний стандартный
разброс по горизонтали между кернами относи-
тельно вариаций по глубине, выполняется по
формуле:

(1)

где SNR – отношение сигнал/шум (signal-to-noise
ratio);  – стандартный разброс значений по глу-
бине (вертикальный); σl – стандартный разброс
значений по простиранию (латеральный) для
каждого горизонта; индексы С–1, С–2 и С–3 –
рассматриваемые ледниковые керны. Такой рас-
чёт показал отношение сигнал/шум ≈1.8 (по сло-
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ям мощностью 5 см), что означает преобладание
климатического сигнала над седиментационным
шумом на фоне большой вариативности значе-
ний δ18О внутри одного года.

Для кернов С–1, С–4 и С–5, при рассмотре-
нии вариации среднезимних величин δ18О и слоя
аккумуляции (см. табл. 1), отношение сиг-
нал/шум для величин δ18О составило ≈1.5, а для
величины слоя аккумуляции ≈2.4. Это говорит о
том, что шум в изотопной записи обусловлен не
только ветровым перемещением, которое влияет
на изменение слоя аккумуляции, но и дополни-
тельными факторами, влияющими на значения
δ18О в межгодовом масштабе.

Для Приэльбрусья в последнее столетие отме-
чается высокая межгодовая изменчивость клима-
тических параметров, а также изменения доли ве-
сенних/осенних снегопадов. Средняя многолет-
няя годовая сумма осадков по данным
наблюдений на станции Терскол составляет око-
ло 950 мм, почти треть из их выпадает за три лет-
них месяца, и около 56% осадков выпадает в сен-
тябре–октябре и апреле–мае (Рототаева и др.,
2019). С 1950 г. по настоящее время дважды про-
исходила смена климатических условий, характе-
ризующихся разнонаправленными аномалиями
температуры воздуха и сезонного количества
осадков. Период с 1950 по 1980 г. характеризовал-
ся положительными аномалиями температур воз-
духа и рекордными отрицательными аномалиями
осадков, особенно летом и осенью. В период
1960–90-х годов отмечалось значительное похо-
лодание и высокая изменчивость зимних и лет-
них осадков, на фоне увеличения снежности зим.
В период с конца 1990-х до 2017 г. отмечен рост
летней температуры, резко увеличились зимние
осадки, также для этого периода отмечалась вы-
сокая аномалия весенних осадков (Рототаева и
др., 2019). Это приводит к тому, что границы сезо-
нов по глубине ледниковых кернов будут менять
своё положение относительно наиболее изотоп-
но-лёгких зимних и изотопно-тяжёлых летних
слоёв. Осеннее и весеннее накопление снега и его
высокая межгодовая изменчивость добавляют
шум “определения” к седиментационному шуму.

Проблема седиментационного шума частично
решается осреднением. По кернам прибрежных
частей Антарктиды и Гренландии, где годовая ак-
кумуляция значительно выше, чем во внутренних
районах и превышает 200 мм в.экв., была уста-
новлена сильная обратная корреляция между шу-
мом в изотопной записи и скоростью аккумуля-
ции (Fisher et al., 1985). Дублирующее бурение не-
скольких кернов позволило сделать грубую
оценку необходимого осреднения для снижения
шума до уровня климатического сигнала, которое
составило 3–5 лет. Для альпийского ледника Ко-
ле Гнифетти (4450 м) установлено, что негатив-

ный эффект седиментационного шума (сильный
ветровой снос осадков) в изотопной записи
уменьшается при осреднении в 5 и 10 лет (Bohle-
ber et al., 2018). Осреднение сезонных значений
δ18О за 5 лет по периодам 2007–2012 и 2012–
2017 гг. (см. табл. 1) показало, что для летних сезо-
нов абсолютная разница в среднесезонных вели-
чинах δ18О невелика, а для зимних заметна. Меж-
ду С–5 и С–1 для периода 2008–2013 гг. она со-
ставила 1.4‰, но между С–5 и С–4 для периода
2013–2017 гг. была крайне незначительна (0.1‰).

Шум определения. Неправильное проведение
границы зимнего и летнего сезонов может пере-
крыть климатический сигнал, зафиксированный
в ледниковом керне. Это шум определения, свя-
занный с тем, что стратиграфические горизонты
снега (или льда), по которым происходит разде-
ление на сезонную аккумуляцию, не привязаны к
календарным датам (Jouzel et al., 1997). Среднесе-
зонные величины δ18О и аккумуляции для холод-
ного и тёплого периодов сильно зависят от учёта
весеннего и осеннего накопления, которое на За-
падном плато очень существенно. И если седи-
ментационный шум может быть преодолён
осреднением, то проблема шума определения со-
стоит из двух частей. Первая – это ошибки прове-
дения границ сезонов. Эта проблема может быть
преодолена путём использования дополнитель-
ных геохимических маркеров, таких как содержа-
ние аммония.

В керне С–1 М. Леграном (персональное сооб-
щение) выполнено разделение на тёплые и хо-
лодные сезоны по концентрации аммония, ос-
новным источником которого служит расти-
тельность в активной фенологической фазе,
соответствующей тёплому полугодию (Preunkert
et al., 2019). На Западное плато (5115 м) аммоний
может попадать в результате глубокой конвекции
или с потоками хорошо развитой горно-долин-
ной циркуляции. Оба явления наблюдаются в
большинстве случаев в тёплую половину года.
Концентрация аммония в ледяном керне макси-
мальна в период активной конвекции, очень низ-
кие зимние уровни  связаны с осадками хо-
лодного полугодия. Во льду Западного плато со-
держание , относящегося к холодным
сезонам, составляет от 0 до 100 мкг/л и возрастает
до 1000–1500 мкг/л в горизонтах, отнесённых к
тёплым сезонам года.

Границы тёплых сезонов, выделенные по кон-
центрациям аммония в керне С–1, не совпадают
с границами, выделенными по значениям δ18О
(рис. 4, а), что приводит к различиям в осреднён-
ных сезонных величинах δ18О (см. табл. 1). В ос-
новном это касается среднесезонных величин
тёплых периодов, поскольку в тёплые сезоны,
выделенные по концентрации , попадают ча-

+
4NH

+
4NH

+
4NH
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Рис. 4. Распределение значений δ18О по глубине в кернах С–5 (а); С–4 (б) и С–1 (в).
Fig. 4. Distribution of δ18O values in C–5 (a); C–4 (б) and C–1 (в) cores.
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сти изотопной записи, характеризующие переход
от холодного сезона к тёплому. В большинстве
случаев окончание летнего сезона связано с вели-
чинами δ18О около –15‰ (и совпадает с границей
сезона, выделенной по δ18О), а начало летнего се-
зона согласно концентрации аммония, связано с
величинами δ18О около –18…–20‰.

Вторая проблема шума определения связана
со сложностью привязывания изотопной записи
к календарным месяцам, по которым будут вос-
станавливаться температуры воздуха, и с нерав-
номерностью накопления осадков на плато. Это
не переотложение выпавшего снега, а межгодо-
вая изменчивость выпадения осадков и их коли-
чества. Как мы уже отмечали, на Эльбрусе очень
высока межгодовая изменчивость осадков, кроме
того, на высотах более 4000 м выпадение осадков
зависит от синоптической обстановки и характе-
ра поступления воздушных масс (Toropov et al.,
2019). Неравномерное во времени выпадение сне-
га приводит к тому, что накапливающаяся толща
снега может содержать как целую серию разных
снегопадов, так и может быть полностью сфор-
мирована одним снегопадом. Для того, чтобы
привязать выделенные по аммонию границы се-
зонов к календарным месяцам года, можно рас-
считать среднемесячные величины δ18О “идеаль-
ных” сезонов, используя годовую амплитуду зна-
чений δ18О. Сезонные и межгодовые вариации
δ18О во льду и фирне по глубине в целом соответ-
ствуют гармоническим колебаниям, описываю-
щимся функцией (Fisher, Koerner, 1988):

(2)

где S – годовая амплитуда колебаний δ18О; z – ме-
сяц года.

Расчёт выполнялся для каждого года отдельно
с учётом конкретной годовой амплитуды и сопо-
ставлялся с изотопной записью по керну С–1 с
учётом мощности каждого из годовых слоёв. Вы-
полненный расчёт показал, что границы сезонов,
выделенные в керне по содержанию , попа-
дают на рассчитанные по уравнению (2) значения
δ18О таким образом, что тёплый сезон охватывает
период с апреля по октябрь, а холодный – с нояб-
ря по март. Для некоторых лет наблюдается хоро-
шее согласие между расчётными и фактическими
среднесезонными величинами δ18О по керну
(рис. 5, б). Для двух зим отмечается рассогласо-
ванность поведения расчётных и фактических
δ18О, связанная с особенностями выпадения
осадков. Учитывая корректное выделение границ
сезонов, погрешность за счёт неравномерного
выпадения осадков внутри сезона можно оценить
как абсолютные отклонения расчётных от факти-
ческих сезонных величин δ18О, которые достига-
ют 3‰, а осредненные с шагом 5 лет составляют

δ = πcos 2( z/12 ,)S

+
4NH

1.7‰. Таким образом, общую величину погреш-
ности для двух разных видов шума с осреднением
5 лет можно оценить в 2.2‰ (как корень из сум-
мы квадратов), что составляет около 20% годовой
сезонной амплитуды значений δ18О во льду За-
падного плато (средняя разница между тёплыми и
холодными сезонами ~10–11‰).

При сопоставлении расчётных величин δ18О
керна С–1 с температурами воздуха, зафиксиро-
ванными на станции Клухорский перевал, также
видна рассогласованность в сезонном ходе этих
параметров (рис. 5, в). Причина заключается в
том, что расчёт выполнен на основании годовой
амплитуды значений δ18О, величина которой за-
висит от того, выпадали ли в течение года осадки
в наиболее холодные и тёплые месяцы. Отсут-
ствие, например, изотопно-лёгких осадков само-
го холодного месяца приведёт к уменьшению го-
довой амплитуды. Тем не менее, расчёт по урав-
нению (2) позволил привязать сезоны к
календарным месяцам и, таким образом, рас-
смотреть связь значений δ18О ледникового льда
керна С–1 с температурами воздуха, осреднённы-
ми за каждый из сезонов. Для тёплых периодов
года отмечается связь среднесезонных значений
δ18О с температурами воздуха на станции Клухор-
ский перевал (r = 0.7, р = 0.1). Для холодных пери-
одов характерно отсутствие выраженной связи
(r = 0.3). В холодный сезон 2011/12 г. средняя тем-
пература воздуха (–5.4°С) была наименьшей за
рассматриваемый период, как и количество осад-
ков. В керне С–1 этот сезон имеет небольшую
мощность (см. табл. 1) и относительно высокие
значения δ18О, что вызвано седиментационным
шумом. С учётом более низких значений δ18О это-
го сезона в керне С–4 и таким образом полной се-
зонной амплитуды расчётное значение по урав-
нению (2) даёт величину δ18О сезона = –22.6‰.
Подобное значение было характерно для холод-
ного сезона 2009/10 г. (–22.54‰, см. табл. 1), ко-
гда средняя температура воздуха составляла
‒0.88°С. Таким образом, при принципиально
разных температурных условиях сезонов изотоп-
ная характеристика льда у них одинаковая. В се-
зон 2009/10 г. на фоне высокого снегонакопления
в кернах фиксируются низкие значения δ18О (см.
табл. 1) при относительно мягких температурных
условиях на метеостанции. Вероятнее всего, в
зимние сезоны на Эльбрус возможно вторжение
воздушных масс, изотопный состав водяного па-
ра которых значительно истощён в ходе рэлеев-
ской конденсации. Поэтому температуры воздуха
на метеостанции в холодные сезоны не коррели-
руют с изотопными характеристиками льда. Эта
гипотеза выдвигалась как основная для объясне-
ния отсутствия связи δ18О–Т в ледниковом керне
с Западного плато, полученного в 2009 г. (Козачек
и др., 2015). Таким образом, для Западного плато
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Эльбруса с высокими темпами аккумуляции
большую роль играет межгодовая изменчивость
снегонакопления в холодные периоды. В то же
время выраженная корреляционная связь сред-
них значений δ18О тёплых сезонов с температура-
ми воздуха позволяет использовать ледниковые
керны Западного плато для палеореконструкций
условий тёплого периода.

Для сопоставления разновременных серий
изотопных данных требуется единый универсаль-
ный подход к интерпретации, и наиболее кор-
ректно начинать с проведения границ сезонов по
содержанию аммония. Общая неопределённость
в палеоклиматических реконструкциях по изо-
топному составу кислорода льда связана с седи-
ментационным шумом, с неоднородностью на-

копления внутри сезона и с рассогласованностью
с метеопараметрами на долинных станциях.

ВЫВОДЫ
Исследование пяти ледниковых кернов, полу-

ченных в пределах Западного плато Эльбруса, вы-
полненное с высоким разрешением, показало,
что формирование изотопных характеристик
фирна и льда имеет особенности, которые связа-
ны с процессами накопления и перемещения
снега.

Выбор площадки для бурения имеет принци-
пиальное значение: бурение в трёх точках Запад-
ного плато, а также дублирующее бурение двух
неглубоких кернов, выполненное в один сезон,
показало разницу в мощностях слоя сезонной ак-
кумуляции. Эта разница была хорошо заметна по

Рис. 5. Положение границ сезонов (а) в керне С–1, выделенных с использованием концентрации аммония (цветовая
заливка розовым – тёплый сезон, голубым – холодный сезон) и по значениям δ18O (пунктирные линии), сопоставле-
ние расчётных среднемесячных величин δ18О с изотопной записью по керну С–1 (б) и с температурами воздуха на
станции Клухорский перевал: 1 – значения δ18О по уравнению (1); 2 – температуры воздуха среднемесячные (по дан-
ным aisori.ru).
Fig. 5. Position of the boundaries of the seasons (a) dated by ammonium concentration (colour shading in pink – warm season.
blue – cold season) and by the δ18O values (dashed lines), comparison of the calculated average monthly δ18O values with the
C–1 core isotope record (б) and with air temperatures at Klukhorsky Pass station (в): 1 – δ18O values according to equation (1);
2 – average monthly air temperatures (according to aisori.ru data).
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выраженным пикам значений δ18О. Значения
δ18О и δ2Н льда Западного плато в изученных кер-
нах в целом варьируют от –5 до –30‰ и от –18.7
до –225.8‰ соответственно, обнаруживая хоро-
шо выраженную сезонность. Во всех кернах лёд
имеет общую амплитуду вариаций значений δ18О,
однако пики максимальных и минимальных зна-
чений не совпадают. Совмещение пиков значе-
ний δ18О и приведение в единую шкалу мощности
в единицах водного эквивалента позволило уста-
новить, что около 20% слоя годовой аккумуляции
может быть связано с ветровым перемещением
снега на поверхности Западного плато. Сопостав-
ление изотопной записи показало, что различия в
слое сезонной аккумуляции для отдельных сезо-
нов достигают 0.3 м в.экв., при осреднении за
5 лет – 0.2 м в.экв. Абсолютные различия в сред-
несезонных величинах δ18О, связанные с седи-
ментационным шумом, осреднённые с шагом
5 лет, составляют 1.38‰.

Для ледниковых кернов Эльбруса помимо се-
диментационного шума, большую роль в форми-
ровании изотопной записи играет вклад осенних
и весенних снегопадов, и проведение границ се-
зонов приобретает большое значение. Во избежа-
ние дополнительных ошибок в палеореконструк-
циях по кернам ледников с высокой аккумуляци-
ей желательно использовать изотопный состав
кислорода после того, как будут установлены гра-
ницы сезонов с помощью дополнительных геохи-
мических маркеров. Концентрация аммония поз-
воляет сделать это наиболее точно. Неравномер-
ность выпадения осадков внутри сезона также
создаёт шум в изотопной записи. Абсолютные
различия в среднесезонных величинах δ18О, свя-
занные с этим видом шума и осреднённые за
5 лет, составляют 1.7‰. Таким образом, общую
величину неопределённости для двух разных ви-
дов шума можно оценить в 2.2‰, что составляет
около 20% годовой сезонной амплитуды значе-
ний δ18О во льду Западного плато (средняя разни-
ца между величинами δ18О тёплых и холодных се-
зонов ~10–11‰). Изотопные характеристики
зимних сезонов, выделяемых в ледниковых кер-
нах Западного плато с помощью содержания ам-
мония, демонстрируют слабую связь с темпера-
турами воздуха, а для тёплых сезонов получена
высокая положительная корреляция с температу-
рами воздуха на станции Клухорский перевал
(r = 0.7, р = 0.1), что позволяет использовать лед-
никовые керны Западного плато для палеорекон-
струкций условий тёплого периода.
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A study of the isotope signature of glacial ice in the Western Elbrus Plateau (the Caucasus) was made on the
basis of five ice cores obtained in different years with high resolution. It was shown that the isotopic charac-
teristics of ice are associated with the processes of accumulation and wind scouring of snow. Three ice cores
were obtained in 2013 (C–1, C–2 and C–3), one in 2017 (C–4) and one more in 2018 (C–5). Core sampling
was performed with a resolution of 5 cm. Isotopic analysis was done at the CERL laboratory (AARI) using a
Picarro L2130-i isotope analyzer, the accuracy was 0.06‰ for δ18О and 0.30‰ for δ2Н. The values of δ18О
and δ2Н of the ice of the Western Plateau generally vary from –5 to –30‰ and from –18.7 to –225.8‰, re-
spectively, with well-defined seasonality. Comparison of the isotope record for all cores showed that the dif-
ferences in accumulation for individual seasons reach 0.3 m w. eq., differences in accumulation for individual
seasons averaged over 5 years is approximately 0.2 m w.eq. The absolute differences in the average seasonal
values of δ18O associated with wind scouring and spatial redistribution of snow (deposition noise), averaged
over 5 years, reached 1.38‰. The irregularity of precipitation amount within the season and errors in core
dating are an additional contribution to non-climate variance (noise of definition). The absolute difference
in the average seasonal values of δ18О associated with this type of noise averaged over 5 years is 1.7‰. Thus,
the total uncertainty for two different types of noise can be estimated at 2.2‰, which is about 20% of the an-
nual seasonal amplitude of δ18O values of the glacier ice in the Western Plateau (the average difference be-
tween the δ18O values of warm and cold seasons is ~10–11‰). One of the problems of linking the isotope
record to the annual temperature record at the weather station was solved by using ammonium concentrations
for dating the C-1 ice core and calculating the “ideal” annual variation of δ18O values by a cosine function of
the annual amplitude. Using ammonium ion ( ) concentration each annual layer in C-1 ice core was di-
vided into two parts associated to snow deposition in winter and in summer. It also showed δ18O values asso-
ciated to change of seasons. The calculation of the cosine function showed the simplified δ18O values for each
month of a particular year, due to which the δ18O values of the season boundaries in the ice core were linked
to calendar months. This assimilation allowed us to compare the obtained average seasonal values of δ18О
from the core with instrumental observations at the Klukhorskiy Pass meteorological station. The δ18O values
of winter seasons have a weak relationship with surface temperatures, not only due to wind erosion, but also
due to the high interannual variability of snow accumulation. At the same time, the average δ18O values of the
warm seasons are significantly positive correlated with surface temperature (r = 0.7, p = 0.1), so ice core δ18O
records can be used as a temperature proxy of the warm period.

Keywords: stable isotope of oxygen, temperature reconstruction, Caucasus, Elbrus
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ВВЕДЕНИЕ
Актуальность проблемы и её современное

состояние. Современные изменения климатиче-
ских условий – главная причина отступания лед-
ников, что активизирует экзогенные процессы в
высокогорных геосистемах (Керимов и др., 2018;
Докукин и др., 2020; Кедич и др., 2020; Chotchaev
et al., 2020). Их высокий динамизм проявляется
также в катастрофических событиях – прорывах
озёр (Emmer et al., 2014; Докукин, 2015), обруше-
нии ледников (Докукин и др., 2019; Agatova et al.,
2022). Значимость оценки запасов льда возраста-
ет в условиях более частого проявления катастро-
фических событий, связанных с ледниками (Kääb
et al., 2021), а также для засушливых территорий –
таких как аридный Алтай. Таяние ледников во
многом формирует сток этих территорий. Так, в
летнее время доля ледникового стока на террито-
рии массива Монгун-Тайга (высота точки гидро-
логических наблюдений около 2200 м) составляет
до 90% в периоды отсутствия осадков и 40–60%
на фоне дождевых паводков (Чистяков и др.,
2012).

При оценке масштабов и параметров совре-
менного оледенения и его динамики важную роль
играет каталогизация ледников, в рамках которой
важнейшей задачей является выделение границ
ледников. На территории СССР подобная работа
была выполнена при составлении Каталога лед-
ников СССР (Каталог…, 1965–1982 гг.), в кото-

ром нашло отражение состояние ледников во
второй половине XX века. С учётом последующих
изменений, а также развития методов и возмож-
ностей получения гляциологической информа-
ции недавно для территории нашей страны был
создан Каталог ледников России на основе спут-
никовых снимков Sentinel-2 (2016–2019 гг.) (Хро-
мова и др., 2021). Проблема каталогизации ледни-
ков на глобальном уровне решается в рамках
международных баз данных о ледниках, таких как
WGI, база данных проекта GLIMS (Global Land
Ice Measurements from Space), Всемирного ката-
лога ледников RGI (The Randolph Glacier Invento-
ry). Тем не менее, как будет показано ниже на
примере хребта Монгун-Тайга, проблему выделе-
ния границ ледников в рамках ледниковых ком-
плексов, особенно применительно к таким зада-
чам как математическое моделирование, нельзя
считать окончательно решённой.

Одним из наиболее распространённых и пер-
спективных методов измерения объёма ледников
является георадиолокация (Лаврентьев и др.,
2014; Петраков и др., 2014; Китов и др., 2018). Од-
нако далеко не все ледники и не все их участки
легкодоступны, поэтому съёмка выполняется
преимущественно на доступной части ледника,
для долинных ледников это часто лишь область
абляции. В случае невозможности или недоста-
точности прямых измерений оценить толщину
льда по всей площади ледника позволяет модели-
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рование. С другой стороны, этот способ может
давать большие отклонения от реальной карти-
ны. Валидация данных моделирования на основе
полевых измерений способна дать более точную
оценку толщины льда (Frey et al., 2014).

Впервые геофизические методы оценки объё-
ма ледников Алтая применил С.А. Никитин в
1986 г. (Никитин и др., 1986); исследования про-
должились (Никитин и др., 1993; 2000), и к 2001 г.
на территории Катунского, Северо-Чуйского и
Южно-Чуйского хребтов был прозондирован
131 ледник.

В работе (Нарожный, Никитин, 2003) пред-
ставлены расчёты объёмов непрозондированной
части алтайских ледников. Исследование осно-
вывалось на корреляционных зависимостях объё-
мов прозондированных ледников разных морфо-
логических типов от их площади (метод Volume-
Area scaling (VAS). В работе (Никитин, 2009) дан-
ные зависимости были уточнены и с их помощью
оценен суммарный объём ледников горных мас-
сивов и хребтов Алтая на 1850, 1952 и 2003 годы.

Полученные С.А. Никитиным зависимости
были детализированы по новым данным в работе
(Мачерет и др., 2013), впервые для ледников плос-
ких вершин и котловинного типа были представ-
лены общие для них эмпирические коэффициен-
ты. Необходимо обратить внимание, что набор
данных для двух морфологических типов в обнов-
лённом варианте невелик – всего 5 ледников.

На протяжении всех исследований территория
Восточного Алтая, в частности горный массив
Монгун-Тайга, оставалась в тени: геофизические
измерения не проводились, а объём льда оцени-
вался лишь с использованием метода VAS (Га-
нюшкин, 2001; Никитин, 2009).

Единственное для территории массива Мон-
гун-Тайга математическое моделирование тол-
щины льда выполнено в рамках проекта по оцен-
ке объёма всех ледников Земли (Farinotti et al.,
2019). В исследовании применены пять моделей с
последующей агрегацией результатов. В качестве
основы использовались данные Всемирного ка-
талога ледников (RGI, The Randolph Glacier In-
ventory). С этим связан ряд ошибок и недостат-
ков. Поскольку в каталоге границы ледников
проведены по ледоразделам, то на них толщина
льда оказалась нулевой. В результате оценка сум-
марного объёма льда для главного куполовидного
комплекса и всего массива, а также простран-
ственное распределение льда значительно иска-
жены. Кроме того, в каталоге ошибочно выделе-
ны или не выделены некоторые ледники горного
массива, что будет показано далее.

В центрах оледенения, где поверхности вырав-
нивания преобладают над альпинотипными фор-
мами рельефа, основные запасы льда сосредото-
чены не в долинных, а в ледниках плоской вер-

шины. Данный морфологический тип ледников
широко представлен в аридной части Централь-
ной Азии. Кроме того, для юго-восточного и
Монгольского Алтая ледники плоской вершины
часто являются центрами ледниковых комплек-
сов, включающих ледники разных морфологиче-
ских типов. В подобных случаях выделение гра-
ниц между ледниками существенно влияет на ре-
зультаты расчётов объёма ледников при
использовании методов моделирования. В пол-
ной мере это относится и к ледниковой системе
массива Монгун-Тайга.

РАЙОН И ОБЪЕКТ ИССЛЕДОВАНИЯ, 
ОПЫТЫ КАТАЛОГИЗАЦИИ ЛЕДНИКОВ 

МАССИВА МОНГУН-ТАЙГА. ЗАДАЧИ 
ИССЛЕДОВАНИЯ

Согласно физико-географическому райони-
рованию территории Внутренней Азии (Чистя-
ков, 2001) горный массив Монгун-Тайга располо-
жен на границе горных стран, Алтае-Саянской и
Внутриазиатской. Климат массива резко конти-
нентальный с холодной сухой зимой. По данным
ближайшей метеостанции Мугур-Аксы (1850 м)
среднегодовая температура воздуха составляет
‒3.0°C, средняя температура воздуха в июле
+13.1°C, в январе –20.5°C. Аридности климата
способствует большое число орографических ба-
рьеров. В результате среднегодовое количество
осадков на Монгун-Тайге не превышает 310 мм, в
орографической тени массива в среднем фикси-
руется 160 мм, при этом только 20% выпадает в
холодный сезон. Зимний антициклон обусловли-
вает малооблачную погоду, и, как следствие,
снежный покров не имеет большой мощности
(Чистяков и др., 2012).

Несмотря на малое количество осадков, на
территории массива располагаются современные
ледники. Первое описание ледников массива
Монгун-Тайга было выполнено Ю.П. Селивер-
стовым (Селиверстов, 1972): это 30 ледников об-
щей площадью 44 км2. В 1974–1975 гг. В.С. Ревя-
кин при работе над Каталогом ледников СССР
уточнил масштабы оледенения: 36 ледников сум-
марной площадью 28 км2 (Ревякин, 1978). Даль-
нейшая детализация и обновление информации
по современному оледенению массива дала сле-
дующие оценки: 52 ледника площадью 23.3 км2

(Селиверстов и др., 1997), 32 ледника площадью
20.3 км2 (Чистяков и др., 2012). Существующие
оценки современных масштабов оледенения ба-
зируются в основном на использовании полевых
данных.

В качестве одной из важнейших для существо-
вания ледников особенностей рельефа террито-
рии массива выделяются поверхности выравни-
вания (Горный массив…, 1993). Они принимают
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и с помощью метелевого переноса перераспреде-
ляют твёрдые осадки, а кары их накапливают, что
приводит к более эффективной и многократной
концентрации снега. Это оказывает благоприят-
ное воздействие на ледники (Чистяков и др.,
2012). В наибольшей степени этот процесс выра-
жен в центральной части массива, где располо-
жился куполовидный ледниковый комплекс
главной вершины (3970.5 м). Его морфологиче-
ская сложность затрудняет определение границ
части комплекса, представленной плоской вер-
шиной.

Согласно руководству по составлению Ката-
лога ледников, при проведении границ между
смежными ледниками используется гидрологи-
ческий подход: “Если два ледника, или части од-
ного ледника, относящиеся к разным речным
бассейнам, граничат между собой (на перевале,
горном гребне или просто на склоне горы), то они
должны быть выделены отдельно. Граница про-
водится по водоразделу на их поверхности, т.е. по
линии, разделяющей различное направление сто-
ка талых вод, даже в том случае, если известно о её
несовпадении с ледоразделом – линией, разделя-
ющей различное направление движения льда”
(Виноградов и др., 1966).

Куполовидный ледник, выделенный В.С. Ре-
вякиным при составлении Каталога ледников во-
круг главной вершины массива (рис. 1, а) по дан-
ному им определению занимает промежуточное
положение между ледниками плоских и кониче-
ских вершин (Ревякин, 1978). Согласно Катало-
гу, ледник морфологически един, и в гидрологи-
ческом отношении он отнесён к бассейну р. То-
лайты.

Более поздние исследования показали невоз-
можность совместить гидрологический и морфо-
логический подходы при рассмотрении леднико-
вого комплекса главной вершины массива. Фак-
тически куполовидный ледник Монгун-Тайга
относится к разным речным бассейнам: р. Мугур
(северная и северо-восточная части), р. Шара-
Хорагай (юго-восточная часть) и р. Толайты (за-
падная, юго-западная и южная части). В соответ-
ствии с этим куполовидный ледник разделён на
разные в гидрологическом отношении части, со-
ставившие либо отдельные ледники бассейна
р. Толайты, либо верхние части ледников бассей-
на рек Мугур и Шара-Хорагай (см. рис. 1, б).

В Каталоге ледников России (см. рис. 1, в)
(Хромова и др., 2021) за основу проведения гра-
ниц ледников взяты стандарты GLIMS. Там, где
между отдельными частями сплошной ледяной
массы нет течения, их, как правило, следует рас-
сматривать в качестве отдельных единиц, разде-
лённых топографическим водоразделом. Однако
для практических целей такая ледяная масса мо-
жет быть проанализирована как единое целое по

усмотрению аналитика, если оконтуривание во-
доразделов невозможно или нецелесообразно
(Raup, Khalsa, 2010). Очевидно, авторы каталога
стремились выделить границы ледников, близкие
к варианту Каталога ледников СССР, что облег-
чало сравнение, но с другой стороны, использо-
вание современных ЦМР позволяет легко выде-
лить ледоразделы, после чего становится очевид-
но, что ледник Мунгун-Тайга на данной схеме
(см. рис. 1, в) гидрологически оказывается разде-
лён почти пополам между бассейном р. Толайты
на юго-западе и бассейнами р. Шара-Хорагай,
Восточный Мугур и Правый Мугур на северо-во-
стоке, при этом первые два принадлежат бассей-
ну р. Кобдо, а последние два относятся к бассей-
ну бессточного озера Урэг-Нур. Очевидна гид-
рологическая неоднородность ледника, хотя
морфологически он однороден (ледник плоской
вершины).

Гидрологический подход к выделению границ
ледника, когда они проводятся по ледоразделам
разных речных бассейнов, наиболее обоснован
методически и при должной точности топогра-
фической основы исключает субъективность при
проведении данной процедуры. Для решения не-
которых задач приоритетна морфологическая од-
нородность выделенных ледников, а как показа-
но выше на примере ледникового комплекса ос-
новной вершины массива Монгун-Тайга, при
соблюдении гидрологического подхода к выделе-
нию границ ледников их морфологическая одно-
родность может нарушаться. Одна из таких за-
дач – определение толщины и объёма ледников
путём моделирования, например, при использо-
вании эмпирических зависимостей, связываю-
щих площадь ледников с его объёмом. Для Алтая
такие зависимости были получены С.А. Никити-
ным (Никитин, 2009), при этом они различны для
разных морфологических типов ледников. Выде-
ление морфологически однородных ледников
важно и для математического моделирования,
например, для параметризации модели GlabTop
(Linsbauer et al., 2012). В ней толщина льда зави-
сит в том числе от формы поперечного сечения,
которая соотносится с разными морфологиче-
скими типами.

Первая оценка современного объёма ледников
массива (1 км3) (Ганюшкин, 2001) получена с ис-
пользованием зависимости Н.В. Ерасова (Ера-
сов, 1968), связывающей объём ледников с их
площадью. Как отмечено в (Никитин и др., 2000),
рассчитанный объём ледников Алтая по формуле
Н.В. Ерасова даёт заниженные (на 30–60%) зна-
чения по сравнению с измеренным для ледников
площадью до 3 км2, а для ледников площадью 3–
12 км2 возможно как занижение, так и завышение
площади (отклонения от –33 до +47%). Соответ-
ственно, более поздняя оценка по состоянию на
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Рис. 1. Схема ледников массива Монгун-Тайга. а – (Ревякин, 1978) и б – (Селиверстов и др., 1997): 1 – ледник и его
номер; 2 – озеро и река; 3 – водораздел; 4 – ледораздел; 5 – вершина. в – (Хромова и др., 2021): 1 – водораздел между
бассейнами рек Толайты, Шара-Хорагай, Восточный Мугур и Правый Мугур; 2 – озера; 3 – реки; 4 – ледники.
Fig. 1. Diagram of the glaciers of the Mongun-Taiga massif. a – (Revyakin, 1978) and б – (Seliverstov et al., 1997): 1 – glacier
and its number; 2 – lake and river; 3 – watershed; 4 – ice divide; 5 – peak. в – (Khromova et al., 2021): 1 – watershed between
Tolaita river basins; Shara-Khoragai, Eastern Mugur and Right Mugur; 2 – lakes; 3 – rivers; 4 – glaciers.

р. Трубауш
р. Трубауш

р. Тагайты

р. Тагайты

р. Восточныйр. Восточный
МугурМугур

р. Шора-
р. Шора-Харагай
Харагай

ПравыйПравый
БалыктыкБалыктык

Левый БалыктыкЛевый Балыктык

ЛевыйЛевый
ТопайтыТопайты

ЗападгыйЗападгый
МугурМугур

Восточный МугурВосточный Мугур
ТопайтыТопайты

Мунгун-ТайгаМунгун-Тайга
СеливерстоваСеливерстова

Правый
Балыктыкр. Трубауш

р. Тагайты

Левый Балыктык

Левый
Топайты

в

б

1
2
3
4
5

а

Западный
Мугур

Восточный Мугур
Топайты

Мунгун-Тайга
Селиверстова

9 км

1
2
3
40

р. Восточный
Мугур

р. Шора-Харагай

1 км0

-нКуль

ЗападгыйЗападгый
МугурМугур

-нКуль



ЛЁД И СНЕГ  том 63  № 4  2023

ТОЛЩИНА И ОБЪЁМ ЛЕДНИКОВ МАССИВА 493

2003 г., выполненная на основе использования
эмпирических зависимостей, полученных для
Алтая, дала более высокое значение (1.32 км3)
(Никитин, 2009).

Итак, при определении границ ледников в су-
ществующих схемах и каталогах ледников масси-
ва Монгун-Тайга существуют разночтения, кро-
ме того, имеющиеся оценки объёма ледников
массива основаны на применении только мето-
дов моделирования и опираются на устаревшие
данные о площади и границах ледников или
применены неправильно (Farinotti et al., 2019).
Кроме того, существует определённый дефицит
результатов оценки толщины ледников плос-
кой вершины Алтая геофизическими методами.
Это определяет ряд поставленных нами задач в
рамках данного исследования: применение гид-
рологического и морфологического подходов к
каталогизации ледников массива Монгун-Тайга
и выявление различий в результатах; обновление
каталога ледников по состоянию на 2021 год;
оценка объёма ледников всего массива методом
VAS на основе обновлённых данных о ледниках,
оценка влияния на полученные результаты гид-
рологического и морфологического подходов к
выделению границ ледников; моделирование
толщины и оценка объёма ледников массива на
основе модели GlabTop2; получение данных о
толщине ледника плоской вершины основной ча-
сти массива георадиолокационным методом; со-
поставление результатов натурных измерений с
расчётными данными как по методу VAS, так и по
модели GlabTop2; калибровка и параметризация
модели GlabTop2 как средства оценки объёма лед-
ников плоской вершины.

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ
Обработка спутниковых снимков. Границы со-

временных ледников определяли путём дешиф-
рирования в ручном режиме космических сним-
ков. Полученные результаты корректировали по
результатам полевых исследований, в частности
экспедиции 2021 г., когда проводилась маркиров-
ка границ ледников в бассейне р. Правый Мугур,
а также по результатам полевых исследований
ледников массива в 2013, 2016 и 2019 гг. Границы
ледников в рамках ледниковых комплексов опре-
деляли двумя способами – на основе упомянутых
выше гидрологического и морфологического
подходов. Принципы гидрологического подхода
сформулированы в (Виноградов и др., 1966) и
приведены выше.

Проведение границ ледников и создание ката-
логов на основе разных подходов даёт возмож-
ность проанализировать и уточнить расчётные
объёмы ледников при переходе от традиционного
гидрологического (при котором части ледников
плоской вершины оказываются включёнными в

состав долинных и висячих ледников, что увели-
чивает возможную погрешность при расчётах) к
морфологическому. Суть морфологического ме-
тода заключается в том, что при наличии ледни-
кового комплекса разделить его на отдельные
ледники следует так, чтобы каждый выделенный
ледник был морфологически однороден, т.е. в на-
шем случае участки плоской вершины, относя-
щиеся к верхним частям ледниковых бассейнов
Правый Мугур, Восточный Мугур, Шара-Хора-
гай и Толайты выделяются как часть отдельного
ледника плоской вершины. Однако участки отно-
сятся к разным бассейнам стока и стекающий с
них лёд участвует в питании нижележащих до-
линных, карово-долинных и висячих ледников.
Границы подобных ледников с лежащими ниже
при таком подходе проводятся по местам резкого
увеличения уклонов, соответствующих краям
подледных поверхностей выравнивания.

Каталогизацию ледников вели на основе
снимков Sentinel-2 от 27.07.2021 и Landsat 8 от
26.07.2021 (для уточнения результатов определе-
ния высоты фирновой границы и правильной ин-
терпретации затенённых участков). Снимки были
обработаны путём комбинирования каналов:
“естественные цвета”, каналы 4, 3, 2, а также “ис-
кусственные цвета”, каналы 5, 4, 3. Кроме того,
для снимка Landsat 8 проводилось улучшение
пространственного разрешения (Pan-sharpening).

Дешифрирование выполнялось в программ-
ной среде GIS – Mapinfo. При дешифрировании
ледников была принята минимальная площадь
для картирования 0.01 км2. Систематическая
ошибка составляла ±1 пиксел (10 м). Она вычис-
лялась по формуле (1) (Krumwiede et al., 2014):

(1)

где  – ошибка, %;  – число пикселей;  –
пространственное разрешение снимка, выражен-
ное в виде площади пикселя, м2;  – площадь
ледника, м2.

По результатам расчётов максимальная ошиб-
ка для отдельных ледников равна 45.0%, для сум-
марной площади – 6.6%. На тех заморененных
участках ледников, где полевые наблюдения не
проводились, границу между ледниками и мёрт-
вым льдом находили при помощи индикаторов,
определённых в работах (Loibl et al., 2014; Ga-
niushkin et al., 2015): индикаторы активного льда –
сглаженный характер скоплений обломочного
материала на его поверхности, его линейная вы-
тянутость в плане, связанная с движением, обте-
кание его водотоками, как правило сходящимися
к нижней точке ледника, уход водотоков в тонне-
ли с последующим выходом ниже по склону. До-
бавим к этим признакам трещины, поперечные
направлению движения льда; индикаторы мёрт-
вого льда – неровная поверхность скоплений об-
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ломочного материала, термокарстовые водоёмы
на его поверхности, не сходимость водотоков и
наличие пионерной растительности. Выбранные
для работы снимки соответствуют концу сезона
абляции 2021 г., они отвечают условиям наимень-
шей заснеженности и затенённости.

Для составления Каталога ледников использо-
валась глобальная цифровая модель рельефа AS-
TER GDEM V3 с горизонтальным разрешением
30 м и вертикальной точностью 12 м для горных
районов (gdem.ersdac.jspacesystems.or.jp). Мини-
мальные и максимальные высоты, средние укло-
ны, экспозиции ледников определяли автомати-
чески на основе ЦМР в программе Global Mapper
v.18.0 (digitizer tool). С целью верификации дан-
ных, полученных по дистанционным материа-
лам, применяли полевые материалы за 2013, 2016,
2019 и 2021 гг., когда проводилось GPS-маркиро-
вание (Garmin 78s, точность 3 м в плане) и фото-
графирование краёв ледников массива. Вспомо-
гательную роль при составлении каталога играли
топографические карты 1 : 100000 (определение
бассейновой принадлежности ледников).

Положение границы питания на ледниках
определяли методом Куровского (Braithwaite,
2015; Kurowsky, 1891), основанном на допущении
линейного характера изменения аккумуляции и
абляции с высотой и стационарного состояния
ледника. Высоту границы питания при этом
определяли как среднюю взвешенную по площа-
ди высоту ледника:

(2)

где  – высота фирновой границы или границы
питания,  – площади разных высотных зон лед-
ника,  – средние высоты этих зон,  – общая
площадь ледника.

Допущение о линейности изменения абляции
с изменением высоты вносит систематическую
ошибку, связанную с вогнутым характером ре-
альной кривой зависимости абляции от высоты,
за счёт чего граница питания во многих случаях
лежит ниже средневзвешенной высоты ледника.
В то же время очевидно, что для современных
ледников Алтая и массива Монгун-Тайга не при-
ходится говорить о стационарном их состоянии, в
условиях деградации, когда положение границы
питания закономерно смещается вверх, это мо-
жет компенсировать упомянутую выше систем-
ную ошибку.

Оценка толщины льда и объёма ледников. Один
из наиболее распространённых методов прямого
измерения толщины льда по профилям – геора-
дарная съёмка (Лаврентьев и др., 2014; Петраков и
др., 2014; Китов и др., 2018). В работе использо-
вался георадар “ОКО-2” с частотой 150 МГц.
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Измерение толщины части ледника плоской
вершины (ледник № 17 по Каталогу, созданно-
му на основе морфологического подхода) –
главного куполовидного комплекса проводи-
лось 12–15 июля 2021 г. Использовался георадар
“ОКО-2” в универсальном комплекте с антенным
блоком АБ-150 (центральная частота 150 МГц),
данные записывали на ноутбук. Пространствен-
ную привязку профилей георадиолокации на
местности выполняли с помощью GPS-навигато-
ра (Garmin 78s, точность 3 м в плане). Съёмку ве-
ли в пеших маршрутах группой из четырёх чело-
век. Измерения были выполнены на доступной
части ледника. Трещиноватая поверхность лед-
ника, перекрытая свежим снегом, не исследова-
лась ввиду опасности.

Кроме того, для оценки толщины льда приме-
нена модель GlabTop2 (Glacier bed topography 2)
(Frey et al., 2014). Это модификация оригиналь-
ной концепции (Linsbauer et al., 2012; Paul et al.,
2012), в которой предполагается постоянное на-
пряжение сдвига на ложе вдоль всей центральной
линии ледника и его ламинарное течение. Основ-
ное отличие GlabTop2 по сравнению с GlabTop со-
стоит в том, что наклон поверхности вычисляется
не вдоль осевой линии ледника, а как средний на-
клон поверхности. Это нововведение позволяет
автоматизировать вычисления. Входными дан-
ными служит информация о границах ледника и
рельефе его поверхности в виде цифровой модели
рельефа (ЦМР) ASTER GDEM V3 (gdem.ers-
dac.jspacesystems.or.jp). Толщина льда в модели
(Frey et al., 2014) оценивается по формуле:

(3)

где  – напряжение сдвига на ложе;  – плотность
льда;  – ускорение свободного падения;  – тол-
щина льда;  – угол наклона поверхности ледни-
ка;  – коэффициент формы поперечного сече-
ния ледника.

Автоматизированная реализация модели –
GlabTop2-py (github.com; pypi.org). Это пакет на
языке Python, который вычисляет распределе-
ние толщины льда. GlabTop2-py использует
функции Python 3.8 (python.org) и PCRaster
(pcraster.geo.uu.nl). Модель полностью основана
на концепциях, описанных в (Frey et al., 2014).

Особенность модели заключается в присваи-
вании нулевого значения толщины льда грани-
цам ледников, в том числе на ледоразделах, как
например в работе по моделированию всех лед-
ников мира (Farinotti et al., 2019), что не соответ-
ствует действительности. Для более корректного
моделирования полигоны смежных ледников
объединялись в один. Подобная обработка позво-
ляет избежать локального, но достаточно значи-
тельного занижения толщины на ледоразделах.
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Однако принималось допущение, что напряже-
ние базального сдвига на ложе, получаемое из
данных о высотном диапазоне ледника, считается
для одного объединённого контура. В результате,
чем меньше реальный высотный диапазон ледни-
ка, тем больше завышается его толщина в объеди-
нённом контуре. Завышение не локально, а рав-
номерно распределяется по леднику.

Масса ледника частично распределяется на
стенки долины, из-за чего напряжение сдвига на
ложе на центральной линии меньше, чем в слу-
чае, если бы ледник был бесконечно широким.
Для учёта этого аспекта Джон Най в своей работе
(Nye, 1965) представил концепцию коэффициен-
та формы поперечного сечения ледника (f). По-
скольку у ледников плоской вершины отсутству-
ет долина и, следовательно, не возникает трения
о её борта, то в нашей работе для сравнения со
стандартным значением  f = 0.8 и параметризации
модели GlabTop2 с целью более достоверного мо-
делирования данный коэффициент для ледников
плоской вершины был приравнен к единице. Для
остальных типов применялось значение  f = 0.8.

Для оценки объёма ледников использовались
также региональные эмпирические коэффициен-
ты, полученные для Алтая, в степенном отноше-
нии (4) площади и объёма ледника (метод VAS –
Volume-Area scaling):

(4)
где  – площадь;  и  – коэффициенты, связан-
ные с морфометрическими и морфологическими
характеристиками ледника.

В работе использовались наиболее актуальные
данные по эмпирическим зависимостям объёма
ледников Алтая (табл. 1).

Для оценки качества моделирования приме-
нялся метод RMSE, где для определения средне-
квадратической ошибки модели учитывается
формула (5):

(5)

где  – количество измерений; – смоделиро-
ванное значение; – измеренное значение.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ
Выделение границ ледников на основании двух

подходов, оценка их объёма методом VAS. По ре-
зультатам каталогизации ледников массива Мон-
гун-Тайга по гидрологическому принципу прове-
дения границ ледников было выделено 38 ледни-
ков суммарной площадью 17.18 км2 (рис. 2, а;
табл. 2). Из этой цифры видно, что ледники мас-
сива продолжают сокращаться (площадь с 2010 г.
(Чистяков и др., 2012) уменьшилась на 15%).

= ,yV kS

S k y

=
= − 2

1

ˆ1 ( ) ,
N

i i
i

RMSE y y
N

N  iy
ˆ  iy

При применении морфологического подхода
на территории массива выделяется 36 ледников
(табл. 3), при этом ледник плоской вершины
Монгун-Тайга имеет вытянутую форму и факти-
чески состоит из участка к северу от главной вер-
шины площадью 2.03 км2 с преобладанием север-
ных экспозиций и участка с южной стороны вер-
шины площадью 2.39 км2, преимущественно юго-
восточной экспозиции (см. рис. 2, б). Аналогич-
ная ситуация имеет место к западу от долины
р. Толайты, где существует ледниковый ком-
плекс, включающий ледник плоской вершины и
три висячих ледника.

Математическое моделирование. На основе
модели GlabTop2 для всего центра оледенения
было оценено пространственное распределение
толщины льда (рис. 3, а). Объём ледника плоской
вершины, являющийся ядром комплекса, оцени-
вался при моделировании с коэффициентом фор-
мы поперечного сечения  f = 1, для остальных лед-
ников f = 0.8.

Модель GlabTop2 дала суммарное значение
для массива 0.814 ± 0.056 км3 льда. Согласно мо-
дели, главный комплекс куполовидной вершины
содержит 0.744 ± 0.046 км3 льда. В работе (Fa-
rinotti et al., 2019) агрегированный по пяти моде-
лям результат по главному куполовидному ком-
плексу составил 0.611 км3, что на 12–23% меньше,
чем по модели GlabTop2. Отклонение вызвано
различием как в использовании моделей с агрега-
цией результатов, так и в выделении контуров (и
не выделении) ледников, в том числе проведении
контуров по ледоразделам (см. рис. 3, б).

Георадиолокация. В ходе георадиолокации лед-
ника № 17 на всех характерных участках (склоны,
выравненные поверхности) на площади 0.8 км2

было пройдено более 6 км профилей. Практиче-
ски на всём их протяжении полученные отраже-
ния от ложа идентифицируются без затруднений
(рис. 4). Кроме рядовых маршрутов сети обяза-
тельно выполнялись секущие для взаимной увяз-
ки данных, что позволило оценить сходимость

Таблица 1. Степенные зависимости объёма ледника от
его площади для территории Алтая (Мачерет и др.,
2013)

Морфологический 
тип

Формула 
расчёта объёма

долинные

карово-долинные

каровые

плоских вершин и котловинные

все ледники Алтая

= 1.3370.034V S

= 1.0480.049V S

= 1.2220.048V S

= 0.890.044V S

= 1.3040.037V S
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Рис. 2. Схема оледенения массива Монгун-Тайга на 2021 г. а – границы ледников выделены по гидрологическому
принципу, б – границы ледников выделены по морфологическому принципу: 1 – изогипсы 400 м; 2 – ледники; 3 –
озёра; 4 – реки.
Fig. 2. The scheme of glaciation of the Mongun-Taiga massif for 2021. а – the boundaries of glaciers are allocated according to
the hydrological principle, б – the boundaries of glaciers are allocated according to the morphological principle: 1 – isohypses
of 400 m; 2 – glaciers; 3 – lakes; 4 – rivers.
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результатов. Среднеквадратическое отклонение
разности толщины льда при двух измерениях в
точке составило 0.5 м, что при средней толщине
льда на пересечениях в 65 м соответствует точно-
сти измерения около 1%. Максимальная толщина
ледника № 17 составила 90 м.

По данным георадиолокации методом интер-
поляции “kriging” в программе Surfer получено
пространственное распределение толщины льда
для участка ледника плоской вершины, на кото-
ром производилось зондирование (рис. 5, a). Для
более корректного сравнения георадарных дан-
ных и моделирования пространственное разре-
шение интерполяции полевых данных было
уменьшено до значений используемой в модели
ЦМР (30 м в плане). По результатам георадиоло-
кации выделено два выровненных участка ледни-
ка разных высотных уровней. Здесь мощность
льда достигает наибольших значений, обозначая
поверхность выравнивания. По их периферии
толщина льда уменьшается, маркируя склоны
ложа.

Сопоставление результатов измерений и моде-
лирования. Смоделированные значения толщины
льда по модели GlabTop2 (см. рис. 5, в) по сравне-
нию c георадиолокацией оказались завышены, но
её распределение в значительной степени повто-
ряет результаты георадиолокации, кроме двух
участков, где наблюдаются большие отклонения.
Для их более подробного рассмотрения с помо-
щью стандартных инструментов ГИС получили
пространственное распределение отклонений
модели от георадиолокации в интервальном
отображении (см. рис. 5, б).

Первый из участков расположен к северу от
вершины горного массива (3970.5 м). В ходе по-
левых работ на этом относительно пологом
участке были обнаружены небольшие по пло-
щади (до 20 м2) выходы горных пород. Второй та-
кой участок находится на северо-западной грани-
це ледника.

В обоих случаях причина такого сильного от-
клонения модели кроется в невысоком простран-
ственном разрешении ЦМР (30 × 30 м). Она не
позволяет модели зафиксировать небольшие по
площади объекты и с большой точностью грани-
цу ледника. Использование более детальной
ЦМР позволило бы обойти это ограничение и по-
высить точность моделирования на краях ледни-
ка. Однако решение этой проблемы приведёт к
другой. Чем меньше размер ячейки ЦМР, тем бо-
лее детальной будет поверхность ледника. Поэто-
му небольшие в плане ячейки с большим или
крайне малым уклоном будут иметь аномальные
значения толщины льда, что в свою очередь вновь
приведёт к ошибке оценки объёма ледника.

Для каждого пикселя была получена пара зна-
чений: смоделированное и измеренное. Опреде-

лены и удалены статистические выбросы, связан-
ные в первую очередь с пространственным разре-
шением ЦМР, выходящие за пределы двух
среднеквадратических отклонений (±2σ). Доля
этих аномальных значений составила всего 4.2%
(37 из 866) от всей длины ряда данных. Медиан-
ное завышение смоделированных данных соста-
вило 38%. Среднее арифметическое оказалось
выше: 50% – за счёт больших отклонений на ма-
лых площадях, описанных выше. Поправочный
коэффициент в виде дополнительного множите-
ля к результатам вычислений по уравнению (3)
оказался равен 0.72. Его применение для изуче-
ния ложа на других участках может привести к
ошибке, но в случае оценки общего объёма поз-
воляет получить более близкие к реальной карти-
не значения.

По полученному поправочному коэффициен-
ту скорректировали смоделированные значения
толщины для всей плоской вершины. На участке
георадиолокационного зондирования были полу-
чены сечения со значениями, выявленными с по-
мощью георадара, модели c коэффициентом
f = 0.8, модели с коэффициентом f = 1 и откалиб-
рованной модели с коэффициентом f = 1 (рис. 6).
Для сравнения данных сечений использовали ме-
тод RMSE (табл. 4).

Среднеквадратическое отклонение модели с
коэффициентом f = 1 в 1.7 раза меньше, чем при
f = 0.8. Среднеквадратическое отклонение скор-
ректированной модели с коэффициентом f = 1 в
3.9 раза меньше, чем при f = 0.8. Модель с
коэффициентом  f = 1 и её скорректированный
вариант показывает значительно более каче-
ственный результат, чем модель со стандартным
и рекомендованным для моделирования значе-
нием f = 0.8. При этом на участке 1500–2000 м се-
чения А–Б нескорректированная модель даёт ре-
зультаты более близкие к измеренным, чем скор-
ректированная. Также с учётом того, что
получение ЦМР ASTER GDEM завершилось к
2009 г., а часть отклонений представлена не
ошибками модели, а действительными измене-
ниями объёма (толщины) льда, то можно заклю-
чить, что модель GlabTop2 при  f = 1 позволяет по-
лучить схожую с георадиолокацией картину про-
странственного распределения толщины льда и
близкие значения толщины льда для ледников
плоской вершины, что говорит о её надёжности.

С использованием лучшего варианта модели
был оценен объём всего ледника № 17. Объём по
скорректированной модели при f = 1 составил
0.202 ± 0.008 км3. Средняя толщина равна 46 м.
Ложем ледника плоской вершины служит по-
верхность выравнивания, а значит подледнико-
вый рельеф имеет сглаженный характер. Исходя
из этого можно допустить, что толщина льда ме-
няется сравнительно мало в разных частях ледни-
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ка, а значит и для прозондированного участка она
должна оставаться таковой. Действительно, зна-
чение по георадару для прозондированного
участка отличается не сильно и равно 49 м. Для
небольшого ледника плоской вершины (№ 34), к

юго-западу от основного комплекса, значения
оказались 0.010 ± 0.001 км3, 27 м соответственно.

Метод VAS при морфологическом подходе дал
следующие значения объёма и средней толщины.
Ледник № 17 при средней толщине 38 м содержит

Рис. 3. Пространственное распределение толщины ледников массива Монгун-Тайга. а – модель GlabTop2, б – (Fa-
rinotti et al., 2019): 1 – ледники.
Fig. 3. Spatial distribution of ice thickness of the glaciers of the Mongun-Taiga massif. а – GlabTop2 model, б – (Farinotti et al.,
2019): 1 – glaciers.
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Рис. 4. Пример радарограммы. а – зоны дифракции, маркирующие трещины; б – отраженный сигнал от ложа.
Fig. 4. An example of a radarogram. a – diffraction zones marking cracks; b – reflected signal from the bed.
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0.165 ± 0.006 км3 льда. Ледник № 34 по площади
более чем в 12 раз меньше, но его средняя толщи-
на больше: 49 м. При таком значении объём лед-
ника № 34 составляет 0.018 ± 0.001 км3 льда. От-
клонение метода VAS от GlabTop2 для средней
толщины составляет –17%, для объёма –18%. По-
добные расхождения вызывают определённые
сомнения в корректности работы метода VAS для
ледников плоской вершины.

При гидрологическом подходе фактический
ледник плоской вершины оказывается разделён-
ным на сегменты в составе отдельных ледников,
т.е. для каждого из сегментов значения средней
толщины, рассчитанные методом VAS, оказыва-
ются разными. Соответственно, для того чтобы
сравнить среднюю толщину ледника плоской
вершины, полученную геофизически, с расчёт-
ной, последнюю мы получили как результат деле-
ния суммарного объёма упомянутых сегментов на
их суммарную площадь.

Очевидно, что более корректно сопоставить с
данными натурных наблюдений результаты рас-
чётов толщины только того участка, который со-
ответствует тем сегментам ледника, где мы про-
водили измерения. Поэтому мы проводили изме-
рения именно на таких участках (табл. 5).

Расчёт толщины льда для суммы ледников ку-
половидного комплекса даёт более близкую к из-
меренным значениям оценку, чем вычисления по
отдельности. Так, суммарный объём всех сегмен-
тов ледника плоской вершины составляет 0.198

км3, что всего на 4  меньше, чем по скорректиро-
ванным результатам модели GlabTop2.

Для всего куполовидного комплекса модель
GlabTop2 при  f = 1, с поправкой для ледника
плоской вершины, и при  f = 0.8 для остальных
типов даёт значение в 0.6653 ± 0.0431 км3 льда.
При использовании морфологического подхода
по методу VAS общий объём льда главного ку-
половидного комплекса был оценен в 0.521 ±
± 0.024 км3. При гидрологическом подходе значе-
ние оказалось выше и оставило 0.582 ± 0.018 км3.

Распределение льда по морфологическим типам
ледников. Распределение льда по различным мор-
фологическим типам ледников в зависимости от
подхода к определению их границ сильно варьи-
рует (рис. 7). При гидрологическом подходе фак-
тически не учитывается полностью крупнейший
ледник плоской вершины, так как он оказывается

%

Рис. 5. Пространственное распределение толщины льда. а – результат георадиолокации, б – отклонение модели
от георадара, в – результат моделирования: 1 – ледники; 2 – вершина; 3 – профили георадиолокации; 4 – сечения
(на рис. 6).
Fig. 5. The spatial distribution of ice thickness. a – result of GPR, б – deviation models from the GPR, в – the result of modeling:
1 – glaciers; 2 – top; 3 – GPR profiles, 4 – sections (in Fig. 6).
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Таблица 4. Среднеквадратические отклонения (СКО)
моделей при применении на леднике плоской верши-
ны

СКО. м

Модель 
f = 1 

скорректи-
рованная

Модель
f = 1

Модель
f = 0.8

Сечение А–Б 11.07 16.91 30.46
Сечение В–Г 6.48 23.12 40.73
Сечение Д–Е 18.12 33.14 48.72
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Рис. 6. Сечения толщины льда на рис. 5, в. а – сечение А–Б; б – сечение В–Г; в – сечение Д–Е: 1 – толщина льда
по георадару; 2 – толщина льда по скорректированной аппроксимирующим уравнением модели GlabTop2 при f = 1;
3 – толщина льда по модели GlabTop2 при f = 1; 4 – толщина льда по модели GlabTop2 при f = 0.8.
Fig. 6. Sections of ice thickness in Fig. 5, в. а – section A–B; б – section B–Г; в – section Д–Е: 1 – ice thickness according to
georadar; 2 – ice thickness according to the model GlabTop2 adjusted by the approximating equation at  f = 1; 3 – ice thickness
according to the model GlabTop2 at  f = 1; 4 – ice thickness according to the model GlabTop2 at f = 0.8.
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Таблица 5. Результаты оценки толщины льда на участке, где проводилось георадиозондирование

№ ледника 
по гидрологическому 

каталогу

Средняя толщина льда 
по георадару, м

Средняя толщина льда 
по методу VAS, м

Разность толщины 
по георадару и VAS, %

5 52 48 –7
6 35 27 –22
7 45 35 –22
8 51 34 –34

11 67 31 –54
13 67 29 –57
14 29 49 +67
21 63 48 –24
22 49 28 –43

Сумма ледников 49 44 –10

разделённым между своими соседями, принадле-
жащими к другим морфологическим типам лед-
ников. Соответственно, при оценке распределе-
ния объёмов льда по итогам расчётов по модели
GlabTop2 при гидрологическом подходе объём
льда в ледниках плоских вершин оказался в 19 раз
ниже по отношению к морфологическому, отра-
жающему реальное распределение запасов льда
по морфологическим типам. Применение сте-
пенных функций при использовании гидрологи-
ческого подхода, как было показано ранее, даёт
ещё и другой суммарный объём ледников, но так-

же занижает суммарный объём ледников плоской
вершины по той же причине. Напротив, доля всех
прочих морфологических типов оказывается за-
вышенной.

ОБСУЖДЕНИЕ

Использование разных подходов к выделению гра-
ниц ледников. Гидрологический и морфологиче-
ский подходы дают одинаковую оценку суммар-
ной площади ледников. Однако оценка площади
отдельных ледников может сильно зависеть от
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выбранного подхода – вплоть до полного невыде-
ления ледника. Дальнейшее использование дан-
ных площадей приводит к завышению оценки
объёма льда при гидрологическом подходе. Это
происходит по причине “присоединения” в верх-
них гипсометрических уровнях ледников гидро-
логически связанных с ними участков плоской
вершины. Выделение же на этих уровнях морфо-
логически однородного ледника плоской верши-
ны ведёт к меньшей оценке объёма льда.

Этот аспект связан с выраженной в эмпириче-
ских расчётных уравнениях связи площади и объ-
ёма для разных морфологических типов ледников
меньшей наблюдаемой толщиной ледников
плоской вершины в условиях отсутствия трения о
борта долины, при прочих равных условиях, по
отношению к другим морфологическим типам
ледников. В наших исследованиях полученные
путём геофизических измерений значения тол-
щины ледника плоской вершины также меньше,
чем расчётные для этих участков при использова-

нии гидрологического подхода (т.е. когда эти
участки включаются в состав ледников других
морфологических типов). Это же означает, что
при моделировании толщины ледников плоской
вершины использование коэффициента формы
поперечного сечения f  = 0.8 также ведёт к ошиб-
ке в оценке объёма льда в бóльшую сторону.

При расчёте объёмов ледниковых комплексов
уравнениями с помощью зависимостей объёма от
площади ледников для разных морфологических
типов ледников морфологический подход даёт
более адекватную оценку толщины ледников, чем
гидрологический. Тем не менее, поскольку чаще
всего данные по объёму льда нужны для гидроло-
гических расчётов, то для решения подобных за-
дач необходимо сочетание обоих подходов. Так,
рассчитав объём ледника плоской вершины, вы-
деленного исходя из морфологического подхода,
можно определить его среднюю толщину (оче-
видно, при сглаженном подлёдном рельефе тол-
щина меняется сравнительно мало в разных ча-

Рис. 7. Распределение суммарного объёма льда по различным морфологическим типам ледников при различных под-
ходах и моделях. а – степенные функции при гидрологическом подходе; б – степенные функции при морфологиче-
ском подходе; в – GlabTop2 при гидрологическом подходе, г – GlabTop2 при морфологическом подходе. Типы ледни-
ков: 1 – висячие; 2 – карово-висячие; 3 – каровые; 4 – долинные; 5 – плоской вершины; 6 – карово-долинные; 7 –
склоновые.
Fig. 7. Distribution of the total volume of ice by different morphological types of glaciers with different approaches and models.
а – power functions with the hydrological approach; б – power functions with the morphological approach; в – GlabTop2 with
the hydrological approach, г – GlabTop2 with the morphological approach. Types of glaciers: 1 – hanging; 2 – сorrie-hanging;
3 – corrie; 4 – valley; 5 – f lat-summit; 6 – corrie-valley; 7 – slope.
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стях ледника). Далее, используя значения сред-
ней толщины, рассчитывается объём сегментов
ледника плоской вершины, принадлежащих раз-
ным речным бассейнам.

Использование метода Куровского для оценки
положения границы питания. Согласно недавним
исследованиям (Braithwaite, 2015), названный ме-
тод был протестирован для 103 ледников разной
морфологии из различных регионов мира, и была
выявлена высокая степень корреляции между вы-
сотой балансовой границы питания и значения-
ми, полученными методом Куровского, со сред-
ним отличием между ними в –36 м со стандарт-
ным отклонением ±56 м. При этом отмечено, что
балансовая граница питания существенно ниже,
чем высота, полученная методом Куровского для
выводных и долинных ледников, и несуществен-
но ниже для горных ледников.

В недавних работах мы тестировали примене-
ние метода Куровского для ледников Шапшаль-
ского хребта (Ганюшкин и др., 2021a; Ганюшкин
и др., 2021b), массива Таван-Богдо-Ола (Gany-
ushkin et al., 2018; Ganyushkin et al., 2022) и для Се-
веро-Чуйского хребта (Ganyushkin et al., 2023). На
территории Шапшальского хребта исследовались
26 ледников карового и висячего типов площадью
менее 0.6 км2 каждый, различия с положением
границы питания, определённом по снимкам, со-
ставили в среднем –8 м. Для массива Таван-
Богдо-Ола было рассмотрено 26 ледников пло-
щадью от 3.3 до 23.1 км2 для 4 лет (Ganyushkin et
al., 2022), среднее завышение границы питания
методом Куровского относительно положения
границы питания, определённого на снимках, со-
ставило 77 м. При рассмотрении 35 долинных
ледников Северо-Чуйского хребта подобное за-
вышение составило уже в среднем 128 м. Для мас-
сива Монгун-Тайга, где лишь один долинный
ледник по площади превышает 3 км2 и преоблада-
ют малые ледники, очевидно, использование ме-
тода Куровского для определения положения
границы питания представляется оправданным.
Отметим, что медианная высота ледника (отно-
шение площади области аккумуляции к площади
всего ледника, т.е. accumulation area ratio, AAR =
= 0.5) близка к средней высоте ледника по методу
Куровского, хотя и не является её полным анало-
гом. Подобное сниженное значение AAR в случае
массива Монгун-Тайга может быть связано с со-
четанием поверхностей выравнивания (служа-
щих приёмниками-распределителями снега, ко-
торый сдувается с этих поверхностей) с карами
(где этот снег откладывается), что даёт более су-
щественную концентрацию снега (Чистяков и
др., 2012) по сравнению с альпийским рельефом,
при котором в метелевый перенос вовлекается
сравнительно узкая пригребневая полоса.

Оценка толщины ледников плоской вершины и
объёма всех ледников горного массива Монгун-Тай-
га. Результаты сравнения данных, полученных
разными методами, говорит об определённых
ограничениях в возможностях расчётов по мето-
дике VAS для некоторых ледников плоской вер-
шины. Очевидно, в тех случаях, когда подобные
ледники находятся в составе ледниковых ком-
плексов на их внешних границах, толщина льда
может быть весьма значительной и сильно отли-
чаться от околонулевых значений по периметру
изолированных ледников плоской вершины. Со-
ответственно, для таких ледников в составе ком-
плексов связь объёма и площади может иметь
другой вид. В этом отношении, модель GlabTop2,
как нам представляется, даёт для таких ледников
более приемлемые результаты, поскольку расчё-
ты в ней выполняются для всего ледникового
комплекса без учёта границ по ледоразделам.
Вместе с тем применение метода VAS для оценки
объёма отдельного ледника может приводить к
большим неточностям. Так, в одном из послед-
них обзоров данного метода (Bahr et al., 2015) по-
казано, что адекватно оценить объём льда можно
только для группы ледников. Действительно, как
показал наш анализ данных георадиолокации в
сравнении с методом VAS, последний показывает
наименьшее отклонение на выборке из несколь-
ких ледников.

Опыт изучения ледников плоской вершины
Алтая невелик. Для сравнения использовались
доступные результаты бурения, радиолокацион-
ного и вертикального электрического зондирова-
ния двух ледников плоской вершины на хребте
Цамбагарав в Монгольком Алтае, представлен-
ные в работах (Kadota et al., 2011; Herren et al.,
2013; Сергеев и др., 2018).

Так, средняя толщина ледника плоской вер-
шины комплекса С, расположенного на высотах
3550–3800 м, по данным георадиолокации (Kado-
ta et al., 2011) в точках составила 53 м. Мы провели
расчёты по скорректированной модели GlabTop2
и получили значение 59 м (+11%). Средняя тол-
щина по методу VAS значительно ниже, как и в
случае с ледником плоской вершины Монгун-
Тайги, и составляет 36 м. Вероятно, подобное от-
клонение также связано с тем, что метод VAS не
корректен в использовании для ледников плос-
кой вершины в составе комплексов и ведёт к за-
нижению реального объёма льда.

Измерения на куполе ледникового комплекса
Е, расположенного на высотах 3900–4100 м (Her-
ren et al., 2013; Сергеев и др., 2018), имеют всего
три значения, но сравнение было проведено и с
ними. Согласно данным бурения максимальная
толщина льда составляет 70 м, значение по скор-
ректированной модели GlabTop2: 84 м (+19%).
Толщина льда, согласно вертикальному электри-
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ческому зондированию, составляет 74 м, модель
GlabTop2 с поправочным коэффициентом 0.72
даёт значение 61 м (–18%).

Оценка суммарного объёма льда Монгун-Тай-
ги проводилась в разных исследованиях для не-
скольких временных срезов. В работе (Никитин,
2009) на время максимума малого ледникового
периода, приходящегося условно на 1850 год, бы-
ло получено значение 1.88 км3 льда. Здесь же по-
лучены значения на 1952 г. – 1.46 км3 и 2003 г. –
1.32 км3. Следующая оценка в 2019 г. в работе (Fa-
rinotti et al., 2019) показала суммарный объём льда
Монгун-Тайги в 0.741 км3. Однако, как было по-
казано выше, оценка выполнялась с нулевыми
значениями на ледоразделах главного куполовид-
ного комплекса, где сосредоточена основная мас-
са льда. Принимая последнее значение занижен-
ным, мы видим, что результаты, представленные
в настоящей статье, вполне адекватны. Так, сред-
няя оценка общего объёма льда такова: при гид-
рологическом подходе методом VAS получено
0.757 ± 0.036 км3; при морфологическом подхо-
де модель GlabTop2 показала результат 0.733 ±
± 0.052 км3. Предельные значения получены при
морфологическом подходе методом VAS: 0.690 ±
± 0.038 и при гидрологическом подходе при
использовании скорректированной модели
GlabTop2: 0.888 ± 0.061 км3. Учёт разных подходов
к выделению ледников важен также для матема-
тического моделирования, так как в случае выде-
ления ледника плоской вершины вводятся опре-
делённые поправки. Соответственно модель по-
казывает разные оценки суммарного объёма. Без
ввода поправок результат расчёта суммарного
объёма ледников для разных подходов был бы
одинаковым.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Результаты каталогизации ледников по состо-

янию на 2021 г. посредством георадиолокации ку-
половидного ледникового комплекса главной
вершины Монгун-Тайга и математического мо-
делирования толщины льда всех ледников масси-
ва позволили сделать ряд выводов.

1. При составлении каталогов по состоянию на
2021 г. выделено 38 ледников по гидрологическо-
му принципу и 36 ледников по морфологическо-
му принципу. Суммарная их площадь оценена в
17.18 ± 1.13 км2. Ледники массива продолжают со-
кращаться. С 2010 г. площадь ледников сократи-
лась на 15%.

2. При моделировании толщины льда ледни-
ков плоской вершины с использованием коэф-
фициента формы поперечного сечения  f = 1 по-
лученные результаты ближе к измеренным, чем
при стандартном значении  f  = 0.8. По данным
георадиолокации выполнена калибровка модели

GlabTop2 для применения к ледникам плоской
вершины. Согласно модели, суммарный объём
ледников массива Монгун-Тайга при морфоло-
гическом подходе оценен в 0.733 ± 0.052 км3, при
гидрологическом в 0.888 ± 0.061 км3. Поправоч-
ный коэффициент в виде дополнительного мно-
жителя в формуле (2) оказался равен 0.72, что го-
ворит об изначальном завышении смоделирован-
ных данных для ледников плоской вершины.

3. Объём ледников, полученный на основе эм-
пирических степенных зависимостей с регио-
нальными коэффициентами для разных морфо-
логических типов ледников, при морфологиче-
ском подходе составил 0.690 ± 0.038 км3, при
гидрологическом: 0.757 ± 0.036 км3. Сравнение
расчётных данных по толщине ледников плоской
вершины с результатами натурных наблюдений
даёт основания считать гидрологический подход
более точным при расчётах VAS, причиной чего
может служить неприемлемость формул, полу-
ченных для изолированных ледников плоской
вершины, к тем ледникам плоской вершины, ко-
торые служат центрами ледниковых комплексов
и имеют границы, проходящие по ледоразделам.
В этом отношении более приемлемым для адек-
ватной оценки запасов льда подобных леднико-
вых комплексов представляется метод GlabTop2,
в котором не используются границы ледников по
ледоразделам, а морфология ледников отчасти
учитывается через уклоны ледниковой поверхно-
сти.

4. Выбранный подход к определению границ
ледников влияет не только на оценку их объёма,
но и на оценку распределения запасов льда по
морфологическим типам ледников. Морфологи-
ческий подход, очевидно, даёт более адекватную
картину распределения площадей и запасов льда
по морфологическим типам ледников. Вклад
крупных форм оледенения в суммарный объём
ледников массива Монгун-Тайга резко преобла-
дает при морфологическом подходе. Больше все-
го льда содержат ледники плоской вершины (27–
40%). При гидрологическом подходе, который
используется чаще всего, завышается роль малых
форм оледенения. При этом вклад ледников
плоской вершины оценивается всего в 2%.
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This article presents the results of estimating the scale of the present-day glaciation of the Mongun-Taiga
Mountain range (Eastern Altai) based on the decoding multi-time satellite images, GPR data and modelling
using GlabTop2 and the Volume-Area Scaling (VAS) method. By 2021, 38 glaciers have been identified ac-
cording to the hydrological principle and 36 ones – by the morphological principle. The total area is estimat-
ed as 17.18 ± 1.13 km2. Since 2010, area of the glaciers has decreased by 15%. The thickness of the glacial com-
plex on the main peak of the Mongun-Taiga Mountain range was measured in the ablation season of 2021.
More than 6 km of profiles were obtained by the GPR survey with accuracy of about 1%. Based on these data,
the GlabTop2 model was calibrated. Then the spatial distribution of the ice thickness was obtained over the
entire massif. The total volume of ice in the f lat-summit glacier № 17 is estimated at 0.202 ± 0.008 km3 of ice.
According to the GlabTop2 model with the morphological approach the ice volume of the whole massif was
estimated at 0.733 ± 0.052 km3, and with the hydrological approach: 0.888 ± 0.061 km3. Determination of
the boundaries of glaciers by the VAS method gave larger values: 0.690 ± 0.038 km3 with a morphological ap-
proach and 0.757 ± 0.036 km3 with a hydrological method. Consequently, with the same area of glaciers, vol-
ume determined by two different approaches can be rather different. This has a decisive influence on the mor-
phological structure of ice reserves: the role of large forms of glaciation sharply prevails with the morpholog-
ical approach. Most of the ice is contained in glaciers of the f lat summit (27–40%). With the hydrological
approach, which is used most often, the role of small forms of glaciation is overestimated. At the same time,
the contribution of f lat-summit glaciers is estimated at only 2%.

Keywords: glacier boundaries, f lat-summit glacier, ice volume, glacier complex, GlabTopmodel, ground pen-
etrating radar (GPR)
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Представлены результаты изотопных исследований в долине р. Талдура. Определены изотопные ха-
рактеристики льда ледника Некрасова и воды рек и ручьёв в середине сезона абляции. Показано
преобладание ледникового питания на всём протяжении р. Талдура. Установлено, что талые воды
менее крупного ледника Некрасова оказывают меньшее влияние на питание моренного оз. Тамо-
женное по сравнению с влиянием талых вод ледника Большая Талдура на сток р. Талдура.
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ВВЕДЕНИЕ
В условиях современных климатических изме-

нений и продолжающейся дегляциации особую
актуальность приобретают гидрологические ис-
следования высокогорных районов с развитым
современным оледенением. Важными гидроло-
гическими задачами являются оценка водного ба-
ланса потенциально прорывоопасных озёр, а так-
же прогноз возможных изменений в стоке горных
рек. Для большинства горных районов России, в
частности для территории Алтая, задача осложня-
ется очень низкой плотностью гидрологических
постов, поэтому существует необходимость в сбо-
ре и анализе новой информации, в том числе по-
лученной при проведении экспедиционных ис-
следований. Однако подобные работы на высоко-
горных территориях Русского Алтая практически
не проводились. Ближайшие к Алтаю комплекс-
ные изотопно-гидрологические исследования
были организованы на территории Китая. С по-
мощью стабильных изотопов был разделён сток
р. Урумчи (Sun et al., 2015). Подобные исследова-
ния проводились и на Тибетском плато (Zhao
et al., 2011; Li et al., 2015; Wang et al., 2016; Fan et al.,
2016) и в горных районах юго-западного Китая
(Meng et al., 2015). Изотопные исследования на
Алтае в первую очередь связаны с глубоким кер-
новым бурением ледников на плато горы Белухи
(Aizen et al., 2005) и на территории массива Цам-
багарав (Северо-Западная Монголия) (Herren et al.,
2013). Для горного Алтая и его предгорий иссле-

дователями из Института водных и экологиче-
ских проблем СО РАН был организован сбор и
изотопный анализ атмосферных осадков, а также
проведено сравнение полученных результатов с
модельными данными (Папина и др., 2015; Ма-
лыгина и др., 2017, 2019).

Ранее авторами настоящей статьи были вы-
полнены изотопно-геохимические исследования
на территории горных массивов Таван-Богдо-
Ола, Цамбагарав и Монгун-Тайга для получения
информации об особенностях формирования
ледникового стока (Банцев и др., 2016, 2018;
Bantcev et al., 2019). Непосредственно в рассмат-
риваемом районе (долина р. Талдура) изотопные
исследования стока не проводились, поэтому
приводимые здесь результаты дают новый мате-
риал по этому вопросу.

Стабильные изотопы воды (18O и 2H) – важный
трассер, позволяющий оценить вклад различных
компонентов в питание рек и озёр. В статье пред-
ставлены результаты изотопных исследований в
бассейне р. Талдура, выполненные в июле 2022 г.

РАЙОН ИССЛЕДОВАНИЙ
Южно-Чуйский хребет относится к Централь-

ному Алтаю, простирается в широтном направле-
нии с запада на восток на 120 км. Главная верши-
на Ирбисту имеет высоту 3967 м. Южно-Чуйский
хребет – второй на Алтае после Катунского хреб-
та по площади оледенения. Характер рельефа
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здесь альпийский, широко распространены лед-
никовые формы рельефа (Каталог ледников,
1977; Дьякова, Останин, 2015). Высота хребта в
осевой части на западном и восточном окончани-
ях – 3300–3400 м, а в центральной – 3700–3900 м.
Ближе всего к району исследования находится
действующая метеостанция Кара-Тюрек (распо-
ложена на высоте 2596 м над ур. моря, в 100 км к
северо-западу от рассматриваемого района).
Среднегодовая температура воздуха по данным
метеостанции составляет –5.4°C (http://me-
teo.ru).

В Центральном Алтае за год выпадает 400–600
мм осадков. На наветренных склонах может вы-
падать 800–1000 мм. На апрель–октябрь прихо-
дится 70–85% от годовой суммы осадков. Их ме-
сячный максимум наблюдается обычно в июне–
июле (Ресурсы поверхностных вод…, 1969).

В результате происходящего изменения кли-
мата, которое согласно (Третий оценочный до-
клад…, 2022) на территории Российской Федера-
ции началось с конца 1970-х годов, ледники Юж-
но-Чуйского хребта сокращаются: с 1850 по 2003 г.
хребет потерял 60.5 км2 (или около 23%) льда (Ни-
китин, 2009). В настоящее время площадь оледе-
нения Южно-Чуйского хребта продолжает
уменьшаться и составляет 118 км2 (Ganyushkin
et al., 2022).

Гидрологическая изученность Южно-Чуйско-
го хребта крайне недостаточна. В настоящее вре-
мя на территории всего Горного Алтая большин-
ство гидрологических постов закрыто, на сего-
дняшний день действуют только четыре поста.
Ближе всего к хребту находится пост Кучерла на
р. Кучерла, он расположен в 107 км северо-запад-
нее на территории Катунского хребта. На терри-
тории Алтая реки ледникового происхождения
оказывают большое влияние на хозяйственную
деятельность местного населения, поэтому коли-
чественная оценка вклада современного оледене-
ния и других источников питания в сток горных
рек с применением изотопного метода необходи-
ма для оценки возможных изменений водного ба-
ланса этой территории в условиях изменяющего-
ся климата и дальнейшей деградации оледенения.

Исследование проводилось в долине р. Талду-
ра, берущей начало на одном из крупнейших лед-
ников Алтая – леднике Большая Талдура. Долина
реки находится на северном макросклоне Южно-
Чуйского хребта (рис. 1, a–b). Согласно данным
Каталога ледников России (Хромова и др., 2021),
по состоянию на 2017 г. система Большого Талду-
ринского ледника имела площадь 20.46 км2 при
максимальной длине 4760 м, вертикальном диа-
пазоне 1240 м и средней высоте фирновой линии
3120 м. Кроме того, на восточном борту долины
располагаются ещё три ледника: Малый Талду-
ринский (площадь 1.31 км2, высота фирновой гра-

ницы 3310 м); ледник Ru10-16.0629 (площадь
0.29 км2, высота фирновой границы 3350 м) и лед-
ник Ru10-16.0630 (площадь 0.13 км2). Оледенение
верхнего участка бассейна р. Талдура имеет сум-
марную площадь 23.66 км2. Река Талдура после
слияния с р. Чаган образует р. Чаган-Узун – при-
ток Чуи. Таким образом, водосборный бассейн
Талдуры относится к верховьям единой Обь-Ир-
тышской речной системы. В целом изотопно-
гидрологическими исследованиями верхняя
часть бассейна Оби затронута недостаточно. С
недавнего времени проводятся исследования
изотопного состава вод р. Обь в г. Барнаул для
оценки вклада снеготаяния в её питание (Papina
et al., 2023). При этом данных об изотопном со-
ставе вод малых рек ледникового происхождения
в истоках Оби крайне мало, но именно эти реки,
несмотря на относительно небольшой вклад в
сток р. Обь, наиболее остро реагируют на совре-
менные климатические изменения.

В бассейне р. Талдуры первым объектом ис-
следования стала система “ледник Некрасова–
оз. Таможенное” (см. рис. 1, с). Площадь ледника
Некрасова, располагающегося на восточном бор-
ту долины р. Талдура, по данным (Хромова и др.,
2021) составляет 1.47 км2, средняя высота фирно-
вой границы 3100 м. В 900 м от края ледника нахо-
дится моренное оз. Таможенное, потенциальный
прорыв которого может быть причиной крупного
паводка, угрожающего людям и инфраструктуре,
поскольку в последнее время в долине р. Талдура
наблюдается всплеск туристической активности,
и даже в непосредственной близости от ледников
происходит строительство туристических баз
(https://lednik-camp.ru/). При исследовании при-
ледниковых озёр важно установить составляю-
щие водного баланса, особенно долю ледниково-
го питания (Коновалов, 2012; Коновалов, Руда-
ков, 2016).

Вторым объектом исследования являлась
р. Талдура (см. рис. 1, с). Пробы отбирались по те-
чению реки на разном расстоянии от истока и в
разное время для предварительной оценки вклада
талых ледниковых вод в её питание. По результа-
там анализа данных дистанционного зондирова-
ния Земли определено, что площадь бассейна
р. Талдура равна 500 км2, а площадь ледников по
данным анализа космических снимков Arcgis Im-
agery за август 2021 г. составляет 10%.

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ

Всего за время полевых работ было взято
93 пробы воды. Из водотоков отобрано 58 образ-
цов, атмосферных осадков – 14, ледникового
льда – 21. Анализ парных изотопных характери-
стик производился в Лаборатории изменения
климата и окружающей среды ААНИИ на газо-
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вом анализаторе Picarro L2120-i. В качестве стан-
дарта использовали дистиллированную водопро-
водную воду Санкт-Петербурга со следующими
характеристиками: –9.79‰ по δ18О и –75.47‰ по
δ2H относительно стандарта МАГАТЭ “V-SMOW2”.
Точность измерений составляла 0.05‰ для δ18О и
0.5‰ для δ2H, что вполне достаточно для подоб-
ного рода исследований. Измерения проводились
в соответствии с методикой А.А. Екайкина (Ста-
бильные изотопы воды в гляциологии и палеогео-
графии, 2016).

Во время полевых работ образцы воды отбира-
лись в герметичные пробирки ёмкостью 50 мл.
Объём пробы составлял 40 мл, пробы из водото-
ков отбирались напрямую в пробирки. Посколь-
ку техническая возможность для кернового буре-
ния отсутствовала, пробы льда отбирали с по-
верхности в области абляции через относительно
равные промежутки, создавая регулярную сеть
отбора проб. Данная методика была использова-
на ранее и хорошо зарекомендовала себя при

определении среднего изотопного состава льда
(Bantcev et al., 2021).

Ледниковый лёд отбирали в герметичные пла-
стиковые пакеты с поверхности ледника ледору-
бом. Верхние 5 см льда счищались, затем откалы-
вали кусок льда объёмом 200–300 мл, который да-
лее расплавляли при температуре окружающей
среды, а образовавшуюся воду тщательно переме-
шивали, и затем 40 мл отбирались в пробирки.
Атмосферные осадки, как правило, отбирали два-
жды в сутки (08:00 и 20:00 часов) из портативного
осадкомера с фиксацией количества осадков
в мм.

Долю каждого компонента определяли с по-
мощью уравнения изотопного баланса вида:

(1)

где R18O1 – изотопный состав первого компонента;
f1 – доля первого компонента; R18O2 – изотопный
состав второго компонента; f2 – доля второго
компонента; R18O – результирующий изотопный
состав (Чижова и др., 2016).

+ =18 18 18
1 1 2 2O O O,R f R f R

Рис. 1. Географическое положение района исследований. а – Южно-Чуйский хребет; б – долина р. Талдура; в – рай-
оны исследования: 1 – система “ледник Некрасова – оз. Таможенное”, 2 – р. Талдура.
Fig. 1. Location of the research area a – The Yuzhno-Chuya ridge; б – Taldura River valley; в – Research areas: 1 – Nekrasov
Glacier – Tamozennoye lake system, 2 – Taldura River.
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Температуру воздуха фиксировали с помощью
автоматического регистратора EClerk-M-RHT.
Количество осадков определяли с помощью пор-
тативного осадкомера, представляющего собой
тарированную пластиковую колбу с ценой деле-
ния 1 мм водного столба. Абляцию на леднике из-
меряли по 12 деревянным абляционным рейкам
раз в сутки в утренние часы. Значения по всем
рейкам усреднялись.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

Система “ледник Некрасова–оз. Таможенное”.
На рис. 2 показана карта-схема мест отбора проб
льда и воды в системе “ледник Некрасова–оз. Та-
моженное”. Для оценки вклада талых леднико-
вых вот в питание водотоков и приледниковых
озёр необходимо установить среднее значение
изотопного состава льда. Для этого в разных ча-
стях ледника Некрасова была отобрана 21 поверх-
ностная проба льда (см. рис. 2).

Пробы также отбирали из впадающего в озеро
ручья и из ручья, вытекающего из озера. В табл. 1
приведены средние изотопные характеристики
групп образцов, а на рис. 3 показаны парные изо-
топные характеристики проб ледникового льда и
осадков, а также средние арифметические значе-
ния δ18О для ручьёв, вытекающих из озера и вте-
кающих в него.

Высокий разброс значений δ18О для проб лед-
никового льда объясняется формированием тако-
го льда из осадков разных сезонов, что наблюда-
ется и на других ледниках Алтая. Зависимость
δ18О – δ2H имеет вид δ2H = 7.6 δ18О + 7.7, что близ-
ко к зависимости δ18О – δ2H (δ2H = 7.8 δ18О + 7.7),
полученной по 524 образцам фирнового керна на
плато Белухи в 2002 г. (Aizen et al., 2005), а также к
локальной линии метеорных вод (δ2H = 7.6 δ18O +
+ 8.7), полученной для других высокогорных рай-
онов Центральной Азии (Saidaliyeva et al., 2023).
Схожие зависимости получены авторами для
проб ледникового льда на территории других
центров оледенения Юго-Восточного и Мон-
гольского Алтая: массивах Монгун-Тайга и Цам-
багарав (Bantcev et al., 2022).

Пробы осадков гораздо тяжелее. При этом, су-
дя по низким значениям эксцесса дейтерия, часть
проб небольшого объёма подвергалась испаре-
нию уже после выпадения. Поскольку при испа-
рении фракционирование утяжеляет изотопный
состав, эти пробы были исключены из расчётов.
Линия метеорных вод для проб осадков без учёта
испарявшихся проб имеет вид δ2H = 7.3 δ18О + 3.1.
Ручьи, втекающие и вытекающие из озера, зако-
номерно имеют осреднённый изотопный состав,
поскольку в их питание вкладываются как талые
ледниковые воды, так и атмосферные осадки.
Вытекающий из озера ручей отражает изотопный
состав всего озера в целом.

С использованием уравнения изотопного ба-
ланса и данных по расходам воды на исследуемых
ручьях проведено изотопное разделение гидро-
графов (рис. 4). В качестве изотопного состава та-
лых ледниковых вод было принято среднее значе-
ние δ18О ледникового льда ледника Некрасова
(‒17.3‰). Поскольку точная оценка скорости до-
бегания выпадающих осадков представляет от-
дельную фундаментальную задачу, требующую
большего количества отобранных по времени
изотопных проб, в качестве δ18О второго компо-
нента принимали средневзвешенное по количе-
ству осадков значение δ18О за 48 часов до отбора
каждой пробы из водотока.

Для ручья, втекающего в озеро (см. рис. 4, в), в
зависимости от интенсивности абляции и выпа-
дающих осадков доля ледникового стока изменя-
ется от 67 до 28% (среднее значение 58%). Для ру-
чья, вытекающего из озера (см. рис. 4, в), диапа-
зон изменения доли ледникового стока
составляет 42 и 72% соответственно, в среднем
61%. Среднее значение вклада талых ледниковых
вод было получено с использованием средних
значений δ18О ледникового льда, ручьёв и средне-
взвешенного δ18О осадков за весь период наблю-
дений (–1.2‰).

Минимальные значения доли талых леднико-
вых вод закономерно совпадают с периодами ми-
нимальной абляции, особенно если в этот период
выпадали осадки. Изменения в интенсивности аб-
ляции и в количестве осадков слабее отражаются в

Таблица 1. Диапазон изменения и среднее значение δ18О по группам образцов в долине ледника Некрасова

Показатели Количество, шт. Диапазон δ18О, ‰ Среднее δ18О, ‰

Лёд с ледника 21 от –13.0 до –26.4 –17.3
Сток у края ледника 3 от –14.6 до –17.0 –16.2
Осадки 14 (10 использовано) от –5.8 до –17.5 –11.2 (средневзвешенное 

по количеству)
Ручей в озеро 13 от –13.6 до –15.6 –14.5
Ручей из озера 12 от –14.42 до –15.4 –14.9
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соотношении компонентов стока в вытекающем
из озера ручье, чем в ручье, впадающем в него.

Река Талдура. Исследования изотопного соста-
ва воды р. Талдура носили рекогносцировочный
характер. Всего было выбрано два способа отбора
проб: однократный отбор по течению реки, сов-
мещённый с отбором из наиболее крупных при-

токов, а также многократный отбор в одном
пункте после впадения всех крупных притоков
ледникового происхождения (рис. 5, a), располо-
женном в 5 км от края ледника Большая Талдура.

На рис. 5, б видно, что в р. Талдура преоблада-
ют изотопно-лёгкие воды ледникового проис-
хождения. По мере удаления от истока значения

Рис. 2. Карта-схема мест отбора проб в системе ледник Некрасова – оз. Таможенное: 1 – пробы ледникового льда, 2 –
ручей, вытекающий из озера, 3 – ручей, втекающий в озеро, 4 – потоки воды, фильтрующиеся через морену, 5 – ручьи
на поверхности, 6 – озера.
Fig. 2. Map of the sampling points in the Nekrasov glacier – Tamozennoye lake system: 1 – samples of glacial ice, 2 – stream
flowing out of the lake, 3 – stream flowing into the lake, 4 – streams filtered through the moraine, 5 –surface streams, 6 – lakes.
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Рис 3. Диаграмма δ18О – δ2H для групп образцов: 1 – атмосферные осадки, 2 – ледниковый лёд, 3 – среднее значение
δ18О ручья, вытекающего из озера, 4 – среднее значение δ18О ручья, втекающего в озеро.
Fig. 3. Diagram δ18O – δ2H for groups of samples: 1 – precipitation, 2 – glacial ice, 3 – mean δ18О of the stream flowing into
the lake, 4 – mean δ18О of the stream flowing out of the lake.
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Рис. 4. Ход атмосферных осадков, температуры воздуха (1) и абляции (2) на леднике Некрасова за период изотопных
наблюдений (а). Результат изотопного разделения гидрографа ручья, впадающего в озеро (б); Результат изотопного
разделения гидрографа ручья, вытекающего из озера (в): 1 – атмосферные осадки, 2 – талые ледниковые воды.
Fig. 4. Precipitation, air temperature (1) and ablation (2) on the Nekrasov glacier variation during the period of isotope observa-
tions (а); The result of the hydrograph isotopic separation of a stream flowing into a lake (б); The result of the hydrograph isotopic
separation of the stream flowing out of the lake (в): 1 – Precipitation, 2 – Meltwater.
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δ18O речной воды почти не меняются. Изотопный
состав даже становится незначительно легче по
мере течения, что связано с влиянием изотопно-
лёгких вод ледникового происхождения с Севе-
ро-Чуйского хребта.

В 5 км от края ледника Большая Талдура за пе-
риод с 10 по 30 июля было отобрано 13 изотопных
проб. Выявлено (см. рис. 5, в), что изотопный со-
став воды р. Талдура может претерпевать измене-
ния из-за краткосрочного влияния выпадающих
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Рис. 5. Схема отбора проб на реке Талдура (а): 1 – места отбора проб вдоль течения, 2 – место отбора проб по времени,
3 – водосборный бассейн р. Талдура; изотопный состав воды по течению р. Талдура (б); изменение изотопного состава
воды в р. Талдура в 5 км от ледника (в): 1 – количество осадков, 2 – δ18O речной воды, 3 – δ18O осадков.
Fig. 5. Sampling scheme on the Taldura River (а): 1 – sampling sites along the river, 2 – sampling site by time, 3 – Taldura River
catchment area; Isotopic composition of water along the Taldura River (б); changes of Taldura River water isotopic composition
in the 5 km from the glacier (в): 1 – precipitation amount, 2 – δ18O of river water, 3 – δ18O of precipitation.

10 км0

1

2

3

а

88�10� в.д.88�

50
� 

с.
ш

.
49
�5

0�

87�50�87�40�

�15.5

�16.0

�16.5

�17.0�18
O

, ‰

�18
O

, ‰

�17.5
40 8 12 16 20

Расстояние от ледника, км
24 28 32 36 40

б

в

�16

�12

�10

�8

�6

�18

Даты

10
.0

7.
22

12
.0

7.
22

14
.0

7.
22

16
.0

7.
22

18
.0

7.
22

20
.0

7.
22

22
.0

7.
22

24
.0

7.
22

26
.0

7.
22

28
.0

7.
22

30
.0

7.
22

08
.0

7.
22

~~

2

4

6

8

10

12
1
2
3

О
са

дк
и,

 м
м

0



520

ЛЁД И СНЕГ  том 63  № 4  2023

БАНЦЕВ и др.

осадков, что выражается в изменении значений
δ18О от –16.9 до –15.1‰. Однако доля атмосфер-
ных осадков невелика. Наибольшее значение
δ18О в р. Талдура наблюдалось 18 июля после выпа-
дения осадков. Изотопное разделение с использо-
ванием в качестве изотопного состава компонентов
средневзвешенного δ18О осадков за 48 часов до от-
бора пробы и δ18О талых вод у края ледника показа-
ло, что в этот день доля осадков в питании реки со-
ставила 25%. При этом средний вклад осадков за пе-
риод наблюдений оценивается в 7%.

ОБСУЖДЕНИЕ
Средний изотопный состав ледникового льда

ледника Некрасова (δ18О –17.3‰) схож с полу-
ченными ранее значениями δ18О для языков до-
линных ледников на территории Алтая (Bantcev et
al., 2022), но изотопно значительно легче средних
значений δ18О керна с плато горы Белуха (Aizenn
et al., 2005), поскольку на больших высотах на за-
паде Алтая большее влияние на питание ледни-
ков оказывает летний снег (Папина и др., 2015).

По результатам изотопного разделения обра-
щают на себя внимание несколько моментов. В
системе “ледник Некрасова–оз. Таможенное” в
стоке ручья, впадающего в озеро, несмотря на то,
что он берёт начало у ледника всего в 800 м от ме-
ста отбора проб, средняя доля талых ледниковых
вод меньше, чем в ручье, вытекающем из озера.
Это связано с тем, что большая часть талых лед-
никовых вод фильтруется в озеро через морену,
не образуя поверхностных водотоков. О преобла-
дании фильтрации говорит сопоставление рас-
считанных на основе измеренных расходов воды
объёма притока к озеру и объёма оттока вытекаю-
щей из водоёма воды. На основе рассчитанных
объёмов воды был составлен водный баланс озе-
ра, который показал, что большая часть поступа-
ющей талой ледниковой воды – это распределён-
ный приток, который попадает в водоём путём
фильтрации. Поскольку ручей, втекающий в озе-
ро, небольшой (максимальные измеренные рас-
ходы не превышают 0.25 м3/с), он сильнее реаги-
рует на события осадков и изменения интенсив-
ности абляции. Для ручья, вытекающего из озера,
характерно меньшее изменение долей талых вод и
атмосферных осадков, связанное с тем, что в озе-
ре происходит осреднение изотопных характери-
стик всех поступающих в него вод.

В целом в питании оз. Таможенное по данным
изотопного разделения закономерно преоблада-
ют талые ледниковые воды (в среднем 61%). При
дальнейшем отступании ледника Некрасова эта
доля будет сокращаться, что приведёт к деграда-
ции озера. Процесс уменьшения площади или
полного исчезновения приледниковых озёр по-
сле отступания ледника был выявлен авторами в

Южно-Чуйском хребте на основе дешифрирова-
ния спутниковых снимков Landsat 7 (ID снимка:
EPP144R025_7F20000722, пространственное раз-
решение 15 м) и Landsat 8 (ID снимка:
LC08_L1TP_144025_20220727_20220802_02_T1,
пространственное разрешение 15 м) за разные го-
ды (2000 и 2022 гг.).

Для р. Талдуры характерно полное преоблада-
ние ледникового питания. Всего за период на-
блюдений выпало 38 мм осадков, но существен-
ного влияния на сток реки осадки не оказали: по
данным изотопного разделения доля осадков в
стоке реке не превышала 25%. Незначительный
вклад осадков соотносится с результатами изо-
топных исследований по другим горным масси-
вам Алтая (Банцев, 2021).

Обращает на себя внимание и то, что в районе
ледника Некрасова по данным изотопного разде-
ления доля талых вод в стоке меньше, чем в целом
по бассейну р. Талдура. Такое соотношение на-
блюдается несмотря на то, что по данным анализа
космических снимков Arcgis Imagery за август
2021 г. оледенённость в бассейне ледника Некра-
сова составляет 25% (больше, чем оледенённость
всего бассейна Талдуры). Это объясняется тем,
что ледник Некрасова находится гораздо выше
остальных крупных долинных ледников бассей-
на. Его край расположен на высоте 2940 м, а край
ледника Большая Талдура – на высоте 2560 м.
Т.е. влияние на сток р. Талдура в первую очередь
оказывают крупные долинные ледники, спуска-
ющиеся ниже ледников других морфологических
типов. При дальнейшем их отступании, даже при
незначительном изменении оледенённости бас-
сейна, доля ледникового стока может сократить-
ся, как мы видим на примере бассейна ледника
Некрасова.

Стоит отметить, что данные о вкладе компо-
нентов в сток рек бассейна Талдуры нуждаются в
уточнении, так как не оценивалось точное время
добегания атмосферных осадков и не учитыва-
лось возможное влияние высотного эффекта на
изотопный состав выпадающих осадков.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В результате отбора изотопных и гидрологиче-
ских исследований в бассейне р. Талдура получе-
на предварительная оценка вклада талых ледни-
ковых вод в питание р. Талдура и моренного оз.
Таможенное в сезон абляции. В питании р. Тал-
дура талые ледниковые воды преобладают на
всём протяжении, вклад выпадающих осадков
не превышает 25%, что во многом обусловлено
наличием крупных долинных ледников, распо-
ложенных на более низких отметках высот по
сравнению с ледниками других морфологиче-
ских типов. Дальнейшая деградация оледенения
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приведёт к отступанию краёв ледников выше по
долине, что даже в условиях потепления приведёт
к уменьшению абляции и сокращению доли лед-
никового стока.

В питании оз. Таможенное также преобладают
талые ледниковые воды, но их доля меньше (в
среднем 61%) из-за расположения ледника Не-
красова высоко в каре, в результате чего даже в се-
редине сезона абляции таяние периодически пре-
кращается. При этом часть талых ледниковых вод
фильтруется через морену, так как доля талых вод
во втекающем в озеро ручье меньше. Отступание
ледника Некрасова приведёт к ещё большему со-
кращению поступления талых вод и постепенной
деградации оз. Таможенное.

Средний изотопный состав ледникового льда
ледника Некрасова (δ18О –17.3‰) и изотопный
состав воды р. Талдура у края ледника в дни без
осадков (δ18О –16.7‰) могут быть использованы
в дальнейших более детальных изотопных иссле-
дованиях.
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Stable isotopes investigation was carried out in the territory of the Yuzhno-Chuya Ridge (Central Altai)
during the ablation season of 2022. Samples were taken to determine the contribution of meltwater and pre-
cipitation to feeding of water bodies. The main research objects are Nekrasov glacier – Tamozennoye Lake
system and Taldura River. In the basin of Lake Tamozennoye, the average ice δ18O of the Nekrasov glacier
(‒17.3%) was obtained. Based on the isotopic composition of ice and precipitation, it was estimated that in
the stream flowing into Lake Customs, the contribution of glacier meltwater varies from 28 to 67%, on aver-
age 54%. For a stream flowing out of a lake, the proportion of meltwater is higher: 48–72, 61% on average.
First of all, meltwater enters the lake by filtration through the moraine, and not by surface runoff. Along the
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Taldura River, δ18O does not change significantly (δ18O –16.58 … –16.84%) for 38 km before the Taldura
River confluence into the Chagan River. This indicates the complete predominance of glacier meltwater in
the river feeding in the middle of the ablation season. Repeated sampling of water from the Taldura River
5 km from the edge of the glacier showed, that the effect of precipitation can be traced in the isotopic com-
position of river water, but it does not exceed 20%.

Keywords: isotopic composition, periglacial lake, glacier runoff, glaciers, Altai
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По состоянию на 2008–2012 гг. на Шпицбергене существовало 35 приледниковых озёр размерами
свыше 1 км2. Они составляли около 1% от общего количества всех озёр архипелага, а их суммарная
площадь была равна трети площади озёрного фонда архипелага. В последние десятилетия на западе
архипелага крупные озёра значительно увеличились по площади. Рассмотрена динамика крупных
озёр архипелага в период с 1991 по 2022 г.
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ВВЕДЕНИЕ

В последние десятилетия во многих горных ре-
гионах мира наблюдается увеличение количества,
площади и объёма ледниковых озёр, что объясня-
ется глобальным потеплением (Shugar et al.,
2020). Наиболее масштабные изменения проис-
ходят в Патагонии, на тихоокеанском побережье
Аляски, северо-востоке Гренландии, где площадь
ледниковых озёр велика. С 1990 г. отмечено уве-
личение количества ледниковых озёр в Гренлан-
дии, Исландии и Скандинавии, а площадь их за
последние 30 лет возросла на 130–150% (Shugar et
al., 2020). Информация о состоянии ледниковых
озёр Шпицбергена и их изменениях до сих пор не
учитывалась в глобальных оценках из-за отсут-
ствия сведений.

Современное потепление климата Шпицбер-
гена привело к сокращению его оледенения и
расширению территорий, ранее занятых ледни-
ками. Морено-грядовый рельеф на окраине лед-
ников и ледниковые котловины способствовали
образованию многочисленных озёр. Их контакт с
ледниками или мёртвыми льдами непосредствен-
но влияет на таяние льда (Chernos et al., 2016), а
потери ледников при таянии в озёрах могут вно-
сить заметный вклад в их баланс массы (Zang et
al., 2023). Мы рассматриваем крупные приледни-
ковые озёра, так как они в значительной степени
определяют потери льда на таяние при контакте с
ледниками, а их пространственные изменения

служат главным фактором масштабных измене-
ний озёр на архипелаге.

Другим аспектом современных исследований
ледниковых озёр в различных горных районах
Земли становится оценка рисков в случае их про-
рывов (Zang et al., 2015; Докукин и др., 2022). В
полярных регионах опасность прорывов ледни-
ковых озёр снижена или несущественна при от-
сутствии населённых пунктов и инфраструктуры.
Тем не менее, случаи прорывов ледниковых озёр
около действующих полярных станций уже были
отмечены на Шпицбергене и Антарктиде (Listol
et al., 1980; Боронина, 2022). Важно отметить и
возможные масштабы прорывов крупных озёр в
полярных областях, объёмы перемещённой мас-
сы воды могут в десятки и сотни раз превышать
прорывы горных ледниковых озёр (Чернов, Му-
равьёв, 2020; Муравьёв, Чернов, 2023). Интерес к
ледниковым озёрам в полярных областях возник
также в связи с влиянием наледниковых озёр на
гидротермическое состояние толщи ряда вывод-
ных ледников Гренландии (Box, Ski, 2007).

В настоящее время возникают попытки оце-
нить количественные показатели ледниковых
озёр на Шпицбергене на основе дистанционных
методов (Чернов, Ромашова, 2022; Urbański, 2022;
Wieczorek et al., 2023). Цель исследования – за-
фиксировать состояние крупных озёр по данным
2008–2012 гг. и исследовать их динамику на рубе-
же ХХ века, что позволит оценить основной фак-
тор изменений озёрного фонда архипелага в усло-
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виях потепления климата. В работе рассмотрены
особенности распространения приледниковых
озёр в разных частях архипелага.

РАЙОН ИССЛЕДОВАНИЙ
По данным Атласа ледников Шпицбергена

(Hagen et al., 1993;) оледенение архипелага по-
крывает около 60% площади его суши, 1668 лед-
ников имеют площадь около 33700 км2 (Nuth et
al., 2013). В связи с современными климатически-
ми изменениями в Арктике оледенение на
Шпицбергене значительно сократилось; наибо-
лее масштабные изменения произошли во второй
половине ХХ века (Pfeffer et al., 2014; Чернов и др.,
2018). С начала ХХ века на западе архипелага со-
кращение площади оледенения достигло 51%
(Kohler et al., 2007). Наибольшие темпы сокраще-
ния оледенения отмечены в 1990-е годы на юго-
западе архипелага, Земле Принца Карла и Земле
Норденшельда (Chernov et al., 2019). На рубеже
ХХ и ХХI вв. в западной части Шпицбергена от-
носительное сокращение площади ледников за
декаду составляло 5–10%, а на востоке, в области
покровного оледенения – около 3% (Nuth et al.,
2013), что обусловлено климатическими различи-
ями западного и восточного побережий.

Предварительные оценки показывают, что ко-
личество озёр на архипелаге существенно превы-
шает количество ледников. Несмотря на клима-
тические различия и масштабы сокращения оле-
денения в западных и восточных районах
архипелага, приледниковые озёра распределены
сравнительно равномерно по периферии оледе-
нения (Чернов, Ромашова, 2022). На севере и во-
стоке архипелага более пологий рельеф способ-
ствует образованию озёр, размеры которых в
среднем больше чем на юге и юго-западе в обла-
сти горного оледенения. На юге архипелага скоп-
ления озёр наблюдаются в основном в пределах
конечных морен горно-долинных ледников, ко-
торые значительно отступили от своего максиму-
ма после окончания малого ледникового периода
(Mangerud et al., 1992; Ромашова, Чернов, 2022).

Работа выполнена на основе дистанционных
методов, материалов аэрофотосъёмки Норвеж-
ского полярного института (далее – НПИ) и от-
дельных полевых наблюдений авторов с целью
количественной оценки текущего состояния
крупных озёр и выделения наиболее значимых и
динамичных объектов.

МЕТОДИКА ИССЛЕДОВАНИЙ
В работе используются сведения о количестве

и суммарной площади озёр разного генезиса: тер-
мокарстовые озёра, древние озёра ледникового
происхождения, наледниковые, приледниковые
и искусственные озёра. Лагунные озёра не рас-

сматривались, поскольку их изолированность от
морской акватории невозможно оценить дистан-
ционными методами. Информация о количестве
озёр разного генезиса, расположенных на архи-
пелаге, получена при помощи картографического
сервиса НПИ (toposvalbard.npolar.no) по состоя-
нию на 2008–2012 гг. К крупным озёрам отнесены
объекты размером свыше 100 га (1 км2).

НПИ предоставляет доступ к связанному с
сервисом набору векторизованных данных, в
том числе с оцифрованными контурами озёр
(geodata.npolar.no). Мы использовали береговую
линию озёр в программе QGIS для определения
суммарной площади озёр разного генезиса в
2008–2012 гг. Сведения о приледниковых озёрах
архипелага приведены из материалов инвентари-
зации приледниковых озёр Шпицбергена (Чер-
нов, Ромашова, 2022).

Наше внимание направлено на изучение круп-
ных озёр, так как их размеры определяют озёр-
ный ресурс территории. На примере отдельного
водосбора (Ромашова, Чернов, 2022) крупные
озёра содержат до 98% объёма озёрной воды и до
91% площади озёр. Поэтому масштабы их про-
странственных изменений являются определяю-
щими для статистических оценок всей совокуп-
ности озёр.

Основу исследования составляют данные кар-
тографического сервиса НПИ, которые отобра-
жают состояние объектов в 2008–2012 гг. с про-
странственным разрешением 0.4 м/пикс. Сервис
имеет наиболее высокое из имеющихся изобра-
жений разрешение, позволяющее подробно и до-
статочно достоверно определить границы водных
объектов архипелага, определить их линейные
размеры и площадь. Используя встроенные в сер-
вис инструменты, мы получили длину ледяных
берегов озёр, контактирующих с ледниками.
Определение высоты объектов (в том числе высо-
ты уреза воды в озёрах) сервис даёт с точностью
до 1 м.

Для описания состояния крупных приледни-
ковых озёр в другие периоды использованы дан-
ные дистанционного зондирования архипелага
Шпицберген. Для 2022 г. взяты спутниковые
снимки Sentinel-2 с пространственным разреше-
нием 10 м/пикс. Для периода 2000–2002 гг. ис-
пользованы снимки Landsat 7 с пространствен-
ным разрешением 15 м/пикс (панхроматический
канал), для периода 1990–1992 гг. – Landsat 5 с
пространственным разрешением 30 м/пикс. Бо-
лее ранние космические снимки не принимались
во внимание из-за низкой точности дешифриро-
вания. Спутниковые изображения за все исследу-
емые периоды выбирались за июль–август как
наиболее тёплые месяцы и имеющие наименьшее
покрытие снежного покрова. Частота пролёта
спутников и облачность, закрывающая часть
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озёр, не позволили ограничиться изображениями
одного года в периоды 1990–1992 и 2000–2002 гг.

Наиболее ранние оценки состояния крупных
озёр на архипелаге получены на основе аэрофото-
снимков 1936–1938 гг., представленных на элек-
тронном картографическом сервисе НПИ, мы же
отмечали лишь факт существования озера или его
отсутствия. Длина приледникового озера опре-
делена в программе QGIS как наибольшее рас-
стояние между вершинами полигона, ограничи-
вающего озеро. Исходя из пространственного
разрешения данных 2008–2012 гг., точность опре-
деления длины озера округлена до 1 м. Величина
погрешности определения площади озера вычис-
лялась путём построения внутренних и внешних
буферных зон, составляющих половину величи-
ны разрешения использованных источников.
Приблизительная оценка изменения объёма ряда
озёр вычислена как произведение их площади по
состоянию на 2012 г. и выявленного падения
уровня. Величина суммарного объёма приледни-
ковых озёр была получена ранее в работе (Чер-
нов, Ромашова, 2022).

Для расчётов пространственных изменений
двух крупнейших озёр были использованы спут-
никовые снимки: озера Требр Landsat-5 от
29.08.1992
(LT05_L1TP_220003_19920829_20200914_02_T2)
и Sentinel-2 от 23.08.2022 (S2A_M-
SIL2A_20220823T131731_N0400_R124_T33XVH_2
0220823T184957); озера Ганд Landsat-5 от
31.07.1991
(LT05_L2SP_207004_19910731_20200915_02_T1) и
Sentinel-2 от 20.08.2022 (S2A_M-
SIL1C_20220820T112641_N0400_R080_T33XX-
G_20220820T150909).

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

Арктические озёра – важный элемент ланд-
шафта и многие из них служат естественными ре-

зервуарами пресной воды в течение зимнего пе-
риода. Всего по состоянию на 2008–2012 гг. на ар-
хипелаге насчитывается около 3790 озёр разного
генезиса, размерами более 0.01 км2 (1 га). Их сум-
марная площадь составляет 395 км2 (табл. 1). Са-
мая многочисленная группа – это небольшие озё-
ра, расположенные в естественных котловинах в
прибрежной зоне, на обширных тундровых участ-
ках и в горных долинах за пределами современ-
ных морен. Как правило, их формирование связа-
но с термокарстовыми процессами, поэтому мы
условно обозначили эту группу как термокарсто-
вые озёра. Также многочисленны приледниковые
озёра, которые расположены в пределах совре-
менных морен и образовались сравнительно не-
давно, методика инвентаризации и статистиче-
ские сведения о приледниковых озёрах Шпиц-
бергена приведены в работе (Чернов, Ромашова,
2022). Их формирование происходит в настоящее
время на территориях, освободившихся от ледни-
ков, так как большинство из них имеют ледяные
берега. По нашим оценкам суммарная площадь
приледниковых озёр (размерами более 0.01 км2)
равна 186 км2 и составляет 47% всей площади озёр
архипелага (см. табл. 1). Древние озёра леднико-
вого происхождения немногочисленны, и их сум-
марная площадь невелика. Образование этих озёр
связано с сокращением оледенения архипелага в
прошлом. Среди них озеро Линне (Linnevatnet) –
одно из крупных ледниковых озёр на архипелаге,
оно образовалось более 7000–8000 тыс. лет назад
(Mangerud, 1992). Также на архипелаге существу-
ет два искусственных озера, подпруженных дам-
бами. Они используются для обеспечения водой
арктических посёлков Лонгйир и Ню-Алесун.

По состоянию на 2008–2012 гг. на архипелаге
существовало 60 крупных озёр, площадь которых
превышала 1 км2. В совокупности их общая пло-
щадь составляла 174.1 км2 или около 44% пло-
щади всех озёр (см. табл. 1). Более половины из
них – приледниковые озёра, которые на наш

Таблица 1. Общее количество и площадь озёр различного генезиса на архипелаге Шпицберген, в том числе круп-
ных озёр размерами более 1 км2 по состоянию на 2008–2012 гг.

Название группы 
озёр

Общее 
количество озёр 

на архипелаге

Общая площадь 
озёр, км2

Озёра размерами более 1 км2

количество 
крупных озёр

суммарная 
площадь озёр, км2

доля площади 
крупных озёр, %

Наледниковые 356 13.1 ± 0.1 – – –
Приледниковые 554 185.5 ± 0.3 35 127.6 32.3
Древние 
ледниковые 53 26.0 ± 1.5 9 20.3 5.1

Термокарстовые 2825 169.1 ± 10.9 15 25 6.3
Искусственные 2 1.3 ± 0.3 1 1.2 0.3
Всего 3790 395 ± 12.3 60 174.1 44.1
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взгляд представляют наибольший интерес, так
как эти озёра находятся в стадии формирования
и, по-видимому, их динамика отражает совре-
менные климатические изменения озёрного фон-
да на архипелаге.

Расположение и характеристики крупных при-
ледниковых озёр. С начала ХХ века образование
приледниковых озёр отмечено на всей террито-
рии архипелага (Чернов, Ромашова, 2022; Wiec-
zorek et al., 2023). По состоянию на 2012 г. на архи-
пелаге мы обнаружили 705 приледниковых озёр.
Из них 519 имели площадь от 0.01 до 1 км2 и
35 крупных озёр, размерами свыше 1 км2. На рис. 1
показаны соотношения количества и общей пло-
щади приледниковых озёр в трёх диапазонах, ко-
торые условно можно разделить на диапазоны
малых, средних и крупных озёр. Как правило, ма-
лые озёра размерами до 1 га не учитываются в
оценках водных ресурсов, так как их вклад в пло-
щадь и объём невелик. По нашим оценкам на
примере отдельного водосбора доля площади ма-
лых озёр составляет менее 2%, доля объёма – ме-
нее 1% (Ромашова, Чернов, 2022). При этом,
крупные озёра составляют две трети площади
всех приледниковых озёр и около одной трети
площади всех озёр на архипелаге.

По-видимому, крупные приледниковые озёра
находятся в активной стадии формирования, так
как основные изменения их площади происходят
за счёт разрушения ледяных берегов. По материа-
лам аэрофотосъёмки в 2012 г. мы определили, что
все крупные приледниковые озёра имеют ледя-
ные берега, их суммарная протяжённость состав-

ляет 78.1 км (около 2.2 км на озеро) или в среднем
около 20% их береговой линии.

Следует предположить, что темпы формирова-
ния береговой линии озёр зависят от скорости от-
ступания ледников, которые различаются в раз-
ных частях архипелага. В ряде работ отмечено,
что на западе и юго-западе горное оледенение
стремительно сокращается, в то время как на се-
веро-востоке и востоке темпы сокращения лед-
ников заметно ниже (Nuth et al., 2013). Простран-
ственное распределение озёр на архипелаге не
показывает каких-либо явных различий в разных
частях архипелага. Распространение крупных
озёр на архипелаге оказалось фактически равно-
мерным (рис. 2). Мы предполагаем, что климати-
ческие различия в пределах архипелага, которые
отмечены в масштабе сокращения оледенения,
проявляются в динамике формирования озёр.
Материалы аэрофотосъёмки 1936–1938 гг. пока-
зывают, какие из крупных озёр существовали до
1936 г. Результаты сравнения выявили различия
между западными и восточными территориями.
Мы полагаем, что почти все крупные приледни-
ковые озёра, расположенные на западе архипела-
га, появились после 1936 г. (зелёные точки). На
востоке большинство приледниковых озёр суще-
ствовало ранее 1936 г. Исключение составляет
территория о. Эдж, где расположено несколько
крупных приледниковых озёр, как новых, так и
старше 1936 г.

Озёра, которые не относятся к приледнико-
вым, сосредоточены в основном на северных тер-
риториях, где пологие формы рельефа способ-

Рис. 1. Соотношение количества приледниковых озёр (а) и их площади (б) для трёх диапазонов площади по состоянию
на 2012 г.: 1 – до 0.01 км2; 2 – от 0.01 до 1 км2; 3 – свыше 1 км2 (крупные озёра).
Fig. 1. The ratio of the number of near-glacial lakes (a) and their area (b) for three area ranges as of 2012: 1 – up to 0.01 km2; 2 –
from 0.01 to 1 km2; 3 – over 1 km2 (large lakes).
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Рис. 2. Расположение крупных озёр на арх. Шпицберген: 1 – новые приледниковые озёра (после 1936 г.); 2 – прилед-
никовые озёра, которые существовали до 1936 г.; 3 – озёра различного генезиса (не приледниковые); 4 – граница за-
падной и восточной частей Шпицбергена.
Fig. 2. Location of the largest lakes in the Svalbard archipelago: 1 – new periglacial lakes (after 1936); 2 – periglacial lakes that
existed before 1936; 3 – lakes of various genesis (not periglacial); 4 – border of the western and eastern parts of Svalbard.
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ствуют существованию крупных озёр. В западной
части Шпицбергена на Земле Норденшельда об-
щая закономерность нарушается. Здесь располо-
жены несколько крупных озёр разного генезиса:

древнее ледниковое озеро Линне (Linnevatnet),
большие термокарстовые озёра на морской тер-
расе и искусственное озеро около пос. Лонгир
(см. рис. 2).
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На основе ГИС-методов рассчитаны морфо-
метрические характеристики 35 крупнейших
приледниковых озёр (табл. 2). Они расположены
в порядке убывания площади озёр по состоянию
на 2012 г. Озёра, не имеющие собственного назва-
ния, обозначены по названию питающего ледни-
ка. Озёра лежат в широком диапазоне высот, их
средний уровень равен 89.5 м. Ледниково-под-
прудные озёра, как правило, расположены выше,
чем моренно-подпрудные. Несколько озёр, лежа-
щих в естественных котловинах на краю покров-
ного оледенения, имеют наибольшие абсолют-
ные высоты (см. табл. 2). По состоянию на 2008–
2012 гг. все крупные приледниковые озёра кон-
тактировали с ледниками. Величина длины ледя-
ных берегов обусловлена в большинстве случаев
шириной фронта ледника. Сравнение длины озе-
ра с протяжённостью его ледяного берега косвен-
но указывает на возможные изменения береговой
линии озёр в будущем в связи с таянием ледяных
берегов.

Общая площадь крупных приледниковых озёр
составляет 127.5 ± 0.6 км2, их средняя площадь –
3.64 ± 0.02 км2. Оценки погрешности площади
озёр, рассчитанные ГИС-методами, оказались
значительно меньше величины годовых измене-
ний их площади, что позволяет оценить их вре-
меннýю динамику.

Изменения площади крупнейших приледниковых
озёр. Из 35 крупных приледниковых озёр архипе-
лага в его западной части расположено 14 озёр. За
исключением озера Дисет Северный, они образо-
вались после 1936 г. Два озера не существовали
ранее 1991 г. Приледниковые озёра на западе ар-
хипелага обнаруживают значительную динамику
изменений площади на рубеже ХХ и ХХI вв. Мы
сравнили пространственные изменения площади
озёр с 1991 по 2022 г. для трёх периодов 1991–
2002, 2002–2012 и 2012–2022 гг. (табл. 3). Измене-
ния площади озёр запада чрезвычайно масштаб-
ны и для 8 объектов площадь кратно увеличилась.
Суммарно за 30 лет площадь озёр в западной ча-
сти архипелага выросла более чем в два раза (на
113%). Укрупнение озёр происходило в основном
до 2012 г., а впоследствии их суммарная площадь
даже несколько уменьшилась. Основной вклад
дали самые большие по площади морено-под-
прудные озёра Требр, Ядерин, Эдем и Ваттерда-
мен за счёт разрушения фронтов ледников, спус-
кающихся в озёра. В 2012–2022 гг. изменения бы-
ли неоднозначные, шесть озёр уменьшились в
размерах в большей степени, чем произошло
укрупнение остальных озёр. Сокращение площа-
ди озёр произошло в связи с размывом подпружи-
вающих морен, а в случае озёра, расположенного
у ледника Пенк, в связи подвижкой ледника в
котловину озера.

На востоке архипелага насчитывается 21 круп-
ное приледниковое озеро. За последние 30 лет из-
менения их площади оказались менее масштабны
по сравнению с озёрами, расположенными в за-
падной части архипелага. Суммарная площадь
этих озёр по состоянию на 1991–1992, 2008–2012
и 2022 гг. была равна 63, 74 и 77 км2 соответствен-
но. Изменения их площади за весь период соста-
вили 13.7 км2 (22%). Основное приращение пло-
щади, так же как и на западе, произошло в период
с 1991 по 2010 г. Преимущественно это был вклад
двух морено-подпрудных озёр Ганд и Крокет на
о. Эдж, которые, разрушая ледяные берега ледни-
ков, увеличили площадь своих акваторий. Эти
озёра образовывались после 1936 г. (см. рис. 2) и
являются скорее исключением в группе озёр на
востоке архипелага. Динамика озёр Ганд и Кро-
кет более соответствует озёрам запада. Хотя о.
Эдж относится к восточной части архипелага, он
расположен преимущественно южнее 78 градуса
широты, и поэтому климат острова более соот-
ветствует юго-западной части Шпицбергена, об
этом свидетельствует и значительное сокращение
оледенения острова (Nuth et al., 2013).

Детальные изменения пространственных гра-
ниц двух самых больших приледниковых озёр
Требр и Ганд показаны на рис. 3. Береговая линия
со стороны конечных и боковых морен фактиче-
ски неизменна. Приращения площади происхо-
дят по мере отступания фронтов ледников, окан-
чивающихся в озере. За период 1991–2022 гг. лед-
ник отступил на расстояние около 4 км,
расширив акваторию оз. Требр. Фронт ледника
Ганд отступил из котловины озера почти на 2 км.

Различия озёр востока и запада архипелага ещё
более очевидны, когда мы рассматриваем озёра
по факту их существования в 1936 г. Это макси-
мально отдалённый срок, когда мы можем под-
твердить их наличие по материалам аэрофото-
съёмки НПИ. Сравним изменения площадей
16 приледниковых озёр, образовавшихся после
1936 г., и 19 озёр, которые уже существовали в
1936 г. (рис. 4). Порядок озёр на диаграмме соот-
ветствует увеличению их площади слева направо,
цифрами указаны номера озёр (см. табл. 2).

В целом в обеих группах наблюдается увеличе-
ние площади озёр в период с 1991–2002 по 2002–
2012 гг. Наибольшие изменения площади харак-
терны для самых больших озёр. Процесс про-
странственных изменений новых озёр и озёр,
сформированных ранее 1936 г., на рубеже ХХI ве-
ка различен. Основной вклад дали новые озёра.
До 2012 гг. фактически все озёра увеличивались
(см. рис. 3, а). Озёра, существовавшие ранее 1936 г.,
увеличились десятикратно меньше. В период
2012–2022 гг. происходили и положительные и
отрицательные изменения площади озёр (см.
рис. 3), и площадь старых озёр даже уменьшилась
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Таблица 2. Характеристики крупных приледниковых озёр Шпицбергена по состоянию на 2008–2012 г.

№

Название 
озера или 

питающего 
ледника

Координаты 
центра озера

Абсолютная 
высота озера 

над ур. моря, м

Длина 
озера, м

Протяжённость 
ледяного 
берега, м

Площадь озера 
по состоянию 

на 2008–2012 г., 
км2

Тип 
озера

1 Требр 78.82506°с.ш., 
14.43698°в.д.

30 7931 4060 17.31 мп*

2 Брайн 79.78787°с.ш., 
22.00294°в.д. 3 5327 5420 10.97 к

3 Ганд 77.71357°с.ш., 
22.81509°в.д. 14 7161 7220 9.85 мп

4 Фемилсион 79.78611°с.ш., 
15.87055°в.д. 27 7992 1010 7.58 к

5 Кроксион 79.89795°с.ш., 
22.04735°в.д. 248 6760 1140 6.42 к

6 Ядерин 79.25511°с.ш., 
13.81527°в.д. 10 4016 1493 5.85 мп

7 Эдем 78.37686°с.ш., 
12.84774°в.д. 40 5731 3920 5.17 мп

8 Пенк (ледник) 77.51238°с.ш., 
15.61592°в.д. 16 2122 1490 4.32 мп

9 Речерч 77.48015°с.ш., 
14.72364°в.д. 2 3359 3063 3.89 мп

10 Ратиорна 77.95604°с.ш., 
17.61677°в.д. 26 3418 1300 3.71 мп

11 Хочтетер 78.88028°с.ш., 
20.77939°в.д. 25 3634 1230 3.48 мп

12 Венесон 79.86286°с.ш., 
22.64040°в.д. 241 3954 3240 3.37 к

13 Флайсон 79.81992°с.ш., 
22.36555°в.д. 133 5176 5370 3.27 к

14 Клуфт 79.44151°с.ш., 
17.27764°в.д. 218 5663 1140 3.27 лп**

15 Крокет 77.91946°с.ш., 
22.96952°в.д. 159 3606 5730 3.12 лп

16 Стауп 79.46519°с.ш., 
18.51905°в.д. 87 2972 5100 3.10 лп

17 Марсон 77.95427°с.ш., 
22.31769°в.д. 174 3936 1612 2.89 лп

18 Велсем 78.51939°с.ш., 
21.29331°в.д. 193 4031 1690 2.55 мп

19 Ваттерндамен 78.27868°с.ш., 
13.34876°в.д. 35 2554 2150 2.41 мп

20 Дисет
северный

79.22657°с.ш., 
11.34840°в.д. 23 2680 0 2.29 к***

21 Кухр 77.51719°с.ш., 
21.76820°в.д. 1 2123 0 1.90 мп

22 Треди 79.34466°с.ш., 
10.90834°в.д. 10 2435 1670 1.78 мп
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(см. рис. 3, б). Процесс укрупнения озёр, сформи-
рованных ранее 1936 г., идёт крайне медленно,
что, по-видимому, связано с суровостью климата
на востоке и северо-востоке архипелага. Вероят-
но, пространственные изменения береговой ли-
нии озёр на востоке также определены их ледо-
вым режимом, так как в летний период озёра
лишь на 1–1.5 месяца освобождаются от ледяных
полей. Продолжительность разрушения ледяных
берегов в летний период невелика.

Таким образом, вклад озёр, расположенных в
восточной части Шпицбергена, большинство из
которых существовали ранее 1936 г., даёт увели-
чение площади на порядок меньше, чем озёра на
западе архипелага. Сокращения площади оледе-
нения западных и восточных частей Шпицберге-
на также различаются в 5–10 раз (Hagen et al.,
1993; Nuth et al., 2013; Чернов, Муравьев, 2018),

что явно указывает на климатический характер
изменений озёр.

Изменения уровня воды в озёрах. Исследование
возможных изменений уровня воды в последние
десятилетия выполнено для всех крупных озёр на
основе картографического сервиса НПИ (табл. 4).
Материалы сервиса для 2008–2012 гг. позволяют
определять отметку уреза воды в озере и высоты
береговых объектов с точностью 1 м. Следы бере-
говых террас обнаружены нами у шести озёр. Эти
террасы с равными высотами по периметру озера,
что указывает на их формирование в соответ-
ствии с урезом воды в озере. Вероятно, существо-
вание этих террас не превышает несколько десят-
ков лет, так как процессы разрушения склонов
постепенно их стирают. Полевые наблюдения на
оз. Бретьерна показывают, что береговые терра-
сы, соответствующие 30-летней давности, факти-

*Морено-подпрудное озеро; **ледниково-подпрудное; ***озеро, расположено в естественной котловине около ледника.

23 Вайб 79.50483°с.ш., 
22.43017°в.д. 243 2675 3530 1.70 к

24 Вулф 79.97270°с.ш., 
19.26677°в.д. 186 2584 1140 1.69 мп

25 Исунген 80.15181°с.ш., 
24.21686°в.д. 86 2433 1790 1.65 мп

26 Сейд 77.76402°с.ш., 
22.76986°в.д. 18 2767 3090 1.65 мп

27 Бретьорна 77.95002°с.ш., 
14.31251°в.д. 5 2280 129 1.64 мп

28 Карла 79.37165°с.ш., 
13.43944°в.д. 40 1877 523 1.60 мп

29 Баска 
(ледник)

79.88248°с.ш., 
18.76685°в.д. 176 3534 1480 1.57 мп

30 Листол 77.44816°с.ш., 
16.42000°в.д. 90 1530 3960 1.55 мп

31 Грейв 79.84628°с.ш., 
17.43358°в.д. 92 1825 599 1.45 мп

32 Грушион 78.43365°с.ш., 
12.82809°в.д. 60 2122 320 1.16 мп

33 Фоул 79.50500°с.ш., 
17.25663°в.д. 135 1619 608 1.14 лп

34 Орм 80.19735°с.ш., 
24.68036°в.д. 137 2471 1410 1.11 мп

35 Университет 79.01474°с.ш., 
15.39250°в.д. 140 1916 480 1.10 мп

№

Название 
озера или 

питающего 
ледника

Координаты 
центра озера

Абсолютная 
высота озера 

над ур. моря, м

Длина 
озера, м

Протяжённость 
ледяного 
берега, м

Площадь озера 
по состоянию 

на 2008–2012 г., 
км2

Тип 
озера

Таблица 2. Окончание
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чески стёрты процессами солифлюкции и эрозии
склонов.

Материалы аэрофотосъёмки НПИ показыва-
ют, что у мореноподпрудных озёр Требр (Trebre-
vatnet) и Пенк (Penck) произошло образование
канала стока озера в речную долину при размыве
морены. Ледниково-подпрудные озёра Стауп
(Staupvatnet) и Фоул (Folevatnet) (см. табл. 4) об-
разовали маргинальные каналы стока вдоль
края ледника. Озеро Клуфт (Kluftvatnet), под-
пруженное ледником, не имеет постоянного

стока и, вероятно, является прорывным. Воз-
можно, это единственное озеро среди всех круп-
ных озёр архипелага, для которого свойственны
масштабные спуски по внутренним каналам
ледника.

Исходя из величины изменения отметки уреза
воды и площади озера, получим изменение объё-
ма воды в озёрах (см. табл. 4). Приблизительный
объём озера вычислен как произведение его пло-
щади по состоянию на 2012 г. и падения уровня
воды. Возможное расширение площади озера за

Рис. 3. Изменения границ самых крупных озёр арх. Шпицберген: Требр (а) и озёра Ганд (б) в период с 1990 по 2022 г.
Fig. 3. Changes in the boundaries of the largest lakes of the Svalbard archipelago: Lake Trebrevatnet (a) and Lake Gand-
vatnet (b) in the period from 1990 to 2022.
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Рис. 4. Изменение площади крупных приледниковых озёр в группе новых озёр (а) и озёр, существовавших ранее 1936
года (б) в периоды с 1990–2002, 2002–2012 и с 2012–2022 гг. Цифры соответствуют номерам в табл. 2.
Fig. 4. Change in the area of the largest near-glacial lakes in the group of new lakes (a) and lakes that existed before 1936 (b) in
the periods from 1990–2002, 2002–2012 and from 2012–2022. The numbers correspond to the numbers in Table 2.
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счёт берегового склона в данном случае не учиты-
валось. Тем не менее, потери объёма в последние
десятилетия оказались соизмеримы с общим объ-
ёмом воды в приледниковых озёрах и составили
1.2 км3. Ранее на основе инвентаризации прилед-
никовых озёр по нашим предварительным оцен-
кам общий объём составил около 2 км3 (Чернов,
Ромашова, 2022).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Самое крупное озеро на архипелаге на период

2008–2012 гг. – озеро Требр (Trebrevatnet), распо-

ложенное в центральной части Шпицбергена.
Озеро занимает обширную котловину трёх лед-
ников и подпружено моренным валом высотой до
60 м. Наибольшая площадь озера наблюдалась в
2013 г. и составила 20.87 км2 (Wieczorek et al.,
2023). Уровень воды в озере заметно меняется в
летний период, что связано с особенностью стока
через морену с ледяным ядром. Не исключены
колебания уровня озера в связи с активным лет-
ним таянием на ледниках. Однако в период с 2013
по 2014 г. из озера Требр проходил сброс воды, о
чём свидетельствует значительное сокращение
площади озера (см. табл. 3 и 4). Уровень воды

Таблица 4. Максимальное падение уровня приледниковых озёр и соответствующие изменения объёма на рубеже
ХХ и ХХI вв.

*Морено-подпрудное озеро; **ледниково-подпрудное.

Название озера 
(номер в 

соответствии 
с табл. 2)

Тип 
озера

Площадь 
озера км2

Высота уреза 
воды над ур. 

моря, м

Максимальное 
падение уровня 

воды, м

Уменьшение 
объёма озера, км3

Требр (1) мп* 17.31 17 –45 –0.78
Пенк (8) мп 4.32 18 –31 –0.13
Клуфт (14) лп** 3.27 218 –39 –0.13
Крокет (15) лп 3.12 158 –7 –0.02
Стауп (16) лп 3.10 87 –42 –0.13
Фоул (33) лп 1.14 135 –36 –0.04
Суммарный объем – – – – –1.23

Таблица 3. Изменение площади крупных приледниковых озёр в западной части арх. Шпицберген с 1991 по 2022 г.

Название озера 
(номер в 

соответствии
с табл. 2)

Площадь озера, км2 Изменение площади за период, км2

1991–1992 гг. 2000–2002 гг. 2008–2012 гг. 2022 г. 1991–2002 2002–2012 2012–2022 1990–2022

Требр (10) 5.89 ± 1.12 9.04 ± 0.36 17.31 ± 0.06 15.73 ± 0.52 3.15 8.27 –1.58 9.84
Ядерин (6) 1.50 ± 0.54 3.80 ± 0.15 5.85 ± 0.02 7.13 ± 0.32 2.3 2.05 1.29 5.63
Эдем (7) 1.83 ± 1.08 3.12 ± 0.12 5.17 ± 0.04 5.44 ± 0.64 1.29 2.05 0.28 3.61
Ратиорна (10) 2.55 ± 0.42 2.91 ± 0.12 3.71 ± 0.01 4.72 ± 0.23 0.36 0.8 1.01 2.16
Вэттердамен (19) 0.78 ± 0.39 1.39 ± 0.06 2.41 ± 0.01 4.21 ± 0.19 0.61 1.02 1.80 3.43
Треди (22) 1.42 ± 0.49 1.36 ± 0.05 1.78 ± 0.01 2.57 ± 0.15 –0.06 0.42 0.79 1.15
Речерч (9) 0.67 ± 0.22 1.04 ± 0.04 3.85 ± 0.01 2.56 ± 0.15 0.37 2.81 –1.29 1.89
Дисет север. (20) 2.17 ± 0.50 2.25 ± 0.09 2.29 ± 0.01 2.25 ± 0.18 0.08 0.04 –0.05 0.07
Грушион (32) 0.80 ± 0.26 1.02 ± 0.04 1.16 ± 0.01 2.00 ± 0.21 0.22 0.14 0.84 1.20
Карла (28) 1.24 ± 0.29 1.33 ± 0.05 1.60 ± 0.01 1.73 ± 0.12 0.09 0.27 0.12 0.49
Бретьорна (27) 1.55 ± 0.37 1.68 ± 0.07 1.64 ± 0.01 1.60 ± 0.15 0.13 –0.04 –0.04 0.05
Пенк (8) 1.47 ± 0.59 2.28 ± 0.09 4.32 ± 0.01 1.07 ± 0.13 0.81 2.04 –3.25 –0.40
Листол (30) – – 1.55 ± 0.01 1.04 ± 0.11 – 1.55 –0.51 1.04
Университет (35) – 0.30 ± 0.01 1.10 ± 0.01 – 0.3 0.8 –1.10 0.00
Суммарно 21.87 ± 2.3 31.52 ± 0.47 53.74 ± 0.10 52.05 ± 1.50 9.65 22.22 –1.69 30.18
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упал до 45 м. После 2014 г. озеро остаётся доста-
точно глубоким, так как в северной части его ак-
ватории плавают айсберги. Их надводная часть
указывает на возможную максимальную глубину
озера около 26–28 м, однако южная часть озера,
по-видимому, мелководна и имеет много мелей и
островов.

Озеро Брайн (Branevatnet) – второе по величи-
не озеро площадью 10.9 км2 расположено в есте-
ственной котловине на северо-востоке архипела-
га. Граничит с ледниковым куполом, имеет про-
тяжённые ледяные берега. Уровень озера
стабилен, так как из озера вытекает река.

Среди крупных озёр Шпицбергена отмечена
группа быстро растущих озёр, которые обознача-
ются в научной литературе как “melting lake”. Для
них характерен контакт с ледником, фронт кото-
рого быстро разрушается в период летнего тая-
ния. Среди них самое большое – морено-под-
прудное озеро Ганд (Gandvatnet) на острове Эдж.
Оно характеризуется быстрым увеличением пло-
щади водного зеркала и при устойчивости под-
пруживающей морены. Укрупнение озера про-
изошло за счёт постепенного разрушения двух
языков ледника Ганд (Gandbreen) после их пуль-
сации в 1990-е годы. Подобные изменения про-
изошли в озере Ядерин (Jaderinvatnet), при отсту-
пании фронта ледника площадь озера увеличи-
лась в 5 раз. На западном побережье архипелага
отмечено озеро Ваттерндамен (Vetterndammen).
Также формируется морено-подпрудное озеро
Ратиорна (Ratjorna) – одно из крупных озёр в во-
сточной части о. Шпицберген (см. табл. 3). Оно
постепенно увеличивается в размерах за счёт тая-
ния фронта ледника, спускающегося в озеро.
С 1990 по 2022 г. его площадь увеличилась на
2.2 км2.

Озеро Бретьорна (Bretjørna) – единственное
озеро на западной территории архипелага, кото-
рое практически не изменилось в размерах с на-
чала 1990-х годов. Оно образовано в котловине
горно-долинных ледников Западный и Восточ-
ный Грёнфьорд (рис. 5). Самые заметные измене-
ния зеркала озера в связи с отступанием ледников
Восточный и Западный Грёнфьорд происходили
ранее 1990 г. Изменения фронтов ледника и бере-
га озера отражены в работе (Чернов, Муравьев,
2018).

Сравнение наших сведений о крупных при-
ледниковых озёрах с инвентаризацией приледни-
ковых озёр польских исследователей, опублико-
ванной в 2023 г. (Wieczorek еt al., 2023) показывает
совпадение данных по большинству объектов по
состоянию на 1991 и 2008–2012 гг. Это очевидно,
так как измерения проводились с использовани-
ем одного и того же электронного ресурса (ресурс
toposvalbard.npolar.no). Расхождения величин
площади озёр не превышают 0.02 км2 для 1991 г. и
менее 0.01 км2 для 2008–2012 гг. Тем не менее об-
наружены расхождения в количестве крупных
озёр. По состоянию на 2008–2012 гг. у нас числят-
ся 35 озёр, а в польской инвентаризации – 31 озе-
ро. Не учтены крупные озёра Бретьерна, Пенк,
Речерч, Ратьорна, Листол, которые контактиро-
вали с ледниками в 2012 г. и соответственно долж-
ны быть включены в список. По-видимому, пред-
ложенная инвентаризация не является достаточ-
но исчерпывающей, и сказывается субъективный
фактор в выборе объектов. В нашем списке нет
крупного озера Сторлик (Storlykkja), так как оно
не приледниковое и образовано в естественной
впадине на удалении от ледника Аустфонна (Зем-
ля Принца Оскара). Озеро питается ледниковой
рекой (о чём свидетельствует перепад высоты

Рис. 5. Озеро Бретьерна и ледники Восточный (1) и Западный Гренфьорд (2). Фото Чернова Р.А., 2020 г.
Fig. 5. Lake Bretjorna and Austre Grenfjordbreen (1) and Vestre Grenfjordbreen (2) glaciers. Photo by Chernov R.A., 2020.
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водной поверхности), поэтому озеро Сторлик
не может контактировать с ледником.

Различия инвентаризаций в оценках суммар-
ной площади крупных озёр составляют около
14 км2, эту величину дают площади неучтённых
озёр. Следует отметить, что принадлежность озе-
ра Листол к приледниковым озёрам – это спор-
ный вопрос по причине того, что озеро образова-
но вследствие подвижки ледника Натхорст в
2000-х годах и подпруживания стока ледников
Листольбрин и Докторбрин.

В целом, наши выводы относительно динами-
ки озёр в последние три десятилетия совпадают. В
обоих исследованиях отмечено, что в 1990-е годы
процесс увеличения площади озёр был наиболее
заметен и после 2012 г. замедлился.

Мы отметили лишь несколько случаев, указы-
вающих на спуск крупных озёр. Вполне очевид-
но, что трансформация ландшафта после отсту-
пания ледников приводит к множеству таких со-
бытий. По данным (Wieczorec et al., 2023) на
архипелаге Шпицберген в период с 1936 по 2020 г.
выявлено 134 случая осушения и прорыва при-
ледниковых озёр. Наибольшая интенсивность
этих событий характерна для последних трёх де-
сятилетий. Чаще всего наблюдались прорывы мо-
рено-подпрудных озёр. В рассматриваемые пери-
оды мы нашли шесть крупных приледниковых
озёр, для которых характерно значительное паде-
ние уровня воды (см. табл. 4).

Для северных регионов характерна изменчи-
вость уровней и площади зеркала озёр (Измайло-
ва, 2020). Крупные приледниковые озёра Шпиц-
бергена оказались не стабильны, изменения их
площади велики. С 1991 г. до настоящего времени
35 крупных озёр увеличились на 65% (43.9 км2), а
их площадь в 1991 и 2022 гг. – на 85.0% (128.9 км2)
соответственно. Те озёра, уровень которых зна-
чительно понизился (см. табл. 4), уменьшились в
размерах, их потери площади в 1991–2022 гг. со-
ставили 10.5 км2. При этом потери объёма воды в
озёрах в связи с понижением их уровней оказа-
лись очень большими и составили около 1.2 км3.
Это сопоставимо с нашими оценками объёма всех
приледниковых озёр Шпицбергена (Чернов, Ро-
машова, 2022). При этом суммарный объём при-
ледниковых озёр равен или несколько превышает
2 км3 (как мы оценивали ранее) и сравним с оцен-
ками этой величины в Исландии и Скандинавии:
2.3 и 3.2 км3 соответственно (Shugar et al., 2020).

По результатам исследования отмечено, что
возникновение крупных приледниковых озёр
связано с условиями подпруживания, но их из-
менчивость во многом определяется процессами
таяния морен и ледяных фронтов ледников. Для
крупных приледниковых озёр архипелага харак-
терна механическая абляция ледяных берегов.

Материалы аэрофотосъёмки НПИ показывают
наличие плавающих айсбергов в акватории озёр.
Механическая абляция и таяние льда ледяных
фронтов способствует быстрому расширению
площади озёр, и этот процесс характерен для
многих регионов (Chernos et al., 2016; Watson et al.,
2020; Zang et al., 2023). Предполагают, что в на-
стоящий период основное увеличение площади
крупных озёр происходит именно таким образом.

Динамика приледниковых озёр Шпицбергена
в период 1991–2020 гг. подобна изменениям, вы-
явленным на Тибетском плато (Zhang et al., 2017).
Обнаружено значительное увеличение площади
ледниковых озёр в Тибете до 2010 г. и в дальней-
шем снижение темпов этого процесса. Вероятно,
качественное совпадение хода экспансии озёр на
арктическом архипелаге и крупнейшем высоко-
горном плато обусловлено общими климатиче-
скими трендами и схожими процессами их фор-
мирования.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

На основе картографического сервиса НПИ
на Шпицбергене выявлено множество озёр раз-
личного генезиса. По состоянию на 2008–2012 гг.
насчитывалось 3790 озёр (размерами более
0.01 км2), а их суммарная площадь была равна
395 км2. Большинство озёр – это небольшие и
мелководные озёра, расположенные в есте-
ственных котловинах на прибрежной террито-
рии. Особая группа – приледниковые озёра, ко-
торые формируются в наше время в результате от-
ступания ледников. Среди 60 крупных озёр
архипелага (размером водного зеркала более 1 км2)
35 озёр – приледниковые и имеют ледяные бере-
га, т.е. процесс их формирования продолжается.
Их суммарная площадь составляет 127.6 ± 0.3 км2

или треть площади всего озёрного фонда архипе-
лага. Материалы аэрофотосъёмки НПИ показа-
ли, что крупные приледниковые озёра на западе
архипелага образованы при подпруживании ко-
нечной мореной ледников или самими ледника-
ми. На востоке характерны озёра, образованные в
естественных котловинах на периферии покров-
ного оледенения. Несмотря на различия климата
и типа оледенения приледниковые озёра встреча-
ются на всей территории архипелага.

Сравнение современного положения озёр с
историческими данными выявили, что на западе
архипелага большинство крупных приледнико-
вых озёр образовалось на освободившихся от лед-
ников территориях после 1936 г. Напротив, на во-
стоке архипелага все крупные озёра уже суще-
ствовали до 1936 г. Обработка спутниковых
снимков показала, что крупные приледниковые
озёра в последние десятилетия имели тенденцию
к увеличению площади. На западе архипелага
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этот процесс идёт активнее, чем на востоке. В
1991–2012 гг. укрупнение озёр шло интенсивно,
но в следующем десятилетии процесс замедлил-
ся. За 30 лет увеличение площади крупных при-
ледниковых озёр на западе составило 30.2 км2

(113%). На востоке архипелага также отмечено
укрупнение озёр в последние десятилетия, и по-
сле 1991 г. площадь возросла на 13.7 км2 (22%).

Динамика крупных озёр различна, для некото-
рых озёр колебания их уровней и соответственно
площадей могут достигать кратных значений. Са-
мые масштабные изменения площади крупных
озёр связаны с их прорывом через морену и по-
движками ледников, спускающихся в озёра. По
материалам аэрофотосъёмки НПИ выявлено
шесть крупных озёр, уровни которых значитель-
но упали в последние десятилетия. С 1991 по 2022 г.
их площадь уменьшилась на 10.5 км2, а суммар-
ные потери объёма составили около 1.2 км3.

Таким образом, на территории архипелага на-
блюдается сложная картина формирования при-
ледниковых озёр. На примере крупных прилед-
никовых озёр мы отмечаем общую тенденцию
увеличения их площади за счёт разрушения ледя-
ных берегов, при этом отдельные события спуска
подпрудных озёр могут иметь значительные мас-
штабы. При интенсивном сокращении оледене-
ния в период 1991–2012 гг. озёра заметно увели-
чились в размерах, но после 2012 г. процесс замед-
лился, хотя темпы дегляциации не уменьшились.
В ближайшем будущем процесс формирования
крупных озёр очевидно будет продолжаться, так
как большинство из них имеет протяжённые ле-
дяные берега. При этом динамика увеличения
площади озёр будет зависеть от условий подпру-
живания отдельных крупных объектов.
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Approximately 3,790 lakes of various genesis existed in the Svalbard archipelago in 2008–2012, the total area
of which reached 395 km2. Among them, periglacial lakes were new objects which had been formed since the
beginning of the 20th century due to the deglaciation of the archipelago. We found 554 glacial lakes which ar-
eas exceeded 0.01 km2. The total area of these lakes amounted to about a half of the area of all the lakes in the
archipelago – 185 km2, and two thirds of this value were large glacial lakes. The paper presents the spatial dis-
tribution of large periglacial lakes and variability of them caused by the climate warming in the archipelago.
At present, there are 35 periglacial lakes (over 1 km2 in size); all of them are in contact with glaciers and the
greater part of them are dammed by the terminal moraines or by a glacier itself. According to the cartographic
data of the Norwegian Polar Institute and satellite images, the areas of large lakes were determined succes-
sively in 1991, 2002, 2012, and 2022. For the period from 1991 to 2012, there was a twofold increase in their
area from 24.4 to 53.7 km2, but in 2012–2022 this process slowed down. On the east of the archipelago, where
the inland ice is widespread, the process of the lake formation is much slower. It had been noted that on the
west all large glacial lakes were formed after 1936 due to active retreat of the glaciers. At the same time, both
on the north and east, most of the large glacial lakes existed prior to 1936. During the periods under consid-
eration, changes in the areas of individual objects reached multiple values. The most large-scale changes in
the lake areas were associated with the ablation of glacial fronts in contact with the lake, a glacier surge, and
outbursts of a few dammed lakes. Six lakes were identified, where the water level drop reached tens of meters.
Despite the slowdown in the formation of lakes in the last decade, the enlargement of lakes continues. Rela-
tive increase in the total area of the large periglacial lakes over the past 30 years on the west and east of the
archipelago is in direct proportion to decreasing in glaciation of these regions. Thus, the process of formation
of large periglacial lakes may be used as an indicator of climate change in the archipelago.

Keywords: ice-dammed and moraine-dammed lakes, area of lakes, lake level, ice shores, Svalbard
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На основе анализа положения высоты грани-
цы питания (далее – ELA (Equilibrium Line Alti-
tude) на небольшом ледниковом куполе Бел-
линсгаузен на острове Кинг-Джордж (Ватерлоо)
в Антарктике, полученной при наземных гляцио-
логических исследованиях за период наблюдений
2007–2012 и 2014–2023 гг. была обнаружена хоро-
шая связь между положением ELA и средней лет-
ней температурой воздуха (XII–II месяцы) с ко-
эффициентом детерминации около 0.8. Исходя
из предположения о стабильности этой связи и в
прошлом, это позволило восстановить ход изме-
нения положения ELA в течение всего периода
инструментальных наблюдений на метеостанции
Беллинсгаузен (с 1968 г.). Поскольку для некото-
рых лет были получены отрицательные значения
положения ELA, что физически невозможно, их
искусственно приравняли к уровню моря. Хоро-
шая связь метеоданных, полученных на метео-
станции Беллинсгаузен и на метеостанции остро-
ва Десепшен позволила продлить ряд изменений
положения ELA на более длительный период (с
1947 г.). Сгладив сильные межгодовые изменения
положения ELA при помощи пятилетнего сколь-
зящего осреднения, выявлены два полных перио-
да изменения положения ELA (от минимума до
минимума) продолжительностью около 20 лет
(1947–1968 гг.) и 45 лет (1968–2013 гг.). С 2014 г.
по настоящее время продолжается третий период.
На апогее каждого периода положение ELA ока-
зывалось выше высоты ледникового купола Бел-
линсгаузен, что говорит о том, что в эти годы лед-
никовый купол полностью терял область аккуму-

ляции. Для ледниковых куполов Беллинсгаузен и
Варшава выявлена закономерность более высо-
кого положения ELA на западных и южных скло-
нах по сравнению с восточными, что, вероятно,
применимо ко всему острову Кинг-Джордж. По-
скольку изменение ELA на острове Кинг-
Джордж синхронно с изменением высоты грани-
цы питания на острове Ливингстон, то данные
положения ELA на ледниковом куполе Бел-
линсгаузен, вероятно, могут быть полезными для
восстановления истории оледенения на Южных
Шетландских островах.

ВВЕДЕНИЕ
Динамика высоты границы питания (далее –

ELA) важна для понимания эволюции конкрет-
ных ледников и оледенения всего региона. Высо-
та границы питания может быть рассчитана для
конкретного балансового года, ряда лет или для
устойчивого положения ледника (Ahlmann, 1924;
Atle, 1992). Поскольку ELA является параметром,
равновесным с климатом, она зависит от ряда
процессов, связанных с аккумуляцией и абляци-
ей. Среди них самые важные – накопление и пе-
рераспределение зимних осадков, а также изме-
нение летних температур воздуха. Скорость при-
роста или убыли массы ледника зависит от его
местоположения. Считается, что ледники нахо-
дятся в устойчивом состоянии, если площадь ак-
кумуляции вдвое превышает площадь абляции
(Braithwaite, Muller, 1980). Положение ELA силь-
но меняется год от года, поэтому обычно исполь-
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зуют её значение, осреднённое за несколько лет
(не менее пяти).

Поскольку положение высоты границы пита-
ния определяется колебаниями климата, оно мо-
жет быть использовано для палеогеографических
построений, связанных с изменением размеров
оледенения (Braithwaite, Müller, 1980). Для опре-
деления положения ELA в настоящем и прошлом
используются различные методики (Kuhle, 1988;
Atle, 1992). Однако для всех этих построений важ-
но, чтобы градиент изменения высоты границы
питания во времени был линейным (Braithwaite,
Müller, 1980). Самым надёжным методом опреде-
ления ELA служат полевые измерения баланса
массы. Другие методы используются в тех случа-
ях, когда нет полевых измерений.

Высоту границы питания изучали на многих
ледниках в разных районах нашей планеты. Как и
сами ледники, ELA изменяется по своему высот-
ному положению, располагаясь вблизи уровня
моря в полярных регионах и поднимаясь высоко
в горы при удалении от полюсов (Гляциологиче-
ский…, 1984). Изучению высоты границы пита-
ния посвящены многочисленные публикации
(Müller, 1980; Кренке, 1982; Kuhle, 1988; Atle,
1992; Braithwaite et al., 2022). Однако для северной
части Антарктического полуострова и Южных
Шетландских островов они немногочисленны.

Высота границы питания ледников на о. Кинг-
Джордж детально не изучалась. По отдельным от-
рывочным сведениям можно установить ELA в
отдельные годы на ледниках, где проводились
гляциологические исследования. Анализ изме-
нения положения высоты границы питания во
времени для Южных Шетландских Островов
выполнен в работах (Braun, 2001; Falk et al., 2018;
Dziembowski, Bialik, 2022), но из-за недостатка дан-
ных никаких закономерностей обнаружено не бы-
ло. Наибольшее количество масс балансовых на-
блюдений выполнено на ледниковом куполе Бел-
линсгаузен, расположенном в северо-восточной
части полуострова Файлдс на западе самого боль-
шого острова архипелага – Кинг-Джордж.

Отрывочные сведения о ELA на острове мож-
но получить из работ российских учёных (Замо-
руев, 1972; Орлов, 1973), проводивших исследова-
ния на Малом ледниковом куполе (ныне ледни-
ковый купол Беллинсгаузен) в 1968–1971 гг. В это
время граница питания находилась на высоте
150–170 м. По данным китайских исследователей
(Wen et al., 1998) в 1985–1992 гг. ELA располага-
лась также на высоте 150 м над ур. моря, откуда
делался вывод о стабильности оледенения купола
(Wen et al., 1994). Высота границы питания стала
меняться в конце XX – начале XXI столетий, ко-
гда она начала постепенно подниматься, достиг-
нув в 2004 г. вершины ледникового купола, т.е.
высоты 250 м над ур. моря (Brawn, 2001; Brawn,

2009, устное сообщение). Наши исследования ба-
ланса массы ледникового купола (Мавлюдов,
2014), проводившиеся с 2007 по 2022 г. с переры-
вом в 2012–2013 гг., позволили дополнить имею-
щиеся данные об ELA, а также выявить законо-
мерности её изменения, что позволило продлить
данные о высоте границы питания на весь период
инструментальных метеонаблюдения на о. Кинг-
Джордж.

МЕТОДИКА ИССЛЕДОВАНИЙ

На ледниковом куполе Беллинсгаузен уста-
новлена сеть из 29 абляционных реек, которая по-
чти наполовину повторяла аналогичную сеть, ис-
пользовавшуюся немецкими исследователями
(Braun, 2001). Наблюдения по рейкам проводи-
лись в сезоны абляции 2007–2012 и 2014–2023 гг.
с частотой один раз в неделю, что совместно со
снегомерной съёмкой в конце периода аккумуля-
ции позволяло подсчитать баланс массы как для
каждой точки измерения абляции, так и для всего
купола в целом. Расположение реек по профилям
на разных высотах и на склонах разной экспози-
ции дало возможность отмечать высоту ELA не
только для всего ледникового купола, но и для
этих профилей, то есть для отдельных склонов ку-
пола. Для каждого профиля строили график из-
менения баланса массы с высотой, что позволило
рассчитать уровень нулевого баланса или высоту
границы питания. Поскольку в большинстве слу-
чаев расчётные значения ELA оказывались в при-
вершинной части ледникового купола или выше
него, для получения среднего значения высоты
границы питания они арифметически осредня-
лись. Изучение динамики ELA показало преиму-
щество гляциологических наблюдений на ледни-
ковом куполе Беллинсгаузен над наблюдениями
на других ледниках острова Кинг-Джордж, где
ледники ориентированы только в одном направ-
лении. Например, ледник Экологический ориен-
тирован на восток (Bintanja, 1995), ледник Фургад
– на юг (Falk et al., 2018), ледник Ланге – на юго-
восток (Mojica-Moncada et al., 2021), в то время
как наблюдения на куполе Беллинсгаузен позво-
лили оценить динамику высоты границы питания
на склонах и западной, и южной, и восточной
экспозиций. Вместе с тем обособленное положе-
ние купола, открытого для ветров всех направле-
ний, позволяло получить более полные данные,
чем наблюдения на других ледниках.

Полученные средние данные ELA мы сравни-
вали со средней летней температурой за XII–II и
XII–III месяцы по метеостанции Беллинсгаузен,
расположенной на высоте 16 м на одноимённой
антарктической станции и находящейся в 3.5 км к
западу-юго-западу от края ледникового купола.
Зимние осадки в расчёт не принимались, так как
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они мало изменяются год от года (Сводные… –
Электронный ресурс).

Для ледникового купола Беллинсгаузен харак-
терно ежегодное накопление наложенного льда в
основании снежного покрова (Мавлюдов, 2022а).
После стаивания снега наложенный лёд также та-
ет. Однако при неполном стаивании снега мощ-
ность наложенного льда каждый год увеличивает-
ся. В 2012–2016 гг. и позже для ледникового купо-
ла Беллинсгаузен при положительном балансе
массы на отдельных участках было характерно
накопление наложенного льда под нестаиваю-
щим снежным покровом. Поскольку высота гра-
ницы питания проводится по нижней границе
распространения однолетнего наложенного льда,
а в многолетней толще однородного наложенного
льда невозможно вычленить слой наложенного
льда конкретного года, то проведение границы
ELA на куполе в эти годы в некоторых случаях
вызывает затруднение. Однако реечные наблюде-
ния позволяют преодолеть эти трудности, чего
нельзя сказать о дистанционных наблюдениях
(Мавлюдов, 2022б). Поэтому для выяснения по-
ложения высоты границы питания на леднико-
вом куполе Беллинсгаузен предпочтительны
именно реечные наблюдения.

МЕСТО НАБЛЮДЕНИЙ
Ледниковый купол Беллинсгаузен (прежние

названия: купол А, Малый купол, купол Коллинз)
имеет округлую форму с диаметром 3.5–4.5 км,
площадью открытой ледяной поверхности около
9 км2 и высотой 250 м над ур. моря (рис. 1). Лед-
никовый купол по большей части своего пери-
метра окружён мореной с ледяным ядром, внеш-
няя граница которой служит границей леднико-
вого купола. Ледниковый купол повсеместно
заканчивается на суше на высотах от 0 до 50 м над
ур. моря. Склоны купола пологие и чаще всего не
превышают 10° за исключением нижней части ку-
пола на восточном склоне, где наклон склона до-
стигает 20°, местами переходя в обрыв. В северо-
восточной части по перешейку высотой около
230 м над ур. моря купол примыкает к ледниково-
му куполу Арктовский, высота которого превы-
шает 700 м над ур. моря.

Климат на острове Кинг-Джордж морской с
теплой зимой (со средней месячной температу-
рой –5°С) и прохладным летом (до 2–4°С). Пре-
обладают ветра СЗ- и ЮВ-направлений (Свод-
ные… – Электронный ресурс).

РЕЗУЛЬТАТЫ НАБЛЮДЕНИЙ
Измерения баланса массы по отдельным рей-

кам позволили собрать данные относительно по-
ложения ELA на разных склонах ледникового ку-
пола (таблица). Поскольку в 2021/22 г. наблюде-

ния на ледниковом куполе проводились только в
течение февраля, реальных значений высоты гра-
ницы питания получить не удалось. Приведён-
ные в таблице сведения за этот год приблизитель-
ны и в дальнейших построениях не используются.
Значения ELA для 2020 и 2023 гг. расположены
выше верхней границы купола, равной 250 м. Это
означает, что в эти летние сезоны вся поверх-
ность ледникового купола находилась в области
абляции.

Анализ данных, приведённых в табл. 1, пока-
зывает, что ELA на ледниковом куполе Бел-
линсгаузен действительно подвержена сильным
межгодовым колебаниям: она опускается к под-
ножию ледникового купола в годы с положитель-
ным балансом массы и поднимается к вершине
ледникового купола или выше неё в годы с отри-
цательным балансом массы. В среднем многолет-
нее положение высоты границы питания отмече-
но в верхней части ледникового купола на высоте
около 190 м. Это положение ELA одинаково по-
чти на всех склонах ледникового купола, за ис-
ключением восточного склона, где высота гра-
ницы питания находится на высоте около 170 м
из-за приуроченности ветровых надувов к этим
частям ледникового купола.

Кроме межгодовых колебаний положения
ELA наблюдаются её высотные колебания и на
разных склонах ледникового купола. В годы с по-
ложительным и отрицательным балансом массы
самое низкое положение высоты границы пита-
ния тяготеет к восточным склонам ледникового
купола, что говорит о преобладании в зимнее вре-
мя западных и северо-западных ветров. Однако в
2009/10 г. при положительном балансе массы
низкое положение ELA тяготело к западным
склонам из-за преобладания зимнего переноса
снега юго-восточными ветрами.

Сравнение положения среднего значения вы-
соты границы питания с годовым балансом массы
на ледниковом куполе показано на рис. 2, а. От-
мечается неплохая связь этих параметров (коэф-
фициент детерминации равен 0.78), поскольку
хорошо видно, что при положительном балансе
массы ELA опускается, а при отрицательном ба-
лансе массы – поднимается.

Сравнение вычисленных по всем профилям
средних значений высоты границы питания в
каждый год измерений с ELA каждого отдельного
профиля тех же лет для всего периода наблюде-
ний показало очень высокий коэффициент де-
терминации (0.8–0.9). Это означает, что по полу-
ченным зависимостям для каждого отдельного
склона купола с большой степенью достоверно-
сти можно вычислить среднее значение высоты
границы питания для всех склонов, то есть для
всего ледникового купола за длительные периоды
времени.
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Рис. 1. Ледниковый купол Беллинсгаузен. (а) – Положение о. Кинг-Джордж (Ватерлоо), указано стрелкой; (б) – ост-
ров Кинг-Джордж (Ватерлоо) (положение рисунка (в) показано квадратом); (в) – положение профилей измерения ба-
ланса массы на куполе: 1 – горизонтали на поверхности купола, 2 – край купола, 3 – профили и их номера, 4 – поло-
жение реек наблюдений (а – те, что дублируют немецкие рейки, б – установлены нами. Система координат UTM,
23 зона).
Fig. 1. Bellingshausen Ice Dome: (а) – Position of King George (Waterloo) Island, shown by arrow; (б) – King George (Water-
loo) Island (position of sector (в) shown by square); (в) – position of profiles of mass balance measurements: 1 – contour lines
on Ice Dome surface, 2 – edge of Ice Dome, 3 – profiles and their numbers, 4 – position of observation stakes (а – those that
duplicate German stakes, б – installed by us. Coordinate system is UTM, 23 zone).
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Поскольку зимние осадки мало изменяются во
времени в этой части о. Кинг-Джордж (Свод-
ные… – Электронный ресурс), основным факто-
ром влияния климата на положение ELA оказы-
вается температура воздуха. Проанализировав

связь высоты границы питания со средней летней
температурой воздуха на метеостанции Бел-
линсгаузен за три (XII–II) и четыре (XII–III) ме-
сяца, а также с суммой средних месячных темпе-
ратур за те же периоды, с суммой средних месяч-

Таблица 1. Положение высоты границы питания на разных склонах ледникового купола Беллинсгаузен (расчёт
по уравнениям регрессии для точек измерений баланса массы в профилях)

*Высота границы питания, полученная по расчётам.

Год
Баланс 

массы Bn, 
см вэ

Средняя 
летняя 

температура 
XII–II, °С

Высота 
границы 

питания, м 
над ур. моря

Высота границы питания, м над ур. моря, 
на склонах (№ профиля)

запад-1
(ii)

запад-2
(i)

юго-запад 
(v)

юг 
(iv)

восток 
(iii)

2006 1.7 250
2007 1.6 250
2008 –15.5 1.4 217 245 220 200 218 200
2009 –84.9 1.6 232 265* 232 207 251* 207
2010 29.8 0.3 49 40 40 43 2 120
2011 –45.3 1.1 232 250 257* 197 251* 205
2012 –48.3 1.1 228 247 246 202 232 211
2013 – –0.2 172 100 198 180 186 198
2014 – –0.5 32 30 30 40 20 40
2015 4.6 0.6 46 40 30 100 40 20
2016 9.4 0.13 113 30 180 138 196 20
2017 –43.4 1.3 238 250 279* 205 251* 204
2018 –56.1 1.4 229 250 250 197 250 200
2019 1.8 0.6 143 155 170 179 104 105
2020 –152.9 1.9 338* 442* 285* 284* 325* 356*
2021 –65.4 1.4 230 248 247 203 243 210
2022 – 1.6 195 210 240 190 225 110
2023 –124.5 1.9 260* 264* 282* 210 274* 242

Среднее 192 192 199 173 192 166

Рис. 2. Связь высоты границы питания с годовым балансом массы на ледниковом куполе Беллинсгаузен (а); связь вы-
соты границы питания и средней летней температуры (XII–II) на метеостанции Беллинсгаузен (б).
Fig. 2. Relationship of ELA with annual mass balance at the Bellingshausen Ice Dome (а); Relationship between ELA and mean
summer temperature (XII–II) at the Bellingshausen weather station (б).
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ных температур выше нуля и суммой средних
суточных температур выше нуля, приходим к вы-
воду, что наилучшей оказывается связь ELA со
средней летней температурой воздуха на метео-
станции Беллинсгаузен за три (XII–II) месяца.
При этом коэффициент достоверности для всех
лет наблюдений с 2007 по 2021 г. составил 0.81 при
исключении лет с отсутствием наблюдений в
2012/13 и 2013/14 гг. (см. рис. 2, б). Тот же коэф-
фициент достоверности при добавлении 2022/23 г.
равен 0.79. Достаточно хорошая связь этих пара-
метров позволяет восстановить высоту границы
питания за весь период наблюдений на метео-
станции Беллинсгаузен, т.е. с 1968 г., на основе
расчёта средней летней температуры воздуха на
метеостанции Беллинсгаузен за три (XII–II) ме-
сяца для всего периода наблюдений и примене-
ния полученной формулы: для 2007–2021 гг.:
Т = 0.0057 × ELA – 0.0167; или с учётом 2023 г.:
Т = 0.006 × ELA – 0.0466,где Т – средняя летняя
температура за декабрь–февраль, °С; ELA, м над
ур. моря. Отсюда ELA = (0.0167 + Т)/0.0057, или
ELA = (0.0466 + Т)/0.006.

В результате получим кривую изменения вы-
соты границы питания во времени. Обе получен-
ные кривые почти совпадают. Однако по первой
формуле повышение или понижение средней
летней температуры на 1°С приводит к измене-
нию ELA на 175 м, а по второй – на 166 м. В даль-
нейшем была использована первая формула из-за
большего коэффициента достоверности. Полу-
ченные значения изменения высоты границы пи-
тания сравнимы с данными, найденными для
северной части Антарктического полуострова
(Davies et al., 2012). Следует оговориться, что для
2013 и 2014 гг. по этой формуле получены отрица-

тельные значения ELA, чего в действительности
быть не может. Поэтому значения высоты грани-
цы питания в это время были приравнены к нулю
(рис. 3). О том, что снег на куполе Беллинсгаузен
в эти годы таял лишь частично, свидетельствуют
прямые наблюдения, выполненные, в частности,
летом 2013/14 г. (устное сообщение Р.А. Чернова).

На этот же график были вынесены точки еди-
ничных измерений ELA в годы, когда на куполе
проводились наблюдения. Неполное совпадение
точек наблюдений с полученной кривой может
быть связано с тем, что на графике показана
осреднённая высота границы питания по всем
склонам ледникового купола, в то время как еди-
ничные измерения соответствовали только одно-
му из склонов купола – чаще всего, западному
(Braun, 2001) или юго-западному (Wen et al., 1998).

Полученная кривая демонстрирует сильную
изменчивость ELA во времени (см. рис. 3), а её
сравнение с данными разрозненных полевых на-
блюдений показывает близость значений. Анализ
кривых расчётного и особенно осреднённого зна-
чений ELA говорит о том, что никакой стабилиза-
ции ледникового купола за весь период наблюде-
ний не происходило. Напротив, до середины
1980-х годов граница питания повышалась, и эта
тенденция продолжалась примерно до 1998 г., хо-
тя и в меньших размерах. В дальнейшем вплоть до
2003 г. ELA понижалась, а затем наблюдалось её
небольшое повышение до 2008 г., а затем резкое
понижение вплоть до 2015 г. В последующие годы
граница питания продолжает повышаться вплоть
до настоящего времени. Согласно осреднённым
данным, в период с 1994 по 2000 г. и в 2010 г. ELA
располагалась выше ледникового купола Бел-
линсгаузен.

Рис. 3. Изменение высоты границы питания во времени за период наблюдений: 1 – расчёт значений высоты границы
питания по средней летней температуре воздуха на метеостанции Беллинсгаузен, 2 – данные наблюдений высоты гра-
ницы питания.
Fig. 3. Change of ELA for the investigation period: 1 – estimated ELA on the base of mean summer temperature on Bellingshau-
sen weather station, 2 – measured ELA.
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Согласно работам (Ferron et al., 2004; Kenya
et al., 2013), различия между температурами воз-
духа на станциях Беллинсгаузен и Десепшен от-
сутствуют. Поэтому мы использовали данные на-
блюдений на метеостанции Десепшен для про-
дления температурного ряда метеостанции
Беллинсгаузен, что позволило рассчитать поло-
жение высоты границы питания здесь с 1947 г.
(рис. 4). Анализ полученной кривой показывает,
что в течение всего периода имеющихся инстру-
ментальных данных высота границы питания не-
однократно превышала высоту купола Бел-
линсгаузен. Это происходило в 1955, 1962 и 1963
гг., а также неоднократно с 1982 по 2002 г., в 2020,
2022 и 2023 гг. В целом повышение границы пита-
ния отмечается с 1947 по 1955 г., далее она опуска-
ется почти до уровня моря в 1959 г., а затем повы-
шается до максимума в 1963 г. и снова опускается
до нуля в 1968 г., после чего следует длительное
повышение до 1997 г., затем слабое понижение до
2008 г., резкое опускание в 2013/14 г. и последую-
щее её повышение. На кривой видны как резкие
и плавные повышения значений ELA, так и плав-
ные и резкие понижения. В целом каких-либо об-
щих закономерностей выявить не удаётся. И хотя
в последние годы наметилась тенденция повыше-
ния высоты границы питания, невозможно пред-
сказать её изменений в будущем.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Динамика высоты границы питания отражает
состояние ледникового купола во времени. Если
мы посмотрим на единичные данные ELA с 1968
по 1992 г., то покажется, что состояние леднико-
вого купола было стабильным (Wen et al., 1994).
Это же отмечалось и в работе (Falk et al., 2018).

Однако полученная кривая высоты границы пи-
тания показывает, что это был период её общего
повышения, что нашло отражение в существен-
ном уменьшении накопления фирна в верхней
части ледникового купола. Если в 1968–1971 гг.
величина фирнового слоя на вершине купола до-
стигала 20 м (Orheim, Govorukha, 1983), то уже в
начале 1990-х годов толщина фирнового слоя
здесь сократилась до 7 м (Wen et al., 1994), а к
2007 г. этот слой полностью исчез (наши наблю-
дения). Примерно тогда же на ледниковом куполе
метаморфический тип льдообразования сменил-
ся на конжеляционный (Мавлюдов, 2022а).

Многолетний характер изменения положения
ELA на склонах ледникового купола не показыва-
ет общей тенденции повышения высоты границы
питания во времени. Напротив, отмечаются от-
дельные периоды изменения положения ELA как
в сторону повышения, так и понижения. Выяв-
ленные периоды имеют разную протяжённость
(около 20 и 45 лет) и не дают никаких оснований
строить какие-либо прогнозы. Подобные перио-
ды изменения характера питания ледникового
купола Беллинсгаузен имели место и в прошлом,
о чём можно судить по имеющимся несогласиям
залегания слоёв льда на склонах ледникового ку-
пола, которые наиболее отчётливо видны в запад-
ной части ледникового купола. Эти несогласия
свидетельствуют о том, что в истории купола в за-
висимости от положения ELA периоды накопле-
ния массы льда сменялись преобладанием её рас-
хода, и наоборот, когда накопление массы льда
происходило не только в вершинной части лед-
никового купола, но и на его склонах вплоть до
береговой черты. Такие чередования подъёма и
опускания высоты границы питания, вероятно,
происходили по крайней мере с начала малого

Рис. 4. Высота границы питания расчетная (1) и скользящие средние значения высоты границы питания с 5-летним
шагом (2) за годы инструментальных наблюдений. Расчёт по уравнениям регрессии для точек измерений баланса мас-
сы в профилях. Пунктиром показана высота ледникового купола.
Fig. 4. Estimated ELA (1) and moving average ELA value with 5 years step (2) for tool period of investigations. Calculation using
regression equations for mass balance measurement points in profiles. The dotted line shows the height of Ice Dome.
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ледникового периода, поскольку ранее леднико-
вый купол Беллинсгаузен сильно сокращался в
размерах или даже полностью исчезал (Веркулич
и др., 2012).

Склоны ледникового купола Беллинсгаузен
ориентированы почти на все стороны света, в то
время как другие ледники острова, на которых
проводятся многолетние наблюдения, имеют до-
вольно чёткую ориентацию в одном направле-
нии. Отсюда следует, что правильнее сравнивать
высоты границы питания разных ледников со
склоном ледникового купола той же ориентации,
что и у сравниваемого ледника. Например, лед-
ник Фургад на ледниковом куполе Варшава ори-
ентирован на юго-запад и его правильнее сравни-
вать с ELA юго-западного склона купола Бел-
линсгаузен. Ледник Экологический на куполе
Варшава ориентирован на восток и его следует
сравнивать с высотой границы питания восточ-
ного склона купола Беллинсгаузен. К сожале-
нию, отсутствие длительных рядов непрерывных
наблюдений на этих ледниках не позволяет про-
вести качественное сравнение ELA в парах лед-
ников. Использование дистанционных данных
для восстановления высоты границы питания на
ледниках острова в большинстве случаев затруд-
нительно, поскольку на этой территории преоб-
ладает облачная погода (в среднем 22 дня в каж-
дом месяце небо покрыто облаками). Кроме того,
положение ELA могут маскировать частые снего-
пады в конце лета (Davies et al., 2012). Поэтому
приходится ограничиться небольшими времен-
ными отрезками для возможного сравнения.

Для ледника Фуркад имеется пятилетний ряд
наблюдений – с 2011 по 2015 г. (Falk et al., 2018).
Сравнение полученных положений высоты гра-
ницы питания для обоих ледников показано на
рис. 5. Как видно из этого рисунка, положение
высоты границы питания в один и тот же период
времени сильно различается, хотя сравниваются
одинаково ориентированные склоны. На куполе
Беллинсгаузен ELA находится ниже, а на леднике
Фуркад – выше. При этом амплитуда изменения
высоты границы питания за пятилетний срок на
леднике Фуркад не превышает 20 м, в то время
как на куполе Беллинсгаузен амплитуда колеба-
ний ELA превышает 160 м. Однако характер из-
менения кривых высоты границы питания на
обоих ледниках совпадают по знаку. Это означа-
ет, что оба ледника в некоторых случаях похожим
образом, хотя и с разной интенсивностью, реаги-
руют на колебания климата. Поскольку положе-
ние ELA зависит от количества зимних осадков и
температуры воздуха, а температура воздуха мало
меняется в пределах одного острова, то, вероят-
нее всего, разница в положении высоты границы
питания может быть связана с зимними осадка-
ми. Но и сумма осадков на одном острове, скорее
всего, почти одинакова, а разница в снегоотложе-

нии может быть связана с ветровым переносом
осадков. Можно полагать, что по этой причине на
леднике Фургад сдувание снега могло привести к
более высокому положению ELA по сравнению с
куполом Беллинсгаузен. Подобное ветровое пе-
рераспределение могло вызвать и более плавные
межгодовые изменения высоты границы пита-
ния.

К сожалению, определения ELA для ледников
в заливе Адмиралти, ориентированных на восток,
единичны и не позволяют провести сравнение с
высотой границы питания купола Беллинсгаузен
(Pasik et al., 2021). Можно сказать лишь, что ELA
для этих ледников расположены ниже, чем на ку-
поле Беллинсгаузен. Например, на Экологиче-
ском леднике в 2013 г. высота границы питания
располагалась на высоте 156 м, на леднике Фе-
никс – на 140 м, а леднике Барановского – на вы-
соте 150 м, в то время как на восточном склоне ку-
пола Беллинсгаузен в 2013 г. ELA находилась на
уровне 180 м. Подобные различия, очевидно, так-
же определяются особенностями ветрового пере-
распределения снега на этих ледниках.

Как отмечено выше, температуры воздуха на
островах Кинг-Джордж и Десепшен близки (Fer-
ron et al., 2004). Это позволяет отнести подобное
предположение и к другим частям Южных Шет-
ландских островов. Можно ожидать, что и ход из-
менений положения ELA происходит на архипе-
лаге сходным образом. Действительно, соотно-
шения изменений высоты границы питания на
куполе Беллинсгаузен и на леднике Херд на о. Ли-
вингстон (Sancho et al., 2017) схожи и по синхрон-
ности изменений, и по величине (см. рис. 5), что
может подтвердить возможное подобие измене-
ний ELA в пределах архипелага Южных Шет-
ландских островов.

Сравнение положения высоты границы пита-
ния на куполе Беллинсгаузен и на ледниках, рас-
положенных к востоку от Антарктического полу-
острова (см. рис. 5), показывает как некоторую
схожесть, так и различия. При этом наибольшая
схожесть отмечается с ледниковым куполом Дэ-
вис и меньшая – с ледником Виски (Engel et al.,
2018). Схожесть изменений ELA в виде синхрон-
ности изменения на куполе Беллинсгаузен и лед-
никах на востоке Антарктического полуострова
и особенно на леднике Херд на о. Ливингстон
оказалась даже выше, чем с ледником Фургад,
расположенном на том же острове. Можно
предположить, что отмеченная схожесть измене-
ния высоты границ питания на архипелаге и Ан-
тарктическом полуострове связана с преоблада-
нием западных ветров в регионе. Вероятно, имен-
но поэтому отмечается синхронность изменения
баланса массы на ледниках Южных Шетландских
островов и Антарктического полуострова (Engel
et al., 2018), что также проявляется и в некоторой
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схожести в синхронности изменений ELA ледни-
ков этих регионов.

Даже на близко расположенных ледниках од-
ного острова высота границы питания может
принимать разные значения. Это видно не только
на примере о. Кинг-Джордж, но и в северной ча-
сти Антарктического полуострова (рис. 6). Столь
большое разнообразие положений ELA на полу-
острове Тринити связано с сильным градиентом
осадков с востока на запад, в результате чего сне-
говая линия на западном берегу опускается почти
до уровня моря, в то время как на восточном она
расположена на высоте 300–400 м над ур. моря
(Davies et al., 2012). Важно также и перераспреде-
ление снега сильными ветрами.

В отличие от ситуации на полуострове Трини-
ти, где речь идёт о нескольких ледниках на разных
склонах полуострова, на куполах Беллинсгаузен и
Варшава на о. Кинг-Джордж наблюдается обрат-
ная картина: на восточных частях куполов высота
границы питания расположена ниже, чем на за-
падных. Это может быть связано со сдуванием
снега преобладающими западными и северо-за-

падными ветрами с вершинных частей куполов
на их восточные склоны.

В работе (Kaplan et al., 2020) было выяснено,
что и сокращение, и увеличение размеров ледни-
ков в Патагонии, на западе и на востоке Антарк-
тического полуострова в течение голоцена проис-
ходили синхронно – когда создавались условия
постоянного положительного и отрицательного
индекса Южного кольцевого режима (SAM –
Southern Annular Mode) соответственно. По-
скольку изменения ледников в целом происходи-
ли синхронно, можно предположить, что колеба-
ния положения высоты границы питания на
сходных ледниках этих регионов также могли
происходить синхронно. И только дальнейшие
исследования смогут показать, насколько верна
эта гипотеза.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Данные о положении высоты границы пита-
ния, полученные при обработке материалов по
балансу массы на профильных точках ледниково-

Рис. 5. Изменение положения высоты границы питания в 2008–2015 гг.: 1 – купол Беллинсгаузен, 2 – ледник Фуркад
(Falk et al., 2018), 3 – ледник Виски, 4 – купол Дэвис (Engel et al., 2018), 5 – ледник Херд (Sancho et al., 2017).
Fig. 5. Change of ELA position in 2008–2015: 1 – Bellingshausen Ice Dome, 2 – Fourcade Glacier (Falk et al., 2018), 3 – Whisky
Glacier, 4 – Davies Dome (Engel et al., 2018), 5 – Hurd Glacier (Sancho et al., 2017).
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го купола Беллинсгаузен для каждого года наблю-
дений, выявили хорошую связь ELA и средней
летней температуры на метеостанции Бел-
линсгаузен за летние месяцы Южного полушария
(коэффициент детерминации около 0.8). Полагая
полученную связь стабильной и в прошлом, уда-
лось восстановить положение ELA на куполе
Беллинсгаузен на весь период наблюдений (начи-
ная с 1947 г.). Несмотря на сильные межгодовые
изменения, осреднение по пятилетним срокам
показало, что имеется два периода изменения по-
ложения высоты границы питания разной про-

должительности: около 20 лет (1947–1968 гг.) и
около 45 лет (1968–2013 гг.). Третий период на-
чался в 2015 г. и продолжается до настоящего вре-
мени. Является ли настоящий этап изменения
высоты границы питания третьим периодом и ка-
кова будет его продолжительность, могут пока-
зать будущие наблюдения. В каждом из выделен-
ных периодов положение ELA на максимуме ока-
зывалось выше высоты ледникового купола
Беллинсгаузен, т.е. в эти годы ледниковый купол
полностью терял область аккумуляции.

Рис. 6. Расчётная высота границы питания для северной части Антарктического полуострова в 2006 г., м (Davies et al.,
2012).
Fig. 6. Calculated ELA for northern part of Antarctic Peninsular in 2016, m (Davies, et al., 2012).
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Анализ имеющихся данных показывает силь-
ную изменчивость положения высоты границы
питания на о. Кинг-Джордж. На западных, юго-
западных и южных склонах как небольшого лед-
никового купола Беллинсгаузен, так и более
крупного ледникового купола Варшава ELA рас-
положена выше, чем на восточных и юго-восточ-
ных склонах. Является ли это закономерностью для
всего острова и, возможно, всех Южных Шетланд-
ских островов, предстоит выяснить в будущем.

Поскольку колебания высоты границы пита-
ния на ледниковом куполе Беллинсгаузен на
о. Кинг-Джордж (Ватерлоо) и на леднике Херд на
о. Ливингстон (Смоленск) происходят сходно по
синхронности изменений и по величине, это мо-
жет свидетельствовать о возможной синхронно-
сти изменения ELA на всех Южных Шетландских
островах в целом. Можно предполагать, что об-
щие закономерности изменения положения ELA,
полученные для ледникового купола Беллинсгау-
зен, с определённой долей вероятности могут
быть использованы для восстановления положе-
ния границы питания не только на всём острове
Кинг-Джордж, но и, с определённой долей веро-
ятности, на других ледниках архипелага. Такая
проверка окажется возможной по мере того, как
появятся длительные ряды наблюдений за балан-
сом массы на других островах архипелага.
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We present an analysis of the equilibrium line altitude (ELA) on the Bellingshausen Ice Dome on King
George Island (Waterloo), Antarctica, derived only from ground-based glaciological surveys for the period
2007–2012 and 2014–2023. A good relationship was found between ELA and mean summer air temperature
(XII-II months) with a coefficient of determination of about 0.8. Assuming the stability of this relation in the
past, the changes in the ELA during the entire period of observations at Bellingshausen weather station (from
1968) were reconstructed. Since negative ELA values were obtained for some years, which is physically im-
possible, they were artificially adjusted to sea level. A good correlation of air temperature between the Bell-
ingshausen and Deception Island weather stations allowed extending the reconstruction of ELA for a longer
period (from 1947).
By cleaning up the strong interannual f luctuations in ELA using five-year moving averages, two complete pe-
riods of ELA change (from minimum to minimum) were identified for approximately 20 years (1947–1968)
and 45 years (1968–2013). From 2014 to present time, the third period has been continuing. At the apogee of
each period, the ELA was higher than the Bellingshausen Ice Dome height, which indicates that in these
years the ice dome completely lost accumulation area. For the Bellingshausen and Warsaw ice domes, a pat-
tern of higher ELA position on the western and southern slopes compared to the eastern slopes was revealed,
which is probably applicable to the entire King George Island.
Since the ELA variations on King George Island are generally synchronous with its variations on Livingston
Island, the reconstructed ELA on the Bellingshausen Ice Dome can probably be useful for reconstructing the
glaciation history of the South Shetland Islands.

Keywords: ELA, Bellingshausen Ice Dome, mean summer air temperature
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В июне 2023 г. были расширены масс-балансовые и метеорологические наблюдения на Эльбрусе: к
постоянным наблюдениям на южном склоне (ледник Гарабаши) добавлен мониторинг ледника
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Исследования ледников Эльбруса традицион-
но ведутся сотрудниками отдела гляциологии ИГ
РАН с конца 60-х годов прошлого века, как в рам-
ках палеогеографических задач, так и в целях мо-
ниторинга баланса массы и динамики ледников в
условиях меняющегося климата (Ледники и кли-
мат Эльбруса…, 2022). Мониторинг ледников
Эльбруса, во-первых, представляет собой часть
глобальной программы гляциологических на-
блюдений по международной программе Всемир-
ной службы мониторинга ледников (далее –
ВСМЛ, WGMS), под эгидой IPCC, во-вторых –
необходим для количественной оценки снежно-
ледовой составляющей питания основных рек
Кавказа, в-третьих – для валидации численных
моделей горного оледенения и методов дистан-
ционного зондирования ледников, и в четвёр-
тых – в рамках задачи мониторинга и прогноза
опасных гляциальных явлений, связанных с де-
градацией оледенения (прежде всего, речь идёт о
прорыве ледниковых озёр) (Лаврентьев и др.,
2020). Кроме того, постоянный мониторинг оле-
денения Эльбруса позволяет выполнять оценку
рекреационной привлекательности этого попу-
лярного высокогорного объекта.

Наиболее изучен на Эльбрусе ледник Гараба-
ши, он отражает типичные нивально-гляциаль-
ные условия южного макросклона Эльбруса.
Масс-балансовые наблюдения на этом леднике
ведутся около 40 лет, регулярные метеорологиче-
ские измерения на протяжении сезона абляции –
с 2013 г. (Ледники и климат Эльбруса…, 2022). В

2018 г. ледник Гарабаши был включён в список
репрезентативных объектов ВСМЛ, поэтому от-
дел гляциологии ИГ РАН не планирует прекра-
щать работы на своём “домашнем” леднике. Од-
нако возрастающая антропогенная нагрузка на
ледник Гарабаши, связанная с бурным развитием
горнолыжной инфраструктуры и ростом числа
отдыхающих, нарушает естественный снежный
покров на леднике, что идёт вразрез с требовани-
ями к опорному объекту масс-балансового мони-
торинга. Кроме того, северные макросклоны
Эльбруса до сих пор не были охвачены гляциоло-
гическими и метеорологическими наблюдения-
ми, хотя ледники этих склонов существуют в
иных климатических условиях и их физические
параметры и динамика могут существенно отли-
чаться от ледников южного макросклона. По
этим причинам в течение летнего полевого сезона
2023 г. к ежегодным измерениям на леднике Гара-
баши был добавлен ещё один объект на северно-
восточном склоне вулкана – ледник Микельчи-
ран. Ранее масс-балансовые наблюдения на лед-
нике Микельчиран не проводились, однако в
рамках общей работы по изменению ледникового
покрова Эльбруса в 2019 г. была выполнена оцен-
ка понижения его поверхности за период 1997–
2017 гг. Рассчитанное по этим данным среднего-
довое значение баланса массы ледника за 1997–
2017 гг. составило –510 мм в.э./год.

В рамках последней экспедиции в период с 8
по 17 июня 2023 г. на леднике Микельчиран в вы-
сотном диапазоне 3800–4300 м была проведена
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Рис. 1. Ледник Микельчиран: Карта фактического материала масс-балансовых работ на леднике в июне 2023 г. (а);
Предварительная оценка снегонакопления на леднике по результатам снегомерной съёмки (б). В основе схем – кос-
мический снимок Pleiades от 09.2017 г.
Fig. 1. Glacier Mikelchiran. Map of mass balance fieldwork on the glacier in June 2023 (a); Preliminary estimation of snow ac-
cumulation on the glacier (б). Background – satellite image Pleiades from 09.2017.
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стандартная снегомерная съёмка с помощью щу-
па (измерения выполнены в 90 точках в нижней и
средней частях ледника), забурены 8 абляцион-
ных реек, измерена плотность снега в шурфе и
описана структура снежной толщи. Также, над
базовым лагерем “Лакколит” на высоте 3900 м
была установлена автоматическая метеостанция
(АМС) (рис. 1, а; 2, а), которая функционировала
в период с 17 июня по 24 августа 2023 г. Важно от-
метить, что на леднике Гарабаши метеорологиче-
ские измерения проводились примерно на той же
высоте (3950 м над ур. моря) и синхронно (с
21 июня по 31 августа 2023 г.) (см. рис. 2, б). Обе
АМС работали с дискретностью 1 мин и включа-
ли в себя измерения нисходящего и отражённого
потоков коротковолновой и длинноволновой ра-
диации на высоте 1–1.5 м над поверхностью лед-
ника (с помощью радиометров HUKSFLUX на
леднике Микельчиран и Kipp&Zonen на леднике
Гарабаши), основных метеорологических пара-
метров (температуры воздуха, характеристик
влажности и скорости ветра с помощью АМС Ho-
bo на леднике Микельчиран и Campbell на ледни-
ке Гарабаши) на уровне 2–2.5 м над поверхно-
стью, слоя стаивания с помощью акустического
датчика Sonic Ranger на леднике Гарабаши, а так-
же температурного профиля с помощью термоко-

сы GeoPrecision в двухметровой снежной толще с
вертикальным шагом 10 см.

Результат снегомерных работ выявил значи-
тельную пространственную неоднородность вы-
соты снежного покрова на поверхности ледника
Микельчиран. Отмечены участки с нулевым сне-
гонакоплением, при этом буквально в 300 м рас-
положены очаги с максимальной толщиной сне-
га, превышающей 3.2 м (см. рис. 1, б). Выявить
какие-либо закономерности пространственного
распределения снежной толщи сложно: на ледни-
ке не выражено лавинное питание, не выявлено
увеличение толщины снежного покрова с высо-
той, как это бывает на многих горных ледниках
(Cuffey, Paterson, 2010). По всей видимости, про-
странственная неоднородность снежной толщи –
это результат уникального сочетания сложного
рельефа поверхности с ветровым воздействием,
определяющим метелевый перенос.

Сравнение параметров снегонакопления в
июне 2023 г. с результатами наблюдений на лед-
нике Гарабаши, где съёмка проводилась с 1 по
5 июня, показывает, что на южном макросклоне
годовая аккумуляция в среднем на 1 м больше,
чем на северном. В период с октября по май
включительно (типичная продолжительность се-
зона аккумуляции) средняя величина снегона-

Рис. 2. Автоматические метеостанции, установленные на леднике Микельчеран (а), и на леднике Гарабаши (б).
Fig. 2. Automatic weather stations installed on the Mikelchiran (a) and Garabashi (б) glaciers.

а б
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копления на леднике Микельчеран составляет
1.8 м, а на леднике Гарабаши – 2.8 м. Принимая
условную плотность слежавшегося снега
450 кг/м3, можно заключить, что в приближён-
ном пересчёте на осадки это даёт 810 и 1260 мм за
сезон аккумуляции, соответственно, т.е. осадков
на южном макросклоне выпадает в 1.6 раза боль-
ше, чем на северном. Это неплохо согласуется с
результатами моделирования орографических
осадков на Эльбрусе, согласно которому на южном
макросклоне годовая сумма осадков в 1.7 раза вы-
ше, чем на северном (Торопов и др., 2022). Массив
Эльбруса расположен на границе двух климатиче-
ских провинций Кавказа (Ледники и климат Эль-
бруса…, 2022), которые проявляются в различиях
условий увлажнения, что сказывается на характере
распределения снежного покрова, и, соответствен-
но, на величине баланса массы ледников.

Синхронное измерение гляциологических и
метеорологических параметров на противопо-
ложных склонах Эльбруса важно для сравнения
динамики компонентов баланса массы общего
ледникового кластера, а также для оценки физи-
ческих механизмов формирования аномалий ба-
ланса массы, определяемых в основном метеоро-
логическим режимом. Кроме того, синхронные
наблюдения позволят выполнить относительную
оценку влияния антропогенного воздействия на
поверхность ледника, что является актуальной
задачей как в научно-фундаментальном, так и в
прикладном ключе. Ледник Микельчиран отве-
чает условиям типичности масс-балансовых из-
мерений и использования метеорологических
данных для параметризации ледниковых бассей-
нов в климатических моделях (Østrem, Brugman,
1991): его площадь – около 4 км2, высотный диа-
пазон – 3800–4500 м над ур. моря, угол наклона –

12 градусов. Кроме того, он характеризуется не-
плохой логистической доступностью, что позво-
ляет проводить там регулярные наблюдения (см.
рис. 1, а). В связи с этим в ближайшие годы масс-
балансовые наблюдения на ледниках Гарабаши
и Микельчиран планируется проводить парал-
лельно.
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In June 2023, mass-balance and meteorological observations on Elbrus were expanded: monitoring of the
Mikelchiran glacier on the northern slope of the volcano was added to the permanent observations on the
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southern slope (Garabashi glacier). Such synchronized observations on the opposite macro-slopes of Elbrus
have not been carried out before.

Keywords: Elbrus, mass balance, mountain meteorology
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Проведено сравнение средней многолетней максимальной высоты снежного покрова в лесу и поле
за разные климатические периоды. Среднее значение максимальной высоты снежного покрова в
поле за современный климатический период 1991–2020 гг. увеличилось на 5% по сравнению с базо-
вым историческим климатическим периодом 1966–1990 гг. и снизилось в лесу на 8%. Отношение
максимальной высоты снежного покрова в лесу к её значению в поле за эти периоды составило
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ВВЕДЕНИЕ
Снежный покров – защитная оболочка дея-

тельного слоя земной поверхности в районах с от-
рицательными температурами воздуха. Он оказы-
вает огромное влияние на климат (Воейков, 1889;
Snow and Climate, 2008; Котляков, 2010), гидро-
термический режим почв и грунтов (Осокин
и др., 2000; Осокин и др., 2006), термическую
устойчивость многолетней мерзлоты (Осокин,
Сосновский, 2016), гидрологию рек и озёр (Ко-
ронкевич и др., 2018), жизнь растений и живот-
ных (Формозов, 1990; Сухова, Вайсфельд, 2021;
Перевертин и др., 2022) и многие другие процес-
сы и явления (Борзенкова, Шмакин, 2012; Олей-
ников, Володичева, 2019). Современные клима-
тические изменения оказывают значительное
влияние на параметры снежного покрова и, сле-
довательно, на указанные процессы и явления
(Snow and Climate, 2008; Булыгина и др., 2011; По-
пова и др., 2018; Irannezhad et al., 2022).

Снежный покров характеризуется рядом пара-
метров, среди которых наиболее важные – высо-
та и плотность снежного покрова. По данным
измерений высоты и плотности снежного по-
крова можно оценить его теплозащитную спо-
собность – одну из важных теплофизических ха-
рактеристик снежного покрова.

Для многих практических задач (сельское и
лесное хозяйство, функционирование растений и
животных, более точный учёт альбедо поверхно-

сти и величин стока и т.п.) представляет интерес
анализ влияния климатических изменений на
высоту снежного покрова в лесу и поле.

В климатологии используют базовые 30-лет-
ние средние значения температуры, суммы осад-
ков и других показателей. Эти 30-летние истори-
ческие усредненные значения называются “кли-
матическими нормами” и могут быть посчитаны
на местном, национальном или мировом уров-
нях. Чтобы учесть быстрые темпы изменения
климата, а также практические потребности в ак-
туальной информации о климате Всемирная ме-
теорологическая организация (далее – ВМО)
предложила двухуровневый подход к 30-летним
базовым нормам для климатических данных
(https://meteoinfo.ru/news/1-2009-10-01-09-03-
06/11151-03062015-l-r).

Климатические нормы в настоящее время
корректируются раз в 30 лет. Эти усреднённые
данные называются “Климатологическими базо-
выми нормами ВМО”. Однако в настоящее время
климат Земли меняется намного быстрее, чем
раньше. В результате многие решения в сферах и
отраслях, чувствительных к изменению климата,
таких как водное хозяйство, энергетика, сельское
хозяйство могут опираться на информацию, ко-
торая вполне могла устареть. Поэтому ВМО будет
обновлять климатологические базовые нормы
для оперативных целей каждые 10 лет, и период
1991–2020 гг. стал новым текущим базовым пери-

УДК 551.578.46

СНЕЖНЫЙ ПОКРОВ И СНЕЖНЫЕ ЛАВИНЫ



ЛЁД И СНЕГ  том 63  № 4  2023

ВЫСОТА СНЕЖНОГО ПОКРОВА В ЛЕСУ И ПОЛЕ НА РАВНИННОЙ ТЕРРИТОРИИ 559

одом. Тем не менее период 1961–1990 гг. будет со-
хранён как исторический базовый период для
поддержания долгосрочной оценки изменения
климата. Недавний базовый период 1981–2010 гг.
уже начали применять многие национальные ме-
теорологические службы. Это позволило более
согласованно подходить к сравнению климатиче-
ских параметров и их изменениям как исследова-
телям, так и метеослужбам. Поэтому применение
двухуровневого базового периода помогает согла-
совать и привести к одному стандарту различные
национальные подходы и облегчить международ-
ные сравнения.

Новый технический регламент об обновлении
климатологических норм означает, что все стра-
ны будут использовать в 2020-х годах период
1991–2020 гг. в качестве базового. При этом пери-
од 1961–1990 гг., как базовый для оценки клима-
тических изменений, будет сохраняться до тех
пор, пока не появится веская научная причина,
чтобы изменить его. Эти же периоды мы будем
использовать при оценке влияния климатических
изменений на максимальную высоту снежного
покрова в лесу и в поле. Данные по снегосъёмкам
приведены на сайте http://meteo.ru/ c 1966 г., по-
этому для анализа влияния климатических изме-
нений на снежный покров период 1961–1990 гг.
заменяется на период 1966–1990 гг.

В работе (Сосновский и др., 2018) по данным
метеостанций равнинной территории России
приведены карты максимальной высоты снежно-
го покрова в лесу и поле. Сравнение высоты
снежного покрова за 2001–2010 гг. с периодом
1966–2000 гг. показало её рост в поле на 7% и сни-
жение в лесу на 4%. Отношение максимальной
высоты снежного покрова в лесу к её значению в
поле за периоды 1966–2000 и 2001–2010 гг. соста-
вило 1.22 и 1.06 соответственно.

Цель работы – оценка средней многолетней
высоты снежного покрова на равнинной террито-
рии России в лесу и в поле и их изменения за 30-
летние исторические базовые климатические пе-
риоды 1966–1990, 1981–2010 и 1991–2020 гг., а
также сравнение высоты снежного покрова за два
десятилетия XXI века 2001–2010 и 2011–2020 гг.

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ

Высота снежного покрова измеряется на ме-
теостанциях по постоянной рейке и в ходе снего-
мерных работ на маршрутах в поле и лесу. Мате-
риалы маршрутных снегомерных съёмок начиная
с 1966 г., а также координаты и названия метеоро-
логических станций России, содержащих индекс
ВМО (номер метеостанции, утверждаемый Все-
мирной метеорологической организацией), приве-
дены на сайте Всероссийского научно-исследова-
тельского института гидрометеорологической ин-

формации – Мировой центр данных (ВНИИГМИ-
МЦД, http://meteo.ru/data).

Наблюдения за снежным покровом по регла-
менту маршрутных снегосъёмок проводятся че-
рез каждые 10 дней в течение холодного периода
и каждые 5 дней в период интенсивного снегота-
яния. Длина маршрута составляет 1 или 2 км (в
поле и лесу). Каждые 10 м в лесу или 20 м в поле
измеряется высота снежного покрова и каждые
100 м в лесу или 200 м в поле измеряется плот-
ность снежного покрова. Измерения проводятся
зимой три раза в месяц: 10, 20 и в последний день
каждого месяца. Весной перед началом и в пери-
од снеготаяния производятся учащённые снего-
съёмки в каждый последний день пятидневки (5,
10, 15, 20, 25 и последний день месяца).

Рассмотрены изменения средней многолетней
максимальной высоты снежного покрова в лесу и
в поле для метеостанций равнинной территории
России. Из 517 метеостанций с маршрутными
снегосъёмками, представленных на сайте ВНИ-
ИГМИ–МЦД, рассмотрены 82 метеостанции,
которые имеют маршрутные снегосъёмки одно-
временно и в лесу, и в поле. При этом 2/3 метео-
станций со снегосъёмками одновременно в лесу и
в поле расположены в европейской части терри-
тории России (далее – ЕТР).

В результате обработки данных о высоте снеж-
ного покрова за период 1966–2020 гг. для каждой
метеостанции получено среднее многолетнее
значение максимальной высоты снежного по-
крова (МВСП) в лесу – hfo и поле – hfi и их отно-
шение – rh = hfo/hfi за 25-летний (1966–1990 гг.) и
30-летний периоды 1981–2010 и 1991–2020 гг., и
построены карты распределения высоты снежно-
го покрова в лесу и в поле за эти периоды. При
этом надо иметь в виду, что карты характеризуют
распределение МВСП и её изменение в районе
расположения метеостанций. На значительном
отдалении от метеостанции и тем более в горных
районах картина распределения МВСП может
быть другой. Назовём отношение высоты снеж-
ного покрова в лесу к её значению в поле – rh ко-
эффициентом снегосъёмки (далее – КС) по ана-
логии с коэффициентом снегонакопления – от-
ношением снегозапасов в лесу к их значению в
поле (Мишон, 2007).

АНАЛИЗ РЕЗУЛЬТАТОВ

За периоды 1966–1990, 1981–2010, 1991–2020 гг.
наибольшие и наименьшие значения МВСП для
леса составляли 29–96, 23–92, 23–90 см и для по-
ля – 21–73, 21–80, 18–81 см соответственно. Та-
ким образом, наибольшие значения МВСП для
леса снижались, а для поля – росли. Средние
многолетние значения МВСП за эти периоды со-
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ставили для поля 47, 49 и 49 см и для леса – 57, 54
и 53 см соответственно.

Наибольшие значения средней многолетней
МВСП в лесу hfo – 90 см за период 1991–2020 гг.
отмечены на северо-востоке ЕТР, в бассейнах рек
Северная Двина и Печора (рис. 1, а). В отдельных
районах юго-востока Западной Сибири и верхне-
го течения реки Лена МВСП достигает 70–80 см.
В этих же районах отмечаются наибольшие зна-
чения средней многолетней МВСП в поле – до
60–80 см (см. рис. 1, б). Наименьшие значения
средней многолетней МВСП в лесу – до 23 см за
период 1991–2020 гг. отмечены на юге и юго-за-
паде ЕТР, юге Восточной Сибири и до 18 см в
поле.

Расчёты показали, что среднее значение
МВСП в поле за период 1991–2020 гг. увеличилось
на 5% по сравнению с периодом 1966–1990 гг. и
снизилось в лесу на 8%. В результате, в целом от-
ношение МВСП в лесу к значениям в поле умень-
шилось.

Отношение МВСП в лесу к её значению в поле
за периоды 1966–1990, 1981–2010 и 1991–2020 гг.
постоянно снижалось. Диапазон изменения это-
го отношения за эти периоды составлял 0.85–
2.24, 0.74–2.13 и 0.69–1.63. Средние значения от-
ношения МВСП в лесу к её значению в поле за
эти периоды составило 1.24; 1.12 и 1.08 соответ-
ственно. За период 1991–2020 гг. наибольшие зна-
чения этого отношения приурочены к северо-во-
стоку ЕТР и югу Западной Сибири (см. рис. 1, в).

Рис. 1. Максимальная высота снежного покрова в лесу hfo (а), поле hfi (б) и их отношение – коэффициент снегосъёмки
rh = hfo/hfi (в) за период 1991–2020 гг.
Fig. 1. The maximum of snow depth in the forest hfo (а); the field – hfi (б) and their ratio – snow surveys coefficient rh = hfo/hfi (в)
for 1991–2020.
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Наименьшие значения наблюдаются на юго-во-
стоке, юго-западе и в отдельных районах центра
ЕТР, на юге восточной Сибири. Отметим, что со-
гласно работе (Доклад…, 2023) средний для всей
России запас воды в снеге по данным маршрут-
ных снегосъёмок в поле увеличивается на 2.71 мм
за 10 лет за период с 1976 по 2022 г., но в лесу пре-
обладают общая тенденция уменьшения макси-
мального за зиму запаса воды в снеге. Средний
для страны запас воды в снеге в лесу уменьшается
на 1.22 мм за 10 лет.

Разница в снегонакоплении в лесу и в поле в
значительной мере обусловлена изменением ме-
телевого переноса снега. В работе (Сосновский и
др., 2018а) показано, что тенденция выравнива-
ния МВСП в лесу и поле обусловлена снижением
скорости ветра. Анализ скорости ветра на метео-

станциях со значительным изменением отноше-
ния снегозапасов в лесу к их значению в поле по-
казал, что число наблюдений, при которых ско-
рости ветра находятся в диапазоне 6–10 и более
10 м/с существенно снизилось в 2001–2010 гг. от-
носительно периода 1966–2000 гг., особенно на
ЕТР. Анализ тенденции изменения скорости вет-
ра, представленный в работе (Доклад…, 2023), по-
казал, что во все сезоны в 1976–2022 гг. средняя
по территории России скорость ветра уменьшает-
ся. Число дней с ветром более 15 м/с зимой и осе-
нью также уменьшается в большинстве регионов.

Рассмотрены изменения МВСП в лесу и в поле
за текущий базовый период 1991–2020 гг. по от-
ношению к историческому базовому периоду
1966–1990 гг. и изменение величины КС за эти
периоды. На рис. 2, а приведено распределение

Рис. 2. Отношение средней максимальной высоты снежного покрова для леса (а), для поля (б), для коэффициента сне-
госъёмки (в) за период 1991–2020 гг. к их значениям за период 1966–1990 гг.
Fig. 2. The ratio of the average maximum snow depth for the forest (а); for the field (б); for snow surveys the coefficient (в) for
1991–2020 to 1966–1990.
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отношения МВСП в лесу за текущий базовый пе-
риод 1991–2020 гг. к историческому базовому пе-
риоду 1966–1990 гг. Из него видно, что на юго-во-
стоке ЕТР, в бассейне рек Северная Двина и Пе-
чора, верхнем и среднем течении р. Лена
произошёл рост МВСП в лесу на 5–15% за период
1991–2020 гг. по сравнению с периодом 1966–
1990 гг. Снижение МВСП отмечено на юге, запа-
де и отдельных районах центральной части ЕТР,
юго-западе Восточной Сибири. В поле произо-
шёл рост МВСП на востоке и юго-востоке ЕТР,
на юге Сибири на 10–25% (см. рис. 2, б). Сниже-
ние МВСП в поле отмечается на юго-западе и в
отдельных районах центральной части ЕТР. В
целом МВСП в поле увеличилась на 5% в 1991–
2020 гг. относительно 1966–1990 гг. и уменьши-
лась в лесу на 8%. КС в 1991–2020 гг. уменьшился

в среднем на 12% по сравнению с периодом 1966–
1990 гг. (см. рис. 2, в). Наибольшее снижение это-
го соотношения – на 15–25% произошло на юго-
востоке Западной Сибири и юго-западе Восточ-
ной Сибири, на большей части юга ЕТР.

Рассмотрены МВСП за две первые декады
21 века (2001–2010 и 2011–2020 гг.), которые в
значительной степени будут определять распре-
деление высоты снежного покрова в следующий
30-летний климатический период 2001–2030 гг.
Среднее многолетнее значение МВСП в лесу и
поле, и коэффициент снегосъёмки для метео-
станций равнинной территории России за период
2011–2020 гг. представлены на рис. 3.

В 2011–2020 (2001–2010) гг. наименьшие и
наибольшие значения средней многолетней

Рис. 3. Средняя многолетняя максимальная высота снежного покрова в лесу (а); в поле (б); и коэффициент снегосъём-
ки (в) за период 2011–2020 гг.
Fig. 3. The average long–term maximum of snow depth in the forest (а); in the field (б); and the snow surveys coefficient (в) for
2011–2020.
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МВСП в лесу и поле составили 23–88 (23–96) и
17–80 (22–86) см соответственно. При этом сред-
ние значения МВСП в лесу и поле за период
2011–2020 гг. немного снизились и составили
52 (54) и 50 (51) см соответственно, тогда как наи-
большие значения средней многолетней МВСП
как в лесу, так и в поле показали более значимое
снижение за период 2011–2020 гг. по сравнению с
периодом 2001–2010 гг. За периоды 2001–2010 и
2011–2020 гг. коэффициент снегосъёмок соста-
вил 1.07 и 1.03 соответственно.

Сравнение МВСП в лесу и поле и коэффици-
ента снегосъёмки rh за период 2011–2020 гг. с ис-
торическим базовым периодом 1966–1990 гг.
представлено на рис. 4. За период 2011–2020 гг.
произошёл рост МВСП в лесу на востоке ЕТР на
5–15% и снижение на западе ЕТР на 15–25% по

сравнению с базовым периодом 1966–1990 гг.
(см. рис. 4, а).

За период 2011–2020 гг. МВСП в поле увеличи-
лась на востоке ЕТР и юге Сибири на 15–30% и
уменьшилась в центре и юго-западной части ЕТР
на 10–15% по сравнению с периодом 1966–1990 гг.
(см. рис. 4, б). Среднее значение МВСП в поле за
2011–2020 гг. увеличилось на 6% по сравнению с
периодом 1966–1990 гг. и снизилось в лесу на
10%. Коэффициент снегосъёмки за 2011–2020 гг.
снизился относительно периода 1966–1990 гг.
практически на всех метеостанциях (за исключе-
нием пяти метеостанций на юго-западе и севере
ЕТР) приблизительно на 15% (см. рис. 4, в). Это
свидетельствует о тенденции выравнивания
МВСП в лесу и поле. Коэффициент снегосъёмки

Рис. 4. Отношение средней многолетней максимальной высоты снежного покрова для леса (а); для поля (б); для ко-
эффициента снегосъёмки (в) за период 2011–2020 гг. к этим значениям за период 1966–1990 гг.
Fig. 4. The ratio of the average maximum snow depth for the forest (а); for the field (б); for the snow surveys coefficient (в) for
2011–2020 to 1966–1990.
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за периоды 1966–2000 и 2011–2020 гг. составил
1.24 и 1.03 соответственно.

Средняя многолетняя максимальная высота
снежного покрова в лесу и в поле (наименьшие,
наибольшие и средние значения) по всем рас-
смотренным станциям за разные периоды пред-
ставлена в табл. 1. Наибольший рост средней
многолетней МВСП относительно других перио-
дов наблюдался в 2001–2010 гг. В декаде 2011–
2020 гг. все параметры МВСП (максимальные,
минимальные и средние значения) как в лесу, так
и в поле в основном понизились относительно
предыдущей декады 2001–2010 гг. Из табл. 1 вид-
но, что если МВСП в лесу (средние и наибольшие
значения) постоянно снижалась (за исключением
периода 2001–2010 гг.), то в поле наблюдался рост
наибольших и средних значений МВСП до пер-
вого десятилетия XXI века и снижение во 2-м де-
сятилетии. Средние величины МВСП за период

2011–2020 гг. уменьшились относительно перио-
да 2001–2010 гг. на 4% в лесу и на 2% в поле.

Тенденция снижения разности между высотой
снежного покрова в лесу и в поле за рассмотрен-
ные периоды видна из рис. 5. Если за историче-
ский базовый климатический период 1966–
1990 гг. эта разность составляла 10.5 см, то за те-
кущий период 1991–2020 гг. она снизилась до
3.6 см. При этом коэффициент снегосъёмки сни-
зился с 1.24 до 1.08 за эти периоды соответствен-
но.

Средняя величина МВСП в большей степени
показывает тенденцию перераспределения снеж-
ного покрова в регионе с наибольшим числом ме-
теостанций, в данном случае это район ЕТР, где
расположены 2/3 всех метеостанций со снего-
съёмками в лесу и в поле. Поэтому рассмотрены
отдельно значения МВСП на ЕТР и в других ре-
гионах. В табл. 2 приведены средние многолетние
значения МВСП в лесу и в поле за разные перио-

Таблица 1. Средняя многолетняя максимальная высота снежного покрова в лесу и в поле (наименьшие, наиболь-
шие и средние значения) за разные периоды

Периоды 1966–2020 1966–1990 1981–2010 1991–2020 2001–2010 2011–2020

Лес
Наименьшие 24 29 23 23 23 23
Наибольшие 93 96 92 90 96 88
Средние 55 57 54 53 54 52

Поле
Наименьшие 18 21 21 18 22 17
Наибольшие 77 73 80 81 86 80
Средние 48 47 49 49 51 50

Рис. 5. Разность между максимальной высотой снежного покрова в лесу и в поле за периоды: 1966–2020 (1); 1966–1990 (2);
1981–2010 (3); 1991–2020 (4); 2001–2010 (5); 2011–2020 гг. (6).
Fig. 5. The difference between the maximum snow depth in the forest and in the field for: 1966–2020 (1); 1966–1990 (2); 1981–
2010 (3); 1991–2020 (4); 2001–2010 (5); 2011–2020 (6).
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ды для ЕТР, Западной и Восточной Сибири и ко-
эффициент снегосъемки rh.

Для ряда метеостанций Западной Сибири, в
основном после 2013 г., отсутствуют данные по
снегосъёмкам в лесу, тогда как есть данные по
снегосъёмкам в поле. Возможно, это связано с
вырубкой леса при освоении территории или дру-
гими причинами.

Из табл. 2 видно, что на ЕТР за базовые клима-
тические периоды (1966–1990, 1981–2010 и 1991–
2020 гг.) происходил рост МВСП в поле во всех
регионах, тогда как в лесу МВСП постоянно сни-
жалось. Поэтому отношение МВСП в лесу к её
значению в поле за эти периоды постоянно сни-
жалось.

В XXI веке в десятилетия 2001–2010 и 2011–
2020 гг. тенденция изменения МВСП в поле раз-
нонаправлена – рост МВСП в Сибири и сниже-
ние в ЕТР в 2011–2020 гг. относительно периода
2001–2010 гг. А в лесу происходит снижение
МВСП за эти периоды (при отсутствии измене-
ний в Восточной Сибири). В целом, за период с
1966 по 2020 г. наибольшее значение отноше-
ния rh приходится на Западную Сибирь и наи-
меньшее – на ЕТР.

На ЕТР МВСП в поле в 2011–2020 гг. снизи-
лось на 5.1% относительно 1-го десятилетия (с
54.0 см до 51.2 см) и в лесу – на 4% (с 55.7 до
53.4 см). Причём, для метеостанций северо-запа-
да России со снегосъёмками в поле это снижение
составило 10.0%, а на северо-востоке ЕТР – 4.2%.

Для сравнения отметим, что на метеостанции
Баренцбург (Западный Шпицберген) подобное
снижение составило 7.7% (с 172.3 см в первом де-
сятилетии до 158.9 см – во втором). При этом ди-
намика изменения МВСП имела пилообразный

характер – если в первом десятилетии XXI века
(2001–2010 гг.) наблюдалась тенденция роста
МВСП на 5.4 см/год, то во 2-м десятилетии –
снижение с интенсивностью 4.6 см/год. В целом,
такая же тенденция изменения максимальной
высоты снежного покрова – рост за период 2001–
2010 гг. и снижение в 2011–2020 гг. наблюдалась
для северо-запада ЕТР.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В ходе исследований было установлено, что
среднее значение максимальной высоты снежно-
го покрова в поле за период 1991–2020 гг. увели-
чилось на 5% по сравнению с базовым историче-
ским климатическим периодом 1966–1990 гг. и
снизилось в лесу на 8%. Отношение МВСП в лесу
к её значению в поле, т.е. коэффициент снего-
съёмки за периоды 1966–1990, 1981–2010 и 1991–
2020 гг. постоянно снижался. Средние значения
коэффициента снегосъёмки за эти периоды со-
ставили 1.24, 1.12 и 1.08 соответственно. За период
1991–2020 гг. наибольшие значения этого отно-
шения приурочены к северо-востоку ЕТР и югу
Западной Сибири, где максимальная высота
снежного покрова в лесу была значительно выше,
чем в поле. Наименьшие значения наблюдались в
отдельных районах центра, юго-востока и юго-
запада ЕТР, юге Восточной Сибири. За периоды
2001–2010 и 2011–2020 гг. значения коэффициен-
та снегосъёмки составили 1.07 и 1.03. Коэффици-
ент снегосъёмки за период 1991–2020 гг. умень-
шился в среднем на 12% по сравнению с перио-
дом 1966–1990 гг. Наибольшее снижение этого
соотношения – на 15–25% произошло на юго-за-
паде Восточной Сибири и на большей части юга
ЕТР.

Таблица 2. Средняя многолетняя высота снежного покрова (см) и коэффициент снегосъёмки за разные времен-
ные периоды для разных регионов

*Европейская территория России.

Периоды 1966–2020 1966–1990 1981–2010 1991–2020 2001–2010 2011–2020

Поле
ЕТР* 50.66 49.01 50.84 51.47 53.96 51.20
Западная Сибирь 47.66 45.52 50.49 52.19 50.32 53.94
Восточная Сибирь 39.72 39.40 40.41 40.81 41.85 43.16

Лес
ЕТР 56.36 58.68 56.06 54.45 55.70 53.39
Западная Сибирь 61.33 65.87 60.44 59.11 59.93 –
Восточная Сибирь 46.42 48.03 44.89 44.42 45.22 45.21

Коэффициент снегосъемки, rh

ЕТР 1.11 1.21 1.11 1.06 1.05 1.03
Западная Сибирь 1.29 1.50 1.24 1.18 1.18 –
Восточная Сибирь 1.17 1.22 1.13 1.09 1.07 1.00
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За период 2011–2020 гг. произошёл рост
МВСП в лесу на юго-востоке ЕТР на 5–15% и
снижение на юго-западе и западе ЕТР на 15–25%
по сравнению с периодом 1966–1990 гг. В то же
время в поле МВСП увеличилась на востоке ЕТР
и юге Сибири на 15–30% и уменьшилась в центре
и юго-западной части ЕТР на 10–15% по сравне-
нию с периодом 1966–1990 гг. Среднее значение
МВСП в поле за период 2011–2020 гг. увеличи-
лось на 6% по сравнению с периодом 1966–
1990 гг. и снизилось в лесу на 10%.

Наибольший рост (относительно других пери-
одов) средней многолетней МВСП на равнинной
территории России наблюдался в период 2001–
2010 гг. В десятилетие 2011–2020 гг. МВСП как в
лесу, так и в поле в основном понизились относи-
тельно предыдущего десятилетия 2001–2010 гг.,
что обусловлено такой динамикой на ЕТР. А в
Сибири МВСП в поле повысилась.

Подтверждена тенденция выравнивания мак-
симальной высоты снежного покрова в лесу и в
поле при современном климате за текущий кли-
матический период (1991–2020 гг.). Полученные
результаты могут быть использованы для коррек-
тировки средней максимальной высоты снежно-
го покрова на территориях, где есть данные по
снегосъёмкам только в одном из ландшафтов –
или в лесу или в поле.
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Average values of maximum snow depths (MaxSD) estimated separately under conditions of forests and
fields on lowlands of Russia were compared during the past 29 years. It was found that MaxSD in the fields
for the current climatic period 1991–2020 increased by 5% compared to the period 1966–1990 and decreased
by 8% in the forests. For the periods 1966–1990, 1981–2010, and 1991–2020, the ratio of MaxSD in a forest
to similar one in a field (which we refer to as the snow survey coefficient) has been constantly decreasing. The
snow survey coefficients for these periods were equal to 1.24; 1.12 and 1.08, respectively. In 1991–2020, the
greatest values of this ratio were obtained in the northeast of the European part of the territory of Russia
(ETR) and in the south of Western Siberia, where the maximum thickness of snow cover in the forest was
found to be significantly higher than in the field. The lowest values were observed in some areas of the ETR
center as well as in south-east and south-west, and in the south of Eastern Siberia. Here, for the periods 2001–
2010 and 2011–2020, the values of the snow survey coefficients were estimated as 1.07 and 1.03 respectively.
The coefficient for 1991–2020 decreased, on average, by 12% compared to 1966–1990. The maximum de-
crease in this ratio – by 15–25% – occurred in the south-west of Eastern Siberia and in a larger part of the
ETR in the south. In 2011–2020, the MaxSD values increased in forests in the south-east of the ETR by 5–
15%, and decreased in the south-west and the west of the ETR by 15–25% compared to 1966–1990. At the
same time in fields, the MaxSD increased by 15–30% in the east of the ETR and the south of Siberia and
decreased in the center and south-west of the ETR by 10–15%. The average value of the MaxSD in the field
for the period 2011–2020 increased by 6% compared to 1966–1990 and decreased in the forest by 10%. Rel-
ative to other periods, the greatest increase in MaxSD was observed in 2001–2010. In the period 2011–2020,
the MaxSD both in the forest and in the field mainly decreased relative to the period 2001–2010. In the cur-
rent climatic period (1991–2020), the tendency for equalization of the MaxSD in forests and fields has been
confirmed.

Keywords: snow depth, forest, field, basic climatic periods
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ВВЕДЕНИЕ

Результатом послойного определения изотоп-
ного состава снежного покрова являются значе-
ния содержания изотопов (кислорода и водорода)
в осадках каждого снегопада, изменённого в ре-
зультате различных процессов, приводящих к
изотопному фракционированию (Cooper, 1998;
Wahl et al., 2022). Понимание таких изменений
необходимо как для интерпретации палеоклима-
тических данных, представляемых ледниковыми
кернами (Екайкин и др., 2007, 2019) или грунто-
выми льдами (Konishchev et al., 2003; Vasil’chuk
et al., 2023), так и для гидрологических расчё-
тов, основанных на разделении гидрографа (Taylor
et al., 2001; Beria et al., 2018).

Данные, представляемые глобальной сетью
“Изотопы в осадках” (https://nucleus.iaea.org/wis-
er/) позволяют делать выводы о многолетних
трендах содержания изотопов в осадках, что важ-
но для гидрологических исследований (Зыкин и
др., 2021). Межсезонный и внутрисезонный ход
изотопного состава выпадающих осадков в ос-
новном коррелирует с сезонным ходом темпера-
туры и достаточно хорошо документирован (Allen
et al., 2019). Ему же соответствуют ряды данных, в
некоторых случаях – высокого временнóго разре-
шения, представляемые ледяными кернами
(Mikhalenko et al., 2015; Kozachek et al., 2017). К се-
годняшнему дню уже накоплена информация о

региональных закономерностях изменения изо-
топного состава зимних атмосферных осадков
(Бородулина и др., 2021), его локальной специфи-
ке (Васильчук и др., 2017), зависимости от абсо-
лютной высоты (Vasil’chuk et al., 2020), экспози-
ции (Dietermann, Weiler, 2013), характере расти-
тельности (Koeniger et al., 2008), разнице в
изотопном составе сформировавшейся снежной
толщи и формируемой ею талой воды (Penna
et al., 2014).

Основными процессами, отвечающими за из-
менение начального изотопного состава по мере
аккумуляции твёрдых осадков, являются субли-
мация и таяние (Lee et al., 2010; Ala-aho et al.,
2017), интенсивность которых в снежной толще
представляется её стратиграфией. Сублимация
верхних слоёв снежной толщи в атмосферу при-
водит к утяжелению изотопного состава остаю-
щегося снега. Просачивание вызывает перенос
части материала с соответствующим изотопным
составом в нижележащие слои, тем самым изме-
няя их изотопный состав. Непосредственной свя-
зи между классами форм зёрен снега (Фирц и др.,
2012), составляющим определённый слой в шур-
фе, и его изотопным составом не установлено, хо-
тя такие попытки были (Чижова и Васильчук,
2017; Чижова и др., 2019). Результаты детальных
экспериментальных исследований, в том числе с
контролируемым составом изотопного состава
водяного пара в потоке воздуха через образец, по-
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казали значительное изменение начального
изотопного состава снега при перекристаллиза-
ции за счёт определяемых установленным тем-
пературным градиентом диффузией, сублима-
цией и возгонкой (Ebner et al., 2017). Однако
возможная разнонаправленность вследствие
суточных колебаний температур и различная
“степень открытости” для потоков пара и влаги
слоёв в природном снежном покрове ограничива-
ют возможность прямого использования таких
данных для моделирования и, скорее, заставляют
искать связи между интенсивностью изменения
изотопного состава в снежной толще и, к приме-
ру, классами снежного покрова (Sturm et al.,
1995), по сути представляющими собой типичные
для определённых климатических условий стра-
тиграфические колонки на момент начала весен-
него снеготаяния, а не классы форм зёрен снега в
каждой из них (Фирц и др., 2012). Для этого необ-
ходимы данные по изменению первоначального
содержания изотопов в осадках для разных типов
стратиграфических колонок, а также понимание
возможных масштабов таких изменений.

Проведение исследований пространственно-
временнóй неоднородности структуры снежного
покрова на территории метеообсерватории (МО)
МГУ (Фролов и др., 2019), а также наличие дан-
ных по изотопному составу осадков (Vasil’chuk et
al., 2022) позволили провести сравнение изотоп-
ного состава разновозрастных слоёв снега зимне-
го сезона 2018/19 г. и осадков, их сформировав-
ших. Детальные метеорологические характери-
стики этих лет также доступны (Эколого-…,
2019).

РЕЗУЛЬТАТЫ НАБЛЮДЕНИЙ
Условия аккумуляции снежного покрова зимой

2018/19 г. На основе данных наземных измере-
ний высоты, плотности и строения снежного по-
крова, которые были выполнены с шагом 1 м в
траншеях протяжённостью 20 м, произведены
расчёты и построены схемы пространственной
изменчивости измеренных характеристик
снежного покрова и отдельных его слоёв в тран-
шеях. Исследования проводились три раза за
зиму: 24.12.2018, 22.01.2019 и 26.02.2019. Допол-
нительно были описаны снежные шурфы
15 января, 29 января и 21 февраля 2019 года. На
основе полученных описаний и данных метео-
рологических наблюдений на станции выпол-
нен анализ изменений, происходивших в снеж-
ной толще в течение зимнего периода 2018/19 г.
и построена схема развития стратиграфии
снежного покрова в течение этого зимнего пери-
ода (рис. 1; табл. 3–5 в приложении с
https://doi.org/10.13140/RG.2.2.19005.64489).

Аккумуляция снежного покрова зимой 2018/19 г.
началась в Москве в конце ноября, однако устой-

чивый снежный покров установился только
1.12.2018. В течение зимнего периода аккумуля-
ция снежного покрова происходила в результате
многочисленных снегопадов небольшой интен-
сивности. B начале зимы толща характеризова-
лась преобладанием рыхлого мелкозернистого
снега средневзвешенной плотностью около
140 кг/м3. К концу декабря средневзвешенная
плотность снега увеличилась до 180 кг/м3, а высо-
та снежного покрова достигла 30 см. Сильные
снегопады, в результате которых прирост высоты
снежного покрова составлял более 10 см, были
редки (всего два за период с 1.12.2018 до
26.02.2019). За снегопадами часто следовали отте-
пели, в результате которых происходило оседа-
ние, таяние и просачивание воды сквозь снежную
толщу. Всего за период с 1 декабря по 26 февраля
было зафиксировано шесть оттепелей разной ин-
тенсивности. Несмотря на то, что средняя суточ-
ная температура воздуха ниже –10°С наблюда-
лась лишь в период с 23 по 25 января, уже к сере-
дине января в нижней и средней частях снежной
толщи сформировались слои зёрен с огранкой и
глубинной изморози, что было обусловлено не-
большой высотой снежного покрова и значитель-
ными температурными градиентами в толще в де-
кабре и январе. К концу января высота снежного
покрова достигла 50 см, а его средневзвешенная
плотность возросла до 210 кг/м3. Сильная отте-
пель в середине февраля обусловила оседание,
уплотнение снежной толщи и формирование
мощного слоя таяния–замерзания с просачива-
нием воды вглубь снежной толщи, что привело к
увеличению её неоднородности из-за появления
ледяных включений – линз, корок и пальцев про-
сачивания (см. рис. 1). К концу февраля высота
снежного покрова составила 35 см, а средневзве-
шенная плотность снега достигла 285 кг/м3. В
марте началось активное снеготаяние, в результа-
те которого высота снежного покрова начала
быстро уменьшаться, а его средневзвешенная
плотность достигла значений 320 кг/м3.

Характеристика строения и свойств снежного
покрова 26 февраля 2019 г. Отбор образцов снега
на изотопный состав был произведён на момент
максимального водозапаса – 26 февраля 2019 г. К
этому времени изначальная стратиграфия снеж-
ного покрова была уже во многом нарушена про-
цессами гравитационного оседания, метамор-
физма и просачивания жидкой воды. Сформиро-
валась снежная толща, которая была условно
разделена на четыре слоя (см. рис. 1; табл. 1).

Стратиграфические описания и измерения
высоты, плотности и водного эквивалента сне-
га (далее – ВЭС) в снежной толще и в её отдель-
ных слоях проводились вдоль траншеи протя-
жённостью 20 м с интервалом 1 м, в результате
чего были получены схемы пространственной
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неоднородности структуры снежного покрова.
Особенности пространственной неоднородности
снежного покрова в траншее 26 февраля 2019 г.
показаны на рис. 2.

Нижний слой № I был сложен крупнозерни-
стыми кристаллами с огранкой и глубинной из-
морози, в значительной степени оплавленными.
Преобладали кубические и призматические фор-
мы кристаллов размером до 1–2.5 мм. Наблюда-
лись многочисленные льдистые включения и не-
однородности, связанные как с оплавлением и
таянием от поверхности грунта, так и с просачи-
ванием воды из вышележащих слоёв. Грунт под
снегом был талый. Толщина рассматриваемого
слоя составила от 10 до 15 см при средней толщи-
не 12 см и стандартном отклонении 1.1 см (коэф-
фициент вариации, т.е. относительное стандарт-
ное отклонение (далее – КВ) равен 0.11). Плот-
ность снега в слое изменялась от 265 по 310 кг/м3

при среднем значении 286 кг/м3 и стандартном
отклонении 15 кг/м3 (КВ = 0.05).

Слой № II был сложен крупнозернистыми
кристаллами до 2–3 мм со следами огранки, в
значительной степени оплавленными. Как и в
нижнем слое, наблюдались льдистые включения
и неоднородности, связанные с просачиванием
воды сквозь снежную толщу. В целом, слой был
похож по своим свойствам на нижележащий, но
отличался от него меньшей твёрдостью, меньшим
размером кристаллов и большей неоднородно-
стью. Толщина слоя изменялась в траншее от 4 до
10 см при среднем значении 9 см и стандартном
отклонении 1.4 см (КВ 0.18). Плотность снега в
слое менялась вдоль траншеи от 270 до 325 кг/м3

при среднем значении 295 кг/м3 и стандартном
отклонении 14.3 кг/м3.

Слой № III был сложен крупными смёрзши-
мися кристаллами преимущественно округлых
форм размером до 2–3 мм со следами огранки и
осложнён многочисленными льдистыми включе-
ниями. В результате неоднократного таяния и по-
следующего замерзания, а также просачивания

Рис. 1. Схема изменения строения снежной толщи в Москве зимой 2018/19 г. и температура воздуха по данным изме-
рений на метеорологической обсерватории МГУ (Москва): 1 – свежевыпавший снег; 2 – мелкозернистый и средне-
зернистый оcевший; 3 – таяния–замерзания; 4 – с огранкой; 5 – глубинная изморозь; 6 – лёд; 7 – даты измерений в
шурфах и траншеях; 8 – даты отбора проб в траншее. Условные и цветовые обозначения соответствуют (Фирц и др.,
2012).
Fig. 1. Scheme of the evolution of snow stratigraphy in Moscow in winter 2018/19 and simultaneous air temperature change at
the site of the Meteorological observatory MSU (Moscow): 1 – fresh snow; 2 – fine-grained and medium-grained settled snow;
3 – melt-freeze layers; 4 – faceted crystals; 5 – depth hoar; 6 – ice; 7 – dates of measurements in pits and trenches; 8 – date of
snow sampling in trench. Notations and colors correspond to (Fierz et al., 2009).
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воды сквозь снежную толщу снег в этом слое ока-
зался весьма неоднороден по плотности и твёрдо-
сти и был идентифицирован нами как слой тая-
ния–замерзания с многочисленными корками,
линзами и пальцами просачивания. Толщина
слоя изменялась в траншее от 5 до 12 см при сред-
нем значении 9 см и стандартном отклонении
1.5 см (КВ 0.16). Плотность снега в слое менялась
вдоль траншеи от 260 до 340 кг/м3 при среднем
значении 294 кг/м3 и стандартном отклонении
21.5 кг/м3.

Верхний слой № IV был в наименьшей степени
подвержен процессам таяния–замерзания и ме-
таморфизма, поскольку сформировался в резуль-
тате снегопадов 22–26 февраля, то есть его воз-
раст на момент измерений не превышал 4 дней.
Слой был сложен свежевыпавшим, осевшим рых-
лым влажным снегом. Размер кристаллов не пре-
вышал 0.5 мм, преобладали округлые формы, но
местами встречались не полностью разрушенные
фрагменты снежинок, сильно оплавленные.
Слой был неоднороден по плотности, однако
корки и линзы практически отсутствовали. Тол-
щина слоя изменялась в траншее от 6 до 14 см при

среднем значении 8 см и стандартном отклоне-
нии 1.8 см (КВ 0.21). Плотность снега в слое меня-
лась вдоль траншеи от 230 до 305 кг/м3 при сред-
нем значении 260 кг/м3 и стандартном отклоне-
нии 27.9 кг/м3 (КВ 0.21). Таким образом,
несмотря на свой молодой возраст, этот слой ока-
зался даже более неоднороден, чем нижележащие
слои.

Анализ пространственной изменчивости зна-
чений высоты снежного покрова вдоль траншеи
показал, что значения КВ составили в среднем
0.07. При этом изменчивость отдельных слоёв
оказалась больше и составила от 0.11 до 0.26, уве-
личиваясь от нижних слоёв к верхним. Изменчи-
вость средневзвешенных по шурфам значений
плотности и ВЭС снега, измеренные вдоль тран-
шеи, составили соответственно 0.05 и 0.11. Из-
менчивость отдельных слоёв оказалась больше и
составила от 0.05 до 0.11 для плотности и от 0.12 до
0.31 для ВЭС.

Наибольшая изменчивость исследуемых пара-
метров наблюдалась в верхних слоях толщи, в то
время как в нижних слоях значения КВ были по-
чти вдвое меньше. Наибольшая изменчивость на-

Таблица 1. Пример описания шурфа на 26 февраля 2019 г.

№ H (от поверхности грунта), см Описание слоя

IV 30–37 Свежевыпавший снег, насыщенный жидкой водой. Сложен из округлых 
оплавленных зёрен диаметром до 0.5 мм.
Сформировался в результате снегопадов 17–26 февраля.
Возраст: 0–4 дня

III 21–30 Неоднородный влажный слой таяния–замерзания с корками до 1–2 см, 
Сложен крупными оплавленными смёрзшимися зёрнами диаметром
2–3 мм (до 6 мм), местами со следами огранки.
Сформировался в результате снегопадов с 5 января по 13 февраля. Преимуще-
ственно сложен снегом снегопадов 23–27 января и 11–13 февраля. B резуль-
тате оттепелей 2–5 февраля и 14–21 февраля – активное оседание и 
просачивание жидкой воды в нижние горизонты.
Возраст: 11–50 дней

II 12–21 Крупнозернистый снег, сложенный кристаллами со следами огранки и 
неоднородными льдистыми включениями. Влажный, с диаметром кри-
сталлов до 2–3 мм.
Слой сформировался в результате снегопадов с 19 декабря по 4 января
(особенно 19–25 декабря). Возможно, было просачивание в феврале.
Возраст: 51–71 день

I 0–12 Крупнозернистый снег с кристаллами глубинной изморози в стадии оплав-
ления, рыхлый, низкой твёрдости. Преобладают полые призмы и кубиче-
ские формы. Имеются льдистые включения. Внизу талый грунт. 
Обнаружено множество ходов грызунов по этому слою.
Слой сформировался в результате снегопадов с 25 ноября по 18 декабря. 
Возможно просачивание в грунт.
Возраст: 76–84 дня
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блюдалась для значений ВЭС, меньшая – для
высоты и плотности. Анализ корреляционных
связей между рассматриваемыми послойно пара-
метрами показал, что наблюдаются умеренные
положительные связи между ними. Коэффици-
ент корреляции между значениями плотности и
высоты снежного покрова, осреднённых по тран-
шее, составил 0.48, между значениями плотности
и ВЭС – 0.77, однако статистическая значимость
отсутствует.

Изотопный состав зимних осадков. В течение
зимы было отобрано 55 образцов снежных осад-
ков. Снег растапливался в полиэтиленовых па-
кетах при температуре не выше 20°C, затем вода
переливалась в пластиковые флаконы, для ми-
нимизации испарения крышка флакона допол-
нительно покрывалась парафином. До изотоп-
ных определений флаконы с образцами храни-
лись в холодильнике при температуре +3°C.

Определение изотопного состава кислорода
для снега и кислорода, и водорода для осадков
выполнялось в лаборатории стабильных изото-
пов географического факультета МГУ имени
М.В. Ломоносова на масс-спектрометре Delta-V

Plus с использованием комплекса газ-бенч. Для
калибровки измерений использовались междуна-
родные стандарты V-SMOW, GRESP, SLAP. По-
грешность определений составила (по данным
повторных анализов) ±1‰ для δ2Н и ±0.2‰ для
δ18O. Значения δ18O и δ2H выражены в промилле
относительно V-SMOW. Дейтериевый эксцесс dexc
был рассчитан по формуле В. Дансгора для метео-
станций Северного полушария (Dansgaard, 1964):

 + 10.
Анализ изотопного состава осадков, которые

были отобраны непосредственно в день их выпа-
дения, показал, что значения δ18O этих осадков
изменялись от –11.2 до –23.5‰. Анализ корреля-
ционных связей δ18O с температурой воздуха, ко-
торая наблюдалась в день их выпадения, показал,
что наблюдается умеренная положительная связь
этих параметров со значением коэффициента
корреляции 0.40, параметры уравнения линейной
регрессии статистически значимы.

Значения δ18O осадков в период с середины
ноября до середины декабря составили в среднем
–16.5‰ при средней температуре воздуха –3°C,

= ×2 18δ H 8.0 δ O

Рис. 2. Пространственная неоднородность распределения: толщины (а), плотности (б) и ВЭС слоёв снежного покрова
по данным измерений 26 февраля 2019 г. в траншее на площадке MО MГУ(в).
Fig. 2. Spatial inhomogeneity in the distribution of: depth (а), density (б) and SWE on February 26. 2019. in the transect at the
area of MO MSU (в).
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с середины декабря до середины января –20‰
при температуре воздуха –7.4°C, с середины ян-
варя до начала марта –15.8‰ при температуре
‒3.7°C.

Изотопный состав осадков, аккумуляция ко-
торых привела к формированию верхнего слоя
снежной толщи (рис. 3, слой IV; см. табл. 1), за-
метно варьировал. Значения δ18O составили от
‒11.2 до –19.3‰. Средневзвешенные с учётом ко-
личества выпавших осадков значения δ18O соста-
вили –15.5‰. Для расположенного ниже слоя
(слой III) эти значения варьировали от –15.6 до
‒23.6‰ при средневзвешенном значении −17.5‰.
Для слоя II, расположенного ещё ниже в толще,
значения δ18O осадков, выпавших в период его
формирования, составили от –11.9 до –22.7‰
(средневзвешенное значение –20.2‰), а для
нижнего слоя (слой I), сложенного крупнозерни-
стыми кристаллами с огранкой и глубинной из-
морозью – от –17.3 до –21.6‰ (средневзвешен-
ное значение –19.8‰). Таким образом, началь-
ный изотопный состав двух нижних слоёв
оказался более “лёгким” по сравнению с распо-
ложенными выше слоями.

Изотопный состав снежного покрова. В тран-
шее, стратиграфия которой представлена выше,
были отобраны пробы снега для анализа изотоп-
ного состава (δ18О) и его изменчивости. Пробы
отбирали с интервалом 2 м вдоль траншеи протя-
жённостью 20 м (11 профилей) в четырёх основ-
ных стратиграфических слоях при помощи плот-
номера прямоугольного сечения объёмом 100 см3

и высотой 3 см (Proksch et al., 2016), которым из-
меряли и плотность снега (44 пробы). Пробы от-
бирали из центральной части каждого слоя таким
образом, чтобы толщина слоя ниже и выше места
отбора была одинаковой, что было обусловлено
необходимостью увязки изотопного состава проб
снега со снегопадами, сформировавших этот
слой. Каждая проба была взвешена для определе-
ния плотности.

Учитывая, что высота плотномера (пробоот-
борника) составляет 3 см и пробы отбираются из
центра слоя, часть снега в слое (выше и ниже ме-

ста отбора пробы) не попадала в пробоотборник.
Следовательно, полученный нами из проб изо-
топный состав слоёв в действительности характе-
ризует лишь центральную их часть толщиной
около 3 см.

Исходя из этого, изотопный состав снега, ото-
бранного в центральных частях слоёв, корректнее
сравнивать с изотопным составом не всех осад-
ков, которые привели к формированию этого
слоя, а именно тех, которые были отобраны на
анализ (см. рис. 3, 4).

По данным анализа изотопного состава проб
снега (рис. 5 и 6; табл. 2; табл. 6–8 в приложении
с https://doi.org/10.13140/RG.2.2.19005.64489),
отобранных в траншее 26.02.2019, значения δ18O
изменялись от –13.9‰ до –20.2‰. Наиболее
“тяжёлый” изотопный состав был характерен для
двух верхних слоёв № III и № IV (влажного свеже-
выпавшего снега, возраст которого составил на
момент измерений 2–4 дня и подстилающего
слоя таяния–замерзания, возраст которого соста-
вил 11–50 дней). Вариации значений δ18O верхне-
го слоя № IV составили от –14.2 до –16.9‰ при
среднем значении δ18O –15.4‰ и стандартном от-
клонении 0.9‰. Значения δ18O расположенного
ниже слоя № III изменялись от –13.9 до –16.3‰
при среднем значении δ18O –14.8‰ и стандарт-
ном отклонении 0.8‰ для подстилающего слоя
(см. рис. 5).

Более “лёгкий” изотопный состав был харак-
терен для двух нижних слоёв. Средние значения
δ18O составили –19.4‰ для слоя № II (от –18.6 до
–20.2‰) и –18.8‰ для слоя № I (от –16.6 до
‒18.2‰). Значения стандартного отклонения со-
ставили 0.5‰ для слоя I и 0.3‰ для слоя II (0.5 и
0.6‰ для слоёв III и IV соответственно). При от-
боре образцов в пробоотборник технически не
попадали крупные ледяные корки и “пальцы про-
сачивания”, которые и должны были содержать в
себе воду из изотопно- более “тяжёлых” вышеле-
жащих слоёв. Возможно, в случае включения и
этих образований в анализируемые образцы, раз-
ница в изотопном составе этих слоёв и сформиро-
вавших их осадков оказалась бы ещё меньше.

Таблица 2. Послойные осреднённые значения δ18O и разница в величинах δ18O между осадками и разновозраст-
ным снегом

№ 
слоя

Средневзвешенное 
значение δ18O 

осадков, сложивших 
слой, ‰

Средневзвешенное 
значение δ18O осадков, 

сложивших отобранный 
образец, ‰ (см. рис. 3, б)

Среднее значение δ18O в 
отобранных по слою 
образцах снега, ‰

Разница 
метод 1, ‰

Разница 
метод 2, ‰

IV –15.51 –17.84 –15.36 2.48 2.52
III –17.58 –16.86 –14.79 2.07 2.10
II –20.24 –20.96 –19.41 1.54 1.58
I –18.64 –20.13 –18.84 1.29 1.33
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Рис. 3. Вариации значений: количества осадков (а), δ18О (б), δ2Н (в), dexc в осадках (снеге) (г), отобранных на метео-
обсерватории МГУ в день их выпадения, в чёрные рамки заключены осадки, в результате аккумуляции, которых сфор-
мировалась слои I, II, II и IV; тёмным фоном выделены осадки, в результате аккумуляции которых сформировалась
часть слоя (проба), отобранная для определения δ18О (см. рис. 4).
Fig. 3. Variability of: amount of precipitation (а), δ18О (б), δ2Н (в), dexc in precipitation (snow) (г), collected at the meteorolog-
ical observatory of MSU at each precipitation event. black frames show all the precipitation gradually constructing layers I, II, II
and IV; dark background shows the parts. corresponding to samples collected for δ18О analysis (see Fig. 4).
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Рис. 4. Схема определения количества осадков, формирующих пробу снега в шурфе на примере слоя I; римскими циф-
рами показаны номера снегопадов (от I до XI), длина плашек пропорциональна количеству осадков (мм), выпавших
во время каждого снегопада; в красную рамку заключены только осадки, сформировавшие часть слоя, попавшую в
створ плотномера при отборе пробы на изотопный состав.
Fig. 4. Scheme of determination of the quantity of precipitation (mm), forming sample for isotopic analysis in layer I as an ex-
ample; the Roman numerals show the number of snowfalls (from I to XI), the length of bars is proportional to the quantity of
precipitations during each precipitation event; red frame shows the part of total precipitations. collected by the sampler for the
isotopic analysis.
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Рис. 5. Диапазон значений δ18O осадков, отобранных в день их выпадения: 1 – относящихся ко всему слою; 2 – отно-
сящиеся к пробам (см. рис. 4); 3 – диапазон значений δ18O для послойно отобранного снега вдоль траншеи; чёрными
ромбами показаны средневзвешенные значения, римскими цифрами – номера слоёв.
Fig. 5. The range of values of δ18O of precipitation events: 1 – covering whole layer; 2 – corresponding to the samples of snow
(see Fig. 4) in the layers; 3 – the range of values of δ18O for the snow samples in a layer along the transect; black diamond show
weighted mean values, roman numbers – the number of a layer.
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Рис. 6. Пространственная неоднородность распределения: значений δ18O в слоях снежного покрова (а), различия изо-
топного состава отобранного снега от изотопного состава осадков. Этот снег сформировавших по данным измерений
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Fig. 6. Spatial inhomogeneity of: δ18O in snow layers (а), difference between the isotopic composition of the collected snow sam-
ples from the isotopic composition of the precipitations. forming this snow. Along the transect at the area of MO MSU (б). 
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Анализ корреляционных связей между плот-
ностью и изотопным составом проб снега пока-
зал, что наблюдается слабая положительная
корреляция между этими двумя параметрами.
Коэффициент корреляции средневзвешенных
значений плотности и δ18O составил 0.43. Наибо-
лее ярко выраженная положительная корреляция
была установлена для нижнего слоя № 1 (0.45) и
слоя № 2 (0.27), наименьшая – для верхних двух
слоёв (0.19 и 0.23 для слоёв № 3 и 4 соответствен-
но). Однако статистическая значимость парамет-
ров уравнения линейного тренда отсутствует. Та-
ким образом, пробы с повышенной плотностью
характеризовались более “тяжёлым” изотопным
составом, чем менее плотные. Средние значения
δ18O в пробах плотностью менее 280 кг/м3 соста-
вили –19.4‰, а в пробах плотностью более
300 кг/м3 – –18.8‰.

Значения коэффициента корреляции между
значениями толщины снежного покрова и сред-
невзвешенными по толще значениями δ18O со-
ставили 0.40. Наиболее выраженная положитель-
ная корреляция наблюдалась в нижнем слое № I
(0.37) и слое № II (0.24). В то же время, в слое № III
корреляция отсутствовала, а в верхнем слое № IV
была отрицательной (–0.23). Статистическая зна-
чимость уравнений линейного тренда рассмот-
ренных параметров отсутствует. Значения коэф-
фициента корреляции между средневзвешенны-
ми значениями ВЭС и δ18O составили 0.58.
Корреляция была положительной во всех слоях,
кроме верхнего, где значения коэффициента кор-
реляции составили –0.9. В слоях № III и № II они
составили 0.15 и 0.34, соответственно, а в нижнем
слое № I был наибольшим и составил 0.55, однако
статистическая значимость уравнений линейного
тренда отсутствует как для значений, осреднён-
ных по толще, так и для отдельных слоёв.

Таким образом, в нижних трёх слоях наблюда-
лась положительная корреляция между значени-
ями δ18O, плотности, ВЭС и толщины слоёв, при-
чём наибольшие значения коэффициента корре-
ляции отмечены в нижнем слое. Следовательно,
слоям повышенной толщины и плотности соот-
ветствовал более “тяжёлый” изотопный состав. В
то же время, в верхнем слое, подверженном про-
цессам таяния и просачивания жидкой воды, зна-
чения коэффициентов корреляции между значе-
ниями δ18O, толщины и ВЭС слоя оказались от-
рицательными, а между значениями δ18O и
плотности – положительными.

Разница между значениями δ18O осадков и
сформированного ими разновозрастного снега в
слоях может быть определена простым вычитани-
ем одного из другого (метод 1). Общепринятый
расчёт δ отобранных образцов включает в себя от-
ношения к эталонным значениям (Environmen-
tal…, 2020), в нашем случае – V-SMOW и для осад-

ков, и для снега в траншее. Для определения
пост-депозиционных изменений более логичным
выглядит прямое определение разницы в значе-
ниях δ18O осадков и сформированного ими снега,
с сокращением эталонных значений (метод 2, ис-
пользованный при построении рис. 6, б):

где  – значение δ18O в образце снега;  – зна-
чение δ18O в осадках, сложивших этот образец.

Пространственная изменчивость значений
δ18O в траншее оказалась меньше, чем вариации
толщины, плотности и ВЭС. Величина КВ для
значений δ18O составила в среднем 0.045 (0.8‰).
Наибольшие значения КВ наблюдались в верх-
них двух слоях (0.05), меньшие – для нижних
слоёв (0.03 и 0.04 для слоёв № II и № I соответ-
ственно).

Погрешности в определении разницы между
начальным и изменённым содержанием δ18O в
слоях снега может быть обусловлена простран-
ственной изменчивостью толщины самих слоёв
(при неизменной высоте пробоотборника), а так-
же смещением пробоотборника по вертикальной
оси относительно центра слоя, что часто проис-
ходит при отборе пробы в поле. В рамках исследо-
вания была проанализирована изменчивость раз-
ницы начальных значений изотопного состава
осадков, относящихся к пробе, и самой пробы
при смещении пробоотборника на 1 см вверх и
вниз относительно центра толщи. Установлено,
что различия в изотопном составе осадков при
смещении пробоотборника составили в среднем
0.5‰, то есть различались незначительно. В обо-
их случаях разница между изначальным и изме-
нённым содержанием δ18O в слоях оказались по-
ложительны, то есть изотопный состав стал с те-
чением времени тяжелее во всех слоях.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Результаты определения изотопного состава
осадков, отобранных в день их выпадения, и изо-
топного состава проб снега, отобранных на мак-
симум водозапаса (26 февраля 2019 г.) вдоль тран-
шеи протяжённостью 20 м, было установлено, что
самые низкие значения δ18O (–19.4 и –18.8‰) со-
ответствуют пробам, отобранным из нижних сло-
ёв снежной толщи. Они сформировались в пер-
вой половине зимы при более низких температу-
рах, по сравнению с верхними слоями, значения
δ18O в которых составили –15.4 и –14.8‰ соот-
ветственно.
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Пространственная изменчивость изотопного
состава снежного покрова в рассматриваемых
слоях оказалась относительно невысока и соста-
вила от 0.6 до 0.8‰. Анализ корреляционных свя-
зей между значениями δ18O и плотностью ото-
бранных проб позволил установить, что наблюда-
ется устойчивая положительная связь между
рассматриваемыми послойно изотопными и
структурными параметрами. Наибольшие значе-
ния корреляции наблюдаются в нижнем слое.
При рассмотрении слоёв по отдельности (одно-
возрастной снег) более плотному снегу соответ-
ствует более тяжёлый изотопный состав, что мо-
жет быть обусловлено формированием соответ-
ствующих слоёв при влиянии метелевого
переноса и преимущественного накопления бо-
лее плотного метелевого снега в микропониже-
ниях рельефа.

Сравнение начальных значений δ18O в осад-
ках, отобранных в день их выпадения, и значений
в пробах, представляющих те же осадки, но к мо-
менту максимума снегонакопления, показало,
что во всех слоях значения δ18O в пробах оказа-
лись выше, чем в осадках, что свидетельствует об
“утяжелении” изотопного состава снега с течени-
ем времени. При этом, изменения в изотопном
составе снега оказались практически независимы
от продолжительности залегания слоёв. Более то-
го, наибольшие изменения произошли в верхних
двух слоях, продолжительность залегания кото-
рых была значительно меньше, чем в двух нижних
слоях, а температура, при которой происходило
их формирование и последующее залегание, –
выше. Такой результат может свидетельствовать о
преимущественном влиянии процессов испаре-
ния с поверхности снежной толщи на изменение
изотопного состава, тогда как процессы темпера-
турно-градиентного метаморфизма и метамор-
физма таяния–замерзания в условиях района ис-
следования (Москва) имеют меньшее или ниве-
лирующее влияние на такое изменение.
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The isotopic composition (δ18O values) of snow layers, constructing snow cover to the time of reaching max-
imum snow water equivalent (SWE), was compared with the isotopic content of snow precipitated over the
whole the winter season 2018/19 on the territory of the Meteorological Observatory of the Lomonosov Mos-
cow State University (Moscow, Russia). Snow-sampling was carried out in a trench 20 m long simultaneously
with detailed measurements of spatial variability of the structural characteristics of snow depth. Sampling was
conducted for each precipitation event over the winter season, with the amount of precipitation also docu-
mented. It was found that the spatially-distributed enrichment with heavy oxygen isotopes along the trench
fell within the range of 0–3.5‰, with average values for the four main formed snow layers changing from
1.3 to 2.5‰. The enrichment was not much dependent on the age of snow layer in the snowpack, and it was
even more pronounced in the upper layers. This suggests that the post-precipitated change in the isotopic
composition of snow cover for the conditions of the investigated site mainly took place when the snow was
exposed to the atmosphere (due to sublimation and evaporation), while the processes of dry and wet meta-
morphism were either less important or even led to leveling the effects of isotopic fractionation. A positive
correlation was found between the isotope composition of snow and the spatially varying snow density in each
layer. This is most probably related to involvement of wind influence into the snow accumulation resulting in
more dense snow. The spatial variability of the isotope composition of snow in each layer was smaller than
changes in snow density and snow water equivalent.

Keywords: snow cover, stable water isotopes, snow stratigraphy, spatial variability, winter precipitations, tem-
poral variability
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Проведено комплексное изучение гляциально-мерзлотных каменных образований на территории
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ВВЕДЕНИЕ
Гляциально-мерзлотные каменные образова-

ния (далее – ГМКО) – уникальные объекты
криолитозоны (Дьякова и др., 2020). Особый ин-
терес к их изучению в последнее время связан с
глобальными климатическими изменениями и
потенциалом данных объектов в качестве запаса
пресной воды – до 50% от своего объёма (Тарака-
нов, 1989; Jones et al., 2019). Особенность ГМКО –
способность накапливать лёд даже в периоды де-
градации оледенения (Михайлов и др., 2007).
Цель исследований – выявление глубины залега-
ния и мощности каменно-ледяного ядра ГМКО,
локализация зон разгрузки талых вод и ниш про-
таивания, а также детализация распределения ле-
дяного материала в теле ГМКО. Геофизические
методы, в частности электротомография, хорошо
зарекомендовали себя при изучении объектов c
многолетнемёрзлыми породами: высокие значе-
ния УЭС ледяных и каменно-ледяных ядер ГМ-
КО, по сравнению с вмещающими породами,
позволяют получать качественные геоэлектриче-
ские разрезы (Maurer, Hauck, 2007). Достижения
геофизических методов в исследовании ГМКО
описаны множеством авторов (Maurer, Hauck,

2007; Leopold et al., 2011; Hausmann et al., 2012; Bo-
din, 2013; Галанин и др., 2017 и пр.). Например,
одними из самых изученных ГМКО являются ка-
менные глетчеры Murtel и Muragl, расположен-
ные в Ретийских Альпах в восточной Швейцарии
(Bernhard et al., 1998; Haeberli et al., 1998; Kaab et
al., 1998; Haeberli et al., 1999). При их исследова-
нии использован комплекс геофизических ме-
тодов, включающий электротомографию, сей-
сморазведку и георадар, кроме того данные гео-
физических исследований были сопоставлены
с данными бурения (Hauck et al., 2011). Изуче-
нием гляциально-мерзлотных каменных обра-
зований на Алтае, их выявлением, описанием,
изучением внутреннего строения, занимались
А.А. Галанин (2005), А.П. Горбунов (2006),
О.В. Останин и Г.С. Дьякова (2013, 2014, 2020) и
др. В данной работе акцент сделан на выявле-
нии внутреннего строения гляциально-мерз-
лотных каменных образований на ключевых
участках, расположенных в долинах рек Чуя,
Джело, Елангаш и Аккол. Создание объёмных
моделей гляциально-мерзлотных каменных об-
разований даёт возможность оценить объёмы со-
держания льда и водозапасы.

УДК 550.837
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РАЙОН ИССЛЕДОВАНИЙ 
И КЛЮЧЕВЫЕ УЧАСТКИ

Ключевые участки, на которых проводились
исследования, были выбраны и описаны ранее
(Дьякова, 2020). Исключение составляет только
участок, расположенный в долине р. Аккол. Это
связано с тем, что, несмотря на широкое распро-
странение гляциально-мерзлотных каменных об-
разований на территории Центрального Алтая,
выбор ключевых участков для геофизических ис-
следований ограничен из-за транспортной недо-
ступности большинства объектов и необходимо-
сти перемещения громоздкого геофизического
оборудования. Исследования проводились на пя-
ти гляциально-мерзлотных каменных образова-
ниях, приуроченных к четырём ключевым участ-
кам: один из них располагается в среднегорье,

остальные – в высокогорье. Схема расположения
участков представлена на рис. 1.

Начатые в 2015–2018 гг. исследования на клю-
чевых участках “Елангаш” (Дьякова и др., 2017;
Дьякова и др., 2020), “Джело” (Дьякова и др.,
2020) и “Сукорский” (Лапковская и др., 2016;
Лапковская и др., 2017) были продолжены в 2019 и
2022 гг. На этих участках проводилось исследова-
ние присклоновых (осыпных) ГМКО различного
вида и разной степени активности.

На ключевом участке “Аккол” геофизические
исследования ГМКО были впервые проведены в
2019 г. Данный ключевой участок располагается
на северо-восточном макросклоне Южно-Чуй-
ского хребта, в долине р. Верхний Тураоюк – ле-
вого притока р. Аккол, на правом его берегу, в ни-
зовьях карового ледника № 79 (Каталог…, 1978).

Рис. 1. Схема расположения ключевых участков исследования: 1 – “Сукорский”; 2 – “Елангаш”; 3 – “Джело”; 4 –
“Аккол”.
Fig. 1. Location of key areas: 1 – “Sukorsky”; 2 – “Elangash”; 3 – “Dzhelo”; 4 – “Akkol”.
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Долина р. Верхний Тураоюк – троговая, ори-
ентирована с запада на восток, небольшая по раз-
меру, имеет протяжённость 7.5 км и ширину 2.5–
3.5 км (по водоразделам); дно долины располага-
ется на отметке 2580 м над ур. моря и приподнято
на 280–300 м над дном основной долины р. Аккол
(т.е. долина является висячей). Максимальные
отметки на водораздельной линии не превышают
3730 м над ур. моря; в долине располагаются че-
тыре каровых ледника (№ 79–82) общей площа-
дью 4.5 км2 (по данным Каталога…, 1978). Терри-
тория долины р. Верхний Тураоюк сложена
песчаниками, алевролитами, сланцами, в вер-
ховьях – диоритами и гранодиоритами. Левая
сторона долины (южной экспозиции) имеет в
верхней её части преимущественно осыпные
склоны, а нижняя часть имеет террасированный
характер – прослеживаются три уровня на всём
протяжении долины, перекрытые рыхлыми отло-
жениями и задернованные; правая сторона доли-
ны (северной экспозиции) представлена отвес-
ными скальными стенами, ледниковым карами,
цирками и нивальными нишами; на дне долины
прослеживается не менее трёх ригельных ступе-
ней равновелико удалённых друг от друга, глубо-
ко прорезанных рекой; один из ригелей в середи-
не долины создаёт подпруду для озера.

На данном участке проводилось исследование
каменного ледника (приледникового ГМКО). Он
располагается на левом берегу р. Верхний Турао-
юк, в нижней части долины, на северном её скло-
не, берет начало в устье кара из конечного морен-
ного комплекса ледника № 79 на отметке 2770 м
над ур. моря и опускается до отметки 2610 м
над ур. моря. Каменный ледник выходит в долину
р. Верхний Тураоюк широким фронтом, растека-
ясь веером, но с общим уклоном вниз по долине,
сминая перед своим фронтом в складку высотой
5–10 м отложения противоположенного склона и
погребая под собой реку. ГМКО перегораживает
русло реки, но без образования подпруды – вода
просачивается вовнутрь каменного ледника и че-
рез 840 м с относительно быстрым течением вы-
ходит из-под него в нижней части. Крутые скло-
ны кара создают условия для поступления камен-
ного материала на поверхность ледника и
каменного ледника.

Каменный ледник – активный, имеет длину не
менее 570 м (770 м по самой длинной линии тока),
ширину – 890 м. По данным аэрофотосъёмки, об-
щий уклон поверхности составляет 10°, макси-
мальная высота фронта – 20–30 м, его уклон –
37–40°. Площадь данного образования – 0.35 км2.
Поверхность каменного ледника ребристая, с
многочисленными валами и ложбинами разного
размера (от 1.5–3 до 10–15 м), незадернованная,
каменный материал разного размера (от несколь-

ких сантиметров до 10–15 м) подвижный; межка-
менное пространство не занято мелкозёмом.

МЕТОДИКА ПРОВЕДЕНИЯ РАБОТ

Измерения методом электротомографии про-
водились многоэлектродной электроразведочной
станцией “Скала-48” (Балков и др., 2012). К ней
подключалось два 24-электродных кабеля с ша-
гом 5 м между электродами, для построения гео-
электрического разреза по профилю длиной до
235 м. Для съёмки более длинных профилей ис-
пользовался режим “нагоняющего профиля” с
переносом первого многоэлектродного кабеля
предыдущей раскладки на место второго в после-
дующей. Схемы профилей на исследуемых участ-
ках представлены на рис. 2, информация по про-
филям представлена в таблице.

При измерениях на участках “Аккол” и “Елан-
гаш” последовательность подключения электро-
дов соответствовала симметричной установке
Шлюмберже. На участках “Джело”, “Сукор”, на
профилях С1–С2 и Е1–Е2 на участке “Елангаш”
последовательность подключения электродов со-
ответствовала трёхэлектродной прямой и встреч-
ной установке. Для уменьшения сопротивления
заземлений до приемлемых значений заземление
электродов проводилось с подсыпкой грунта (в
местах, где был только крупнообломочный ка-
менный материал без мелкозёма) и подливом со-
лёной воды. Расположение, а также рельеф про-
филей электрозондирования фиксировался на
местности с помощью геодезического GNSS при-
ёмника (Leica GS08).

Во время съёмки использовали два приёмни-
ка: один был установлен на штативе стационарно
и работал в режиме “база”, выполняя съёмку на
опорной точке, второй был установлен на вешке,
работал в режиме “ровер” и использовался для
фиксирования расположения каждого электрода
на профилях. В дальнейшем результаты измере-
ний обрабатывались с помощью программного
обеспечения LeicaGeoOffice и экспортировались
в формат данных GIS.

Инверсия данных электротомографии осу-
ществлялась в рамках двухмерных моделей с учё-
том рельефа в программе Res2Dinv и в ходе даль-
нейшей обработки площадных измерений прове-
дена инверсия в рамках трёхмерной модели с
учётом рельефа в программе Res3Dinv. Псевдо-3d
модели внутреннего строения были построены в
программе Voxler методом интерполяции. Объём
каменно-ледяных ядер определялся в данной
программе автоматически. Количество заложен-
ных профилей электротомографии позволило по-
строить 3d-модель внутреннего строения ГМКО на
участке “Сукор” и псевдо-3d модели внутреннего
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строения на участках “Джело” и “Елангаш” (для
верхнего ГМКО).

Сопоставление полученной информации об
удельном электрическом сопротивлении камен-
но-ледяных ядер с данными о петрографическом
составе слагающего их каменного материала, с
опорой на результаты комплексного анализа гео-
физических данных и данных бурения или иссле-
дования вскрытых ГМКО (Тараканов, 1989;
Hauck et al., 2011; Krainer, Ribis, 2012; Галанин
и др., 2017; Jones et al., 2019) позволило дать при-
близительную оценку льдистости каменно-ледя-
ных ядер ГМКО.

Аэрофотосъёмка ГМКО проводилась квадро-
коптером DJI Phantom-4. Полёт выполнялся в ав-
томатическом режиме по полётной схеме “double
grid mission” в программе Pix4Dcapture, позволя-
ющей получать 3D-модели местности. Для повы-
шения точности геопозиционирования исполь-
зовались опорные точки, координаты и высота
которых были определены с помощью GNSS-
приёмника. Обработка данных проводилась в
программном обеспечении Agisoft Photoscan. В
результате были получены ортофотопланы и
цифровые модели рельефа исследуемых объек-
тов, которые использовались для сопоставления

Рис. 2. Схемы профилей на исследуемых участках: “Аккол” (а); “Елангаш” (б); “Джело” (в); “Сукорский” (г).
Fig. 2. Profile location plan in the studied areas: “Akkol” (а); “Elangash” (б); “Dzhelo” (в); “Sukorsky” (г).
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особенностей поверхности (задернованности,
гранулометрического состава обломочного чех-
ла) и морфологии ГМКО с их внутренним строе-
нием (Останин и др., 2019).

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

На участке “Аккол” измерения проводились
по профилю, заложенному вдоль одной из осей
движения каменного ледника, в нижней части
его языка (см. рис. 2, а). Геоэлектрический раз-
рез, полученный на участке “Аккол”, представ-
лен на рис. 3, A1–A2. На полученном разрезе
можно видеть, что высокоомный слой с УЭС бо-
лее 10 кОм ⋅ м, который интерпретируется как ка-

менно-ледяное ядро ГМКО (Kneisel et al., 2009;
Галанин и др., 2012; Дьякова и др., 2020), занима-
ет практически весь профиль. Наличие в цен-
тральной части разреза участков с аномально
большими значениями УЭС (более 3000 кОм ⋅ м)
свидетельствует в пользу того, что основу камен-
но-ледяного ядра, данного ГМКО могут состав-
лять линзы чистого льда, унаследованного от лед-
ника. Подошву каменно-ледяного ядра ГМКО
из-за экранирующего эффекта от слоя-изолятора
на данном объекте выделить не удалось.

На участке “Елангаш” измерения были про-
ведены на двух крайних потоках из группы (см.
рис. 2, б). На нижнем потоке профили были зало-
жены вдоль и поперёк оси движения, на активной

Рис. 3. Геоэлектрические разрезы: A1–A2 – на участке “Аккол”; H1–H2 – осевой профиль на участке “Елангаш”, на
нижнем ГМКО; G1–G2 – поперечный профиль на участке “Елангаш”, на нижнем ГМКО; X – точка пересечения про-
филей H1–H2 и G1–G2.
Fig. 3. Geoelectric sections: A1–A2 – on “Akkol” area; H1–H2 – axial profile on “Elangash” area on the under GPRF; G1–G2 –
transverse profile on “Elangash” area on the under GPRF; X – intersection point of profiles H1–H2 and G1–G2.

2760

2745

2730

2715

2700

A1

A2

H2

H1

63 000

1600

400

100

25

6.3

1.6

0.4

0.1

�, кОм м

40 60 80 100 120 140 160 180 200 220

2575

В
ы

со
та

, м 2560

2545

2530

2515
20 40 60 80 100 120 140 160 180 200

G2G12535

2520

2505

2490
20 40 60 80 100 120 140 160 180 200 220

Расстояние, м



588

ЛЁД И СНЕГ  том 63  № 4  2023

ДЬЯКОВА и др.

генерации ГМКО. Осевой профиль H1–H2 имеет
протяжённость 235 м и проходит на высотах
2526–2582 м; поперечный профиль G1–G2 дан-
ного ГМКО пересекает осевой профиль на высо-
те 2532 м и также имеет протяжённость 235 м.
Геоэлектрические разрезы по профилям нижнего
потока на участке “Елангаш” показаны на рис. 3.

На осевом профиле H1–H2 кровля каменно-
ледяного ядра в среднем залегает на глубине 3–
3.5 м, на отдельных участках опускаясь до 5.5–6
м. При сопоставлении с ортофотопланом видно,
что над областями с более глубоким залеганием
каменно-ледяного ядра на поверхности ГМКО
наблюдаются небольшие участки (не более 5–7 м
в диаметре), заполненные мелкозёмом и покры-
тые травянистой растительностью. На попереч-
ном профиле G1–G2 величины УЭС заметно ни-
же, чем на осевом профиле, но кровля каменно-
ледяного ядра редко опускается глубже 2–3 м.
УЭС в центральной части каменно-ледяного ядра
превышает 400 кОм ⋅ м, что говорит о высокой до-
ле льда в нём.

Площадная сьёмка на участке “Елангаш” про-
водилась на верхнем ГМКО по пяти профилям –
осевому длиною 355 м (B1–B2) и четырём попе-
речным, протяжённостью от 235 до 475 м (C1–C2,
D1–D2, E1–E2, F1–F2). Высокольдистое камен-
но-ледяное тело с УЭС более 100 кОм ⋅ м относи-
тельно равномерно заполняет весь объём ГМКО,
залегая на глубине 3–5 м (рис. 4, a). Локальные
понижения кровли каменно-ледяного ядра до
глубины 9–12 м выявлены в правой части ГМКО;
в рельефе они представлены локальными пони-
жениями, заросшими кустарниковой раститель-
ностью. Мощность высокольдистого каменно-
ледяного ядра колеблется от 9 до 32 м; в централь-
ной части подошва каменно-ледяного ядра сов-
падает с подошвой ГМКО. Объём выделенного
каменно-ледяного тела, которое представляет со-
бой высокольдистую часть каменно-ледяного яд-
ра ГМКО, составляет 0.0015 км3.

На участке “Джело” три профиля проложены
вдоль вектора движения ГМКО и два перпенди-
кулярно (Dyakova et al., 2019).

Рис. 4. Трёхмерная геоэлектрическая модель гляциально-мерзлотного каменного образования: на участке “Елангаш”
(изоповерхность бирюзового цвета соответствует удельному электрическому сопротивлению 100 кОм ⋅ м) (а);
на участке “Джело” (изоповерхность зелёного цвета соответствует удельному электрическому сопротивлению
14 кОм ⋅ м) (б).
Fig. 4. 3D geoelectrical model of glacial-permafrost rock formations: at the “Elangash” area (turquoise isosurface corre-
sponds to electrical resistivity 100 kOhm ⋅ m) (а); at the “Dzhelo” area (green isosurface corresponds to electrical resistivity
14 kOhm ⋅ m) (б).
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В ходе обработки данных площадной сьёмки в
программе Res3Dinv была построена объёмная
геоэлектрическая модель, которая отражает рас-
пределение каменно-ледяного материала в теле
ГМКО. При анализе трёхмерной модели ГМКО
(см. рис. 4, б) хорошо заметно, что характер рас-
пределения УЭС отражает неоднородное распре-
деление льдистости внутри каменно-ледяного яд-
ра ГМКО. Контуры каменно-ледяного ядра обо-
значены на трёхмерной модели изоповерхностью
УЭС 14 кОм ⋅ м. В выделенном объёме количество
льда равно либо превышает количество каменно-
го материала. Мощность высокольдистой части
каменно-ледяного ядра составляет от 15 до 24 м в
разных частях ГМКО. По форме и распределе-
нию каменно-ледяного материала в объёме ГМ-
КО видно, что каменно-ледяное ядро разделено
на две части, вдоль боковых фронтов ГМКО, а в
центральной части наблюдается большая ниша
протаивания. Объём выделенного тела составляет
0.001 км3.

На рис. 5 показан срез трёхмерной геоэлектри-
ческой модели по глубине 10 м (карта УЭС), на
котором хорошо видна аномалия повышенных
сопротивлений со значением УЭС более 10 кОм ⋅ м,
которая интерпретируется как каменно-ледяное
ядро (рис. 6, а). Площадными исследованиями
методом ЭТ так же было изучено ГМКО, распо-
ложенное в левом борту цирка, у подножия горы
Сукор (абс. высота 2926 м). Поперёк структуры
ГМКО проведены исследования по семи профи-
лям. Шесть профилей имели протяжённость
475 м и один 355 м. Расстояние между профилями
составляло 50 м. Ещё один профиль длиной 835 м
располагался вдоль оси ГМКО.

По данным площадных исследований в ре-
зультате трёхмерной инверсии в программе
Res3Dinv была построена трёхмерная геоэлектри-
ческая модель внутреннего строения ГМКО на
участке “Сукор”. На рис. 6 показана трёхмерная
геоэлектрическая модель участка исследований,
на которой изоповерхностью (10 кОм ⋅ м) выделе-
ны каменно-ледяные ядра ГМКО. На модели от-
чётливо видны особенности строения льдистых
ядер каменного глетчера. На верхних по гипсо-
метрическому уровню профилях в средней части
модели выделяется центральное льдистое ядро.
По периферии модели лентообразное льдистое
тело формирует отчётливо выраженный в релье-
фе напорный вал.

На трёхмерной модели наблюдается чередова-
ние мёрзлых и талых зон. Можно предположить,
что чередование “мёрзлое–талое–мёрзлое” свя-
зано с периодичностью эпох похолодания и по-
тепления (термохроны и криохроны). В период
потепления ледники деградируют, а ГМКО име-
ют тенденцию к развитию (Галанин, 2008). В пе-
риод потепления генерации ГМКО начинали та-

ять, увеличивалась пластичность отложений. Ве-
роятно, именно благодаря чередованию талых,
пластичных зон с мёрзлыми данный каменный
глетчер способен к самостоятельному движению.

На основе полученной трёхмерной модели по-
строены карты распределения УЭС для разных
глубин (см. рис. 6). На карте распределения УЭС
на глубине 5 м отображаются особенности строе-
ния ГМКО на подошве деятельного слоя. Анома-
лиям пониженного УЭС у основания ГМКО в до-
лине Чуи соответствуют места разгрузки подзем-
ных вод. Аномалии высокого УЭС соответствуют
каменно-ледяному ядру. Такая вытянутая анома-
лия прослеживается в северо-западной части
ГМКО вдоль пологого фронтального уступа, по-
крытого лесной растительностью, что создаёт
благоприятные условия для сохранения мерзло-
ты. Выше по гипсометрическому уровню отмеча-
ется ещё одна аномалия высокого УЭС, связан-
ная с каменно-ледяным ядром (Лапковская и др.,
2016).

Отчётливее льдистые породы проявляются в
поле УЭС на срезах по глубинам 9 и 20 м. На карте
УЭС по глубине 20 м выделяется центральное
льдистое ядро каменного глетчера, а также льди-
стые породы по периферии структуры. Нижний
уступ ГМКО слабо выражен в рельефе и по его
крутизне невозможно судить о наличии ледяного
ядра внутри. Однако данные электроразведки
уверенно выделяют породы высокого УЭС на
глубине, которые мы связываем с каменно-ледя-
ным ядром. Сохранению льда в уступах данного
ГМКО, сползших в долину Чуи, способствовала
затенённость участка, расположенного на склоне
северо-восточной экспозиции.

Таким образом, в результате площадных ис-
следований методом ЭТ установлены особенно-
сти внутреннего строения ГМКО. Выделено цен-
тральное льдистое ядро, расположенное в верх-
ней (по гипсометрическому уровню) части, а
также остаточное льдистое ядро в прифронталь-
ной части древней генерации.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Точность исследований внутреннего строения
ГМКО методом электротомографии весьма отно-
сительна. С одной стороны, при анализе разре-
зов, полученных по результатам 2D инверсии,
мощность слоя с высоким УЭС обычно сильно
завышена. Поэтому геоэлектрические разрезы
предоставляют лишь информацию о наличии или
отсутствии льда в том или ином объекте, а также
о глубине залегания его кровли. Получить же ин-
формацию о глубине залегания подошвы камен-
но-ледяного ядра ГМКО, а, следовательно, и
определить его мощность, на высокольдистых
объектах по данным ЭТ чаще всего не представ-
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Рис. 5. Карты распределения удельного электрического сопротивления для различных глубин: на участке “Джело” –
на глубине 10 м (а); на участке “Сукорский” – космическое изображение поверхности ГМКО на участке “Сукор-
ский”. Чёрными линиями показаны границы отдельных валов на поверхности потока; белыми точками – опорные
профили электрозондирования (б); на глубине 5 м (в); на глубине 9 м (г); на глубине 20 м (д).
Fig. 5. Electrical resistivity distribution maps for various depths at the “Dzhelo” area – at a depth of 10 m (а); at the “Sukorsky”
area – satellite image of the GMKO surface at the “Sukorsky” area. The black lines show the boundaries of individual swell on
the rock glacier surface (б); at the depth of 5 m (в); at the depth of 9 m (г); at the depth of 20 m (д).
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Рис. 6. Трёхмерная геоэлектрическая модель гляциально-мерзлотного каменного образования на участке “Су-
корcкий” (изоповерхность синего цвета соответствует удельному электрическому сопротивлению 10 кОм ⋅ м): верти-
кальный срез трёхмерной модели в нижней части гляциально-мерзлотного каменного образования (а); вертикальные
срезы трёхмерной модели в средней части гляциально-мерзлотного каменного образования (б, в); вертикальный срез
трёхмерной модели в верхней части гляциально-мерзлотного каменного образования (г); объёмная модель каменно-
ледяного ядра гляциально-мерзлотного каменного образования (выделена изоповерхностью синего цвета) на подсти-
лающих отложениях. Чёрными точками показаны линии профилей электрозондирования (д).
Fig. 6. 3D geoelectrical model of glacial-permafrost rock formation at the “Sukorsky” area (blue isosurface corresponds to elec-
trical resistivity 10 kOhm ⋅ m): vertical section of the 3D model in the lower part of the glacial-permafrost rock formation (a);
vertical section of the 3D model in the middle part of the glacial-permafrost rock formation (б, в); vertical section of the 3D mod-
el in the upper part of the glacial-permafrost rock formation (г); 3D model of the rock-ice core of the glacial- permafrost rock
formation (highlighted by the blue isosurface) on the underlying deposits. Black dots show the lines of the electrical sounding
profile (д).
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ляется возможным. Для решения этой задачи не-
обходимо комплексировать ЭТ с георадиолока-
цией или сейсморазведкой. С другой стороны,
площадные измерения с последующей 3D-инвер-
сией дают возможность учесть боковое влияние
мёрзлых или талых зон, находящихся в стороне от
профилей и получить целостное представление о
распределении льда внутри ГМКО. При этом точ-
ность построения границ каменно-ледяных ядер
в плане существенно возрастает по сравнению с
результатами 2D-инверсии. Трёхмерное модели-
рование позволяет соотнести поверхностный ре-
льеф ГМКО с его внутренним геоэлектрическим
строением и оценить приблизительный объём ка-
менно-ледяного ядра по контурам высокоомного
объекта.

Полученные данные об УЭС каменно-ледя-
ных ядер ГМКО в целом хорошо соотносятся с
данными исследований, проведённых на Тянь-

Шане, на каменном глетчере Городецкого (Гала-
нин и др., 2017).

ВЫВОДЫ

По данным геофизических исследований уста-
новлены особенности внутреннего строения
ГМКО на объектах в долинах рек Джело, Елан-
гаш, Чуя и Аккол. Для каждого ГМКО определе-
ны глубина залегания каменно-ледяных ядер и их
УЭС; на большинстве объектов определена также
мощность каменно-ледяных ядер. В результате
анализа геоэлектрических моделей было зафик-
сировано, что УЭС каменно-ледяных ядер изме-
няется от первых десятков до нескольких сотен
кОм ⋅ м, что совпадает с данными аналогичных
исследований в России и за рубежом. Значитель-
ный разброс значений УЭС объясняется различ-
ной степенью льдистости каменно-ледяных ядер
ГМКО и их неодинаковой температурой. В ходе

Таблица. 1. Характеристика профилей электротомографии

Ключевой участок Экспозиция Название профиля Длина, м Высотное положение профиля, м

“Аккол” С А1–А2 235 2714–2771

“Елангаш” СЗ В1–В2 355 2548–2594

С1–С2 235 2545–2575

D1–D2 355 2547–2576

E1–E2 235 2550–2584

F1–F2 475 2551–2587

G1–G2 235 2528–2536

H1–H2 235 2526–2582

“Джело” Ю J1–J2 405 2380–2484

K1–K2 475 2371–2478

L1–L2 355 2365–2423

M1–M2 355 2363–2401

N1–N2 235 2363–2388

“Сукор” СВ O1–O2 355 1727–1744

P1–P2 475 1728–1755

R1–R2 475 1736–1763

S1–S2 475 1747–1772

T1–T2 475 1753–1783

U1–U2 475 1760–1807

V1–V2 475 1765–1814

X1–X2 835 1721–1878
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сопоставления данных электрозондирования с
данными аэрофотосъёмки также выявлена зави-
симость морфологического строения поверхно-
сти ГМКО от их внутреннего строения. Так, за-
мкнутые понижения на поверхности ГМКО соот-
ветствуют участкам с более глубоким залеганием
кровли каменно-ледяного ядра (от 9 до 12 м), а
выпуклые участки соответствуют областям с не-
глубоким расположением ледяного материала –
от 2–3 до 5–6 м.

Над каменно-ледяными ядрами выделен обло-
мочный чехол ГМКО мощностью 5–7 м, отлича-
ющийся пониженными значениями УЭС (1–
9 кОм · м, в зависимости от петрографического
состава слагающих его пород). Средняя мощ-
ность каменно-ледяного ядра активных ГМКО
по данным геофизических исследований варьи-
рует от 8–10 м (на неактивных присклоновых
ГМКО) до 18–25 м (на активных присклоновых и
приледниковых ГМКО) и зависит от абсолютной
высоты расположения, экспозиционной приуро-
ченности образований. ГМКО, расположенные
на склонах северных и северо-западных экспози-
ций и на более высоких гипсометрических уров-
нях, имеют больший объём каменно-ледяного
ядра (до 32 м), оно залегает ближе к поверхности,
а высокие значения УЭС каменно-ледяных ядер
данных образований говорят о преобладании в
них льда над каменным материалом.

В результате обработки данных площадных из-
мерений построены трёхмерные геоэлектриче-
ские модели, отражающие неоднородный харак-
тер распределения УЭС, и соответственно рас-
пределение льдистости внутри каменно-ледяных
ядер ГМКО. Обобщённый анализ полученных
данных позволил приблизиться к оценке водоза-
пасов исследованных ГМКО. Так, к примеру, по-
тенциальный объём каменно-ледяного ядра у ак-
тивного присклонового ГМКО в долине р. Джело
(площадью 0.083 км2) составляет 942 тыс. м3 (75%
от его объёма), и примерно половина – это лёд,
что эквивалентно 0.0004 км3 воды. Потенциаль-
ный объём каменно-ледяного ядра у неактивного
присклонового ГМКО (площадью 0.38 км2) на
ключевом участке “Сукорский” составляет
0.005 км3 (33% от его объёма), и примерно треть –
это лёд, что эквивалентно 0.0015 км3 воды.

Используемый при исследованиях метод элек-
трозондирования решил поставленные задачи,
однако для лучшего понимания внутренней
структуры подобных сложных трёхмерных объек-
тов необходимы дополнительные исследования
по изотопному составу льда, слагающего ГМКО,
а также более детальные исследования методами
георадиолокационного зондирования и электро-
томографии. В зарубежной практике данные гео-
физических исследований ГМКО иногда опира-
ются на данные бурения (Hauck et al., 2011; Jones

et al., 2019; Noetzli et al., 2021), что было бы очень
полезно для корректной интерпретации геофизи-
ческих данных, в особенности, оценки объёмов
заключённого в них льда.
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Geophysical observations of the structure of glacial-permafrost rock formations (hereinafter referred to as
GPRF), common in the Central Altai in the valleys of the Chuya, Dzhelo, Elangash and Akkol rivers, were
carried out by way of electrical resistivity tomography using the multi-electrode electro-prospecting station
“Skala-48”. The main objective of the research was to identify the features of the internal structure of GPRF
basing on the data of electrical sounding and aerial photography. The application of the geophysical
method made it possible to localize rock-ice cores within the GPRF. Analysis of the geoelectrical cross-
sections allowed finding that the rock-ice cores were characterized by high values of specific electrical
resistance (SER) – from 10 to 100 kOhm ⋅ m and more. The depths of occurrence of rock-ice material on
the geoelectrical sections varied from 2 to 10 m, on the average. Using the data of the aerial photography car-
ried out above the studied areas, three-dimensional geoelectric models and maps of the distribution of SER
were built for different depths. When analyzing the three-dimensional model of the GPRF, it is clearly no-
ticeable that the features of the nature of the SER distribution reflects the inhomogeneous distribution of ice
within the rock-ice core of the GPRF. As a result of our studies performed by the method of electrical tomog-
raphy and interpretation of a three-dimensional geoelectric model, it was estimated that thicknesses of the
rock-ice material varied from 7 to 32 m, thawing niches were revealed and localized, and the potential volume
of the rock-ice core was determined. Thus, the above mentioned geophysical and geomorphological studies
in that the features of the internal structure of GPRF in key areas have been established. For each GPRF, the
thicknesses, resistivity, and depth of occurrence of rock-ice cores were determined, and the dependence of
the morphological structure of the GPRF surface on internal structure of them was analyzed. A preliminary
assessment of water reserves in individual GPRF had also been made.

Keywords: Altai, glacial-permafrost rock formations, electrical resistivity tomography, permafrost, rock gla-
cier, geoelectrical model
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На основе математического моделирования и численных экспериментов дана оценка влияния раз-
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ВВЕДЕНИЕ

Районы развития многолетней мерзлоты зани-
мают около 65% территории России, концентри-
руясь главным образом в Сибири. Наметившаяся
в последние десятилетия тенденция к постепен-
ной деградации многолетней мерзлоты, вызван-
ная климатическими изменениями, влияет на
термическое состояние почв и грунтов и приво-
дит к весьма пагубным последствиям. Повыше-
ние температуры воздуха провоцирует активиза-
цию термокарста и термоэрозии, вследствие чего
происходит просадка грунта. Республика Саха
(Якутия) – административный регион России,
почти полностью расположенный в зоне распро-
странения многолетней мерзлоты. Аналогичные
процессы повсеместно происходят и на её терри-
тории и зачастую приводят к разрушениям имею-
щейся инфраструктуры и наносят значительный
экономический ущерб.

В настоящее время комплексное изучение
многолетней мерзлоты и выявление особенно-
стей её дальнейшего развития – актуальная и на-
сущная задача, стоящая перед отечественной
фундаментальной наукой. Понимание этого на-
шло своё отражение в “Стратегии развития Арк-
тической зоны Российской Федерации и обеспе-

чения национальной безопасности до 2035 года”,
утверждённой Указом Президента РФ № 645 от
26.10.2020. Во исполнение этого стратегического
плана в Арктическом и антарктическом научно-
исследовательском институте (ААНИИ) разрабо-
тана программа формирования сети мониторинга
многолетней мерзлоты, которая предусматривает
создание 140 пунктов наблюдений, включающих
и термометрические скважины.

Среди объектов криолитозоны весьма важное
прикладное значение имеют талики и таликовые
(талые) зоны. Они представляют собой толщи та-
лых горных пород, которые окружены мерзлотой
и существуют непрерывно на протяжении более
одного года. Существуют их многочисленные
разновидности, изучавшиеся Н.А. Вельминой,
Н.Н. Романовским, С.М. Фотиевым и др. Цен-
тральная Якутия относится к зоне сплошного
распространения многолетней мерзлоты, где
имеются как субаквальные, так и субаэральные
талики. В сплошной криолитозоне это един-
ственные пути питания и разгрузки подземных
вод. Распространение таликов и их динамика ма-
ло изучены, но исследование этих природных фе-
номенов и понимание их развития в современных
условиях позволяет лучше понять и спрогнозиро-
вать состояние криолитозоны в целом. Изучение
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водоносных таликов актуально и для решения
прикладных задач, поскольку это перспективные
источники воды для хозяйственно-питьевого во-
доснабжения, орошения, а также в качестве ми-
неральных лечебно-профилактических вод.

Цель исследования – оценить влияние различ-
ных факторов на формирование и термический
режим субаэральных таликов на основе матема-
тического моделирования и численных экспери-
ментов при разных модельных сценариях.

ОСНОВНЫЕ МОДЕЛИ ТЕПЛОПЕРЕНОСА
В ГРУНТАХ

Вопросами моделирования теплопереноса в
многолетнемёрзлых грунтах, эволюции много-
летней мерзлоты, а также формирования и разви-
тия таликовых зон исследователи занимаются на
протяжении длительного времени. Это находит
своё отражение во множестве отечественных и за-
рубежных работ. С конца 1990-х годов, ввиду про-
исходящих климатических изменений, активно
создавались модели, позволяющие формировать
вертикальное распределение температуры в грун-
тах для изучения деградации и устойчивости мно-
голетней мерзлоты. Они, как правило, основаны
на численном решении одномерного уравнения
теплопроводности в многослойной расчётной об-
ласти. Помимо этого разрабатывались модели,
позволяющие исследовать влияние растительно-
го и снежного покрова на распространение тепла
(Сосновский, 2006; Сосновский, Осокин, 2018), а
также учитывать влияние пожаров (Jafarov et al.,
2013; Zhang et al., 2015). В частности, в работе
(Сосновский, 2006) представлена модель промер-
зания–протаивания грунта с произвольным ко-
личеством фазовых границ и учётом снежного
покрова. В работе (Сосновский, Осокин, 2018)
обсуждался вопрос о влиянии мохового покрова
(т.е. напочвенного слоя) на распространение теп-
ла в грунте, что также учитывается распределени-
ем теплофизических параметров по глубине. В
ней же определялось критическое значение его
толщины, при котором образуются талики на
территории Западного Шпицбергена.

Моделирование скорости развития таликов и
вклада адвективного переноса тепла в таяние
многолетнемёрзлых пород представлено, в част-
ности, в работе (Rowland et al., 2011). В ней оцени-
вается перенос массы и энергии в пористых про-
ницаемых средах. Отдельно можно выделить ра-
боты, посвящённые корректности выбора
граничных условий для моделей тепломассопере-
носа (Горелик, Паздерин, 2017; Варламов и др.,
2017б; Пермяков и др., 2018), что крайне важно
для формулировки и решения краевых задач. В
фундаментальной монографии (Фельдман, 1973)
и других работах этого автора обсуждается вопрос
теплопереноса в грунтах. В работе (Фельдман,

1988) рассматривается движение воды в талых и
мёрзлых породах. Её достоинство заключается в
том, что помимо теоретических выводов, в ней
приводятся результаты лабораторных экспери-
ментов.

Анализ публикаций показывает, что имеется
множество разрозненных современных моделей,
которые удовлетворительно описывают какую-то
отдельную сторону процесса тепломассопереноса
в грунтах. К ним относится, в частности, неуста-
новившаяся фильтрация в пористой среде в слу-
чае полного и неполного водонасыщения. Но не
менее важен и учёт тепломассопереноса в снегу, и
процессы его уплотнения, приводящие к измене-
нию теплофизических свойств. Имеются модели,
описывающие поступление атмосферного тепла в
грунт (или в снег), что крайне важно для описа-
ния граничных условий. Однако эти современ-
ные достижения ещё не до конца применяются
для комплексного изучения таликов. Таким обра-
зом, в настоящее время имеется достаточно мно-
го различных моделей и подходов, которые могут
быть взяты за основу для выполнения модельных
расчётов.

ОБЪЕКТ ИССЛЕДОВАНИЯ
Участок “Левая Шестаковка” площадью около

1 км2 (рис. 1) расположен в бассейне р. Шестаков-
ка, левого малого притока р. Лены, на пологом
склоне денудационной равнины с абсолютны-
ми отметками 190–210 м. Климат района резко
континентальный. Согласно метеорологиче-
ским данным, среднегодовая температура воз-
духа на ближайшей метеорологической станции
в г. Якутск за период 1920–2019 гг. составляет
‒9.5°С. Средняя многолетняя температура янва-
ря ‒40.5°С, а июля +19.1°С. Среднегодовое коли-
чество осадков с 1920 по 2019 г. составляет
231 мм/год. В работе (Варламов и др., 2017б) пред-
ставлены данные о межгодовой изменчивости
климатических характеристик района г. Якутска
за период 1971–2016 гг. Из них, в частности, сле-
дует, что за это время максимальная мощность
снежного покрова увеличилась примерно с 24 до
33 см. При этом дата его устойчивого установле-
ния сместилась с 16–19 октября на 24–29 октяб-
ря, а схода – с 29–30 апреля на 16–27 апреля.
Таким образом, за это время общая продолжи-
тельность снежного покрова сократилась на 7–
27 дней и составила в среднем 182 суток.

Верхнюю часть геологического разреза до глу-
бины 30 м слагают рыхлые песчаные отложения с
редкими прослоями глин. На склонах и водораз-
делах пески представлены мелко- и среднезерни-
стыми фракциями. Их объёмная влажность в зоне
аэрации не превышает 2–8%. Песчаные отложе-
ния имеют кварц-полевошпатовый состав с по-
ристостью 33–35% (Лебедева и др., 2019). Это
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вполне соотносится с результатами более ранних
исследований, согласно которым в целом влаж-
ность грунтов варьирует в пределах от 5.3 до 14.5%, а
их плотность меняется от 2540 до 2700 кг/м3 (Варла-
мов и др., 2017б). При этом в долинах ручьёв и
распадков пески более увлажнённые, и их влаж-
ность составляет 15–25% (Варламов и др., 1990).
Плотность скелета песчаных отложений варьиру-
ет в пределах от 1300 до 1800 кг/м3 (Гаврильев,
1984, 1998). В работе (Шендер и др., 1996) указы-
вается, что, согласно многочисленным исследо-
ваниям, в зоне аэрации она составляет в среднем
1700 кг/м3. Песчаные отложения, как правило,
перекрыты почвенно-растительным слоем, со-
стоящим из мха, лишайников, дернины и лесной
подстилки. Его мощность достигает 30 см. В ра-
боте (Гаврильев, 1998) приводятся теплофизиче-
ские параметры для более десятка видов мхов и
почвенно-растительного слоя в целом во влаж-
ном и мёрзлом состояниях.

Рассматриваемая территория относится к об-
ласти развития нестационарных мёрзлых толщ,
мощность которых достигает 400–500 м. Темпе-
ратура пород на глубине 100 м составляет –1.0…
‒0.6°С (Бойцов, 1985), а на подошве слоя нуле-
вых годовых амплитуд в зависимости от ланд-
шафта изменяется от положительных значений
(близких к 0°С) до –3…–2°С, и ниже (Варламов и
др., 2012). Мощность сезонно-талого слоя изме-
няется от 0.5 м на марях до 4 м на пологих склонах

и водоразделах, покрытых сосновым лесом (Бой-
цов, 2002). На правобережной террасе р. Левая
Шестаковка по результатам бурения установлен
надмерзлотный субаэральный водоносный талик
шириной 180–200 м и протяжённостью более
500 м. Согласно геофизическим данным, он име-
ет сложную конфигурацию и несколько водопро-
водящих рукавов, а его мощность изменяется от 3
до 20 м (Lebedeva et al., 2023). Таким образом, в
распоряжении авторов имеются как результаты
георадарных съёмок, которые позволяют карти-
ровать таликовые зоны (Гагарин и др., 2019; Лебе-
дева и др., 2019), так и описания отобранных в
пунктах бурения кернов. Кроме того, на этих
участках заложены скважины, в которых выпол-
няется температурный мониторинг и измеряется
уровень грунтовых вод (Павлова и др., 2020).
Имеются также автоматические метеостанции,
которые регистрируют необходимую для модели-
рования метеорологическую информацию.

ФОРМУЛИРОВКА 
МАТЕМАТИЧЕСКОЙ МОДЕЛИ

Первая оценка процессов тепломассопереноса
в субаэральных таликах на основе данных натур-
ных наблюдений была изложена авторами в рабо-
те (Попов и др., 2022). В рамках настоящего науч-
ного исследования предпринимается попытка
сделать следующий шаг и рассмотреть процесс
теплопереноса в однородной многослойной сре-

Рис. 1. Схема района работ – участок “Левая Шестаковка” (бассейн р. Шестаковка, левый приток р. Лена).
Fig. 1. Scheme of the research area – the “Left Shestakovka” (the basin of the Shestakovka River, the left inflow of the Lena
River).
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де, слои которой могут формироваться и исчезать
под влиянием внешних факторов. При этом от-
дельные границы могут быть границами фазовых
переходов. В целом модель базируется на пред-
ставлениях, изложенных в классической работе
(Бойцов, 1985), и результатах комплексных гео-
лого-геофизических исследований (Гагарин и др.,
2019; Лебедева и др., 2019). Согласно геологиче-
ским данным, приповерхностная часть разреза в
районе исследований представлена песчаными
отложениями, которые в целом однородны по
своему строению (Бойцов, 1985). Небольшие из-
менения в структуре и вещественном составе зна-
чимым образом не сказываются на теплофизиче-
ских свойствах. Это упрощает модель ввиду того,
что границами областей служат не геологические
границы, а границы фазовых переходов.

Будем считать талик некоторым горизонтом
ΩM, заключённым между слоями мёрзлого либо
мёрзлого и талого грунта. При этом нижний слой
многолетнемёрзлых пород ΩP является полуогра-
ниченным. Важно отметить, что с позиций мерз-
лотоведения талик и вышележащий сезонно-
мёрзлый слой представляют собой две разные об-
ласти. Но поскольку это один и тот же песчаный
слой, отличающийся лишь фактом сезонного
промерзания, то для математической модели его
целесообразно считать единым в том случае, если
он находится в талом состоянии. Таким образом,
в рамках представленной модели талик и талый
сезонно-мёрзлый слои объединены.

В слое сезонно-мёрзлых пород ΩF в тёплое
время года происходит полное или частичное от-
таивание, что приводит к образованию талой
области  ΩM. С наступлением холодов она про-
мерзает с поверхности, утончается и в конечном
итоге исчезает. В холодное время года на поверх-
ности грунта формируется снежный покров ΩS,
мощность которого меняется с течением време-
ни. По мере приближения тёплого сезона она по-
степенно уменьшается, и в конечном итоге снег
полностью стаивает. Кроме того, за счёт тепла
солнечной радиации в дневное время в снегу на-
чинают протекать процессы метаморфизма. При-
поверхностный слой снега начинает таять и
фильтроваться в толщу. Это постепенно меняет
его теплофизические параметры и плотность.
Чтобы это учесть, используются эмпирические
соотношения для расчёта эффективных значений
теплофизических коэффициентов. На рис. 2
представлена концептуальная схема процессов
промерзания–протаивания в верхней части гео-
логического разреза в течение года, характерная
для тех районов многолетней мерзлоты, где име-
ются субаэральные талики. Идея её составления
основана на данных длительных наблюдений в
термометрических скважинах и геофизических
исследованиях, выполненных в Центральной
Якутии (Бойцов, 1985; Гагарин и др., 2019; Лебе-
дева и др., 2019; Lebedeva et al., 2023), а также теп-
лофизических расчётах (Фельдман, 1973; Соснов-
ский, 2006; Сосновский, Осокин, 2018). Схема
иллюстрирует изложенную выше модель.

Рис. 2. Изменение верхней части геологического разреза с течением времени ΩP – многолетнемёрзлые породы; ΩF –
сезонно-мёрзлые породы; ΩM – талый грунт; ΩS – снежный покров; ΓP – нижняя граница расчётной области; ΓS, ΓF
и ΓM – верхние границы расчётной области; ΓFM – граница между сезонно-мёрзлыми и талыми породами; ΓPM – гра-
ница между талыми породами и многолетнемёрзлыми породами; ΓSF – граница между сезонно-мёрзлыми породами
и снежным покровом; ξP, ξS, ξF, и ξM – положение соответствующих границ ΓPM, ΓS, ΓSF, и ΓFM.
Fig. 2. Change of the upper part of the geological section over time ΩP – permafrost; ΩF – seasonally frozen soil; ΩM – thawed
soil; ΩS – snow cover; ΓP – lower boundary of the computational domain; ΓS, ΓF and ΓM – upper boundaries of the compu-
tational domain; ΓFM – boundary between seasonally frozen and thawed soils; ΓPM – boundary between thawed soil and
permafrost; ΓSF – boundary between seasonally frozen soil and snow cover; ξP, ξS, ξF, and ξM – location of boundaries
ΓPM, ΓS, ΓSF, and ΓFM.
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Приведённое выше описание применительно
к одномерной задаче может быть представлено
следующей системой дифференциальных уравне-
ний (см. рис. 2):

(1)

(2)

(3)

(4)

где ξP, ξS, ξF и ξM – положение соответствующих
границ ΓPM, ΓS, ΓSF и ΓFM (см. рис. 2).

В уравнения (1) – (4) входят температуры θ и
коэффициенты теплопроводности λ, удельной
теплоёмкости с и плотности ρ. Здесь и далее ин-
дексы S, F, M и P относятся к снежному покрову,
мёрзлому и талому грунтам и многолетнемёрзлым
породам. Указанные параметры зависят от влаж-
ности (льдистости), плотности и ряда других фак-
торов (Гаврильев, 1984, 1998) и, следовательно,
изменяются по глубине. Эти коэффициенты
определяются эмпирическими соотношениями,
о которых будет сказано ниже. Начало координат
для расчётов расположено в слое многолетне-
мёрзлых пород на глубине 10 м. Для моделирова-
ния района бассейна реки Шестаковка (см.
рис. 1) это обосновывается температурным про-
филем (Бойцов, 1985, 2002; Варламов и др., 2012;
Лебедева и др., 2019) и геологическим разрезом
(Варламов и др., 2017б; Лебедева и др., 2019). Ось
аппликат (высот) направлена вертикально вверх
(см. рис. 2). Нижняя часть расчётной области сов-
падает с началом координат.

Формулировка краевой задачи требует нали-
чия начальных и граничных условий. Настоящее
научное исследование посвящено выявлению
факторов, влияющих на формирование таликов.
К ним относятся: наличие и отсутствие снежного
покрова и напочвенного слоя с разными тепло-
физическими параметрами, а также различная
влажность грунта. Для каждого сценарного расчё-
та приводятся свои значения.

Распределение плотности грунта по всему раз-
резу, вне зависимости от его состояния (талый
или мёрзлый), задавалось постоянным, ρF(z) =
= ρM(z) = ρP(z) = 2650 кг/м3. Неизменность этой
величины обусловлено задачами исследования:
выявлением основных факторов, влияющих на
формирование таликов. Как указывалось выше,
плотность грунта варьирует в широких пределах
и, конечно, зависит от влажности. Однако, на

>∂ ∂∂  =  ∂ ∂ ∂ 
> ξ0θρ λ , ,θP P

P P P Pzc
t z z
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взгляд авторов, изменение плотности внесёт не-
нужные вариации в результат вычислений. Всё же
теплофизические параметры грунта, как будет
показано ниже, рассчитываются исходя из его
влажности и плотности скелета.

Обычно на нижней границе задаётся некото-
рая величина геотермического потока, что впол-
не обосновано с геологических позиций. Она за-
висит от строения земной коры и определяется по
температурному градиенту в скважинах либо пу-
тём моделирования на основе геофизических
данных. Однако для решения поставленной зада-
чи было выбрано условие первого рода, т.е. тем-
пература θP на нижней границе ΓP. Согласно
многолетним данным, температура θP в районе р.
Шестаковка составляет около  = –0.6°С в слое
многолетнемёрзлых пород (Бойцов, 1985; Варла-
мов и др., 2017а; Лебедева и др., 2019; Lebedeva et
al., 2022). Это связано с тем, что мощность много-
летнемёрзлых пород составляет около 0.5 км. Мы
же будем искать решение для верхней части гео-
логического разреза на первые десять метров от
дневной поверхности (именно на нижней грани-
це и задаётся значение  в ходе практической ре-
ализации модели).

Границы между мёрзлыми и талыми областя-
ми ΓFM и ΓPM (см. рис. 2) подвижные. Изменение
их положения во времени подчиняется условию
Стефана. На неподвижной границе ΓSF зададим
условие IV рода (сшивки), которое предполагает
сохранение величины теплового потока и равен-
ство температур снега и грунта на этой границе.
Следует отметить, что области ΩS, ΩF и ΩM могут
вырождаться с исчезновением соответствующих
границ, но это учитывается на этапе численной
реализации модели.

На дневной поверхности (т.е. на ΓS, ΓM и ΓF)
обычно задаётся условие теплообмена со средой
(III рода). Обсуждению этого вопроса посвящено
множество публикаций, в частности, (Фельдман,
1973, 1988; Павлов, 1979; Осокин и др., 1999), а
также (Сосновский, 1984, 2006; Пермяков и др.,
2018). Однако в работе (Шендер и др., 1996) при-
водится соотношение для температуры на днев-
ной поверхности снега и грунта для района
г. Якутска. Оно получено на основе результатов
мониторинга температур дневной поверхности с
учётом радиационных поправок к местным усло-
виям. Если τS и τW – это продолжительность лет-
него и зимнего периодов, для которых характерно
установление стабильных положительных и от-
рицательных температур, а θΣS и θΣW – суммарные
поверхностные температуры для этих периодов,

θPE

θP
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то температура дневной поверхности θ0 может
быть аппроксимирована следующим образом:

(5)

где tD – день года от начала зимы; τY – продол-
жительность одного календарного года; τY =
= 365.2425 суток; τSU + τWT = τY; θΣS = 52000°С · час;
θΣW = –135000°С · час (Шендер и др., 1996). Со-
гласно (5), минимальная температура в зимний
период составляет –41.5°С, а максимальная в лет-
ний период 22.4°С.

Вышеизложенное представимо следующими
уравнениями, описывающими граничные усло-
вия рассматриваемой модели:

(6)

где qI – удельная теплота плавления льда; qI =
= 332 кДж/кг; ρI – его плотность; ω – весовая
влажность (льдистость) грунта; θP, θF, θM и θS –
температуры многолетнемёрзлых, сезонно-мёрз-
лых, талых пород и снега; θIW – температура фазо-
вого перехода. В нашем случае она постоянна и
составляет θIW = 0°С.

В работе (Шендер и др., 1996) приводится со-
отношение, описывающее изменение мощности
снежной толщи HS в зимний период. Эта зависи-
мость характеризуется постепенным нараста-
нием и достаточно резким спадом. Время до-
стижения максимума мощности снежного по-
крова τSMAX определяется в 182.5 суток при общей
продолжительности зимнего периода τWI в 213 су-
ток. Это соотношение выглядит следующим об-
разом. Если hMAX – это максимальная мощность
снежного покрова, то
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(7)

В той же работе приводится эмпирическое со-
отношение для плотности снега ρS в зависимости
от высоты снежного покрова:

(8)

В (7) и (8) время tD выражено в сутках, а остальные
величины – в единицах СИ. Графики, постро-
енные по формулам (7) и (8), представлены на
рис. 3.

Среди множества научных публикаций отме-
тим работу (Осокин и др., 1999), в которой приво-
дится обзор моделей, описывающих коэффици-
ент теплопроводности снега λS в зависимости от
его плотности ρS. В ней, в частности, приводится
соотношение, успешно используемое в расчётах
как для территории России, так и для Шпицбер-
гена (Осокин и др., 1999; Сосновский, 2006):

(9)

Эта зависимость представлена на рис. 4. Размер-
ность величин приводится в единицах СИ.
В этих публикациях удельная теплоёмкость сне-
га cS принята равной cS = 2100 Дж/(кг ⋅ °С). Соот-
ношение (9) и указанное значение cS приняты для
моделирования.

Согласно результатам кернового бурения, гео-
логический разрез в районе исследований доста-
точно однороден и представлен в основном пес-
чаными отложениями с незначительными про-
слойками суглинка и супеси (Лебедева и др.,
2019). Имеется ряд публикаций, в которых приво-
дятся экспериментальные данные по определе-
нию теплофизических коэффициентов, напри-
мер, (Варламов и др., 2017б) и многие другие. Од-
нако наиболее масштабной работой является
монография (Гаврильев, 1998), в которой доста-
точно детально рассматривается этот вопрос при-
менительно к обширной территории Северо-во-
стока России, включая Якутию и восточную часть
трассы БАМа. В ней и в более ранней публикации
этого автора (Гаврильев, 1984) приводятся обоб-
щённые эмпирические соотношения теплофизи-
ческих коэффициентов для грунтов. В ней, в
частности, приводятся эмпирические соотноше-
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ния для теплофизических параметров песчаных
отложений, которые развиты в бассейне р. Ше-
стаковка. Коэффициенты теплопроводности
мёрзлых и талых песчаных отложений λF и λM в
зависимости от весовой влажности ω могут быть
представлены как

(10)

Эти кривые также показаны на рис. 4. Объёмная
теплоёмкость является величиной аддитивной по
отношению к теплоёмкостям своих компонентов
и может быть рассчитана по формулам, представ-
ленным, в частности, в работе (Гаврильев, 1984):

(11)

где cSK – коэффициент теплоёмкости скелета (для
песчаных отложений cSK = 693 Дж/(кг ⋅ °К); ρSK –
плотность его скелета (т.е. плотность его мине-
ральной основы). Как указывалось ранее, плот-
ность скелета песчаных отложений варьирует в
пределах от 1300 до 1800 кг/м3. Мы выбрали зна-
чение ρSK = 1700 кг/м3 (Шендер и др., 1996). Эти
уравнения состояния взяты за основу при моде-
лировании. Все значения, входящие в соотноше-
ния (10) и (11), даны в единицах СИ.

Как указывалось выше, почвенно-раститель-
ный покров перекрывает слой песчаных отложе-
ний. Его мощность различна и варьирует от пол-
ного отсутствия до 30 см (Гаврильев, 1998). Име-
ется большое количество работ, в частности,
(Гаврильев, 1998; Тишков и др., 2013; Угаров, Еф-
ремов, 2022) и множество других, посвящённых
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теплофизическим свойствам различных мхов, ко-
торые составляют основу этого слоя. В своих рас-
чётах авторы воспользовались соотношениями
для мха Sanionia uncinata, повсеместно развитого
в Северном полушарии, включая Якутию. Они
представлены в работе (Тишков и др., 2013). Для
мха весовой влажностью (льдистостью) ω, выра-
женной в относительных единицах, теплофизи-
ческие параметры для талого и мёрзлого состоя-
ния выглядят следующим образом:

(12)

где mSK, mW и mI – масса скелета куртины мха,
воды и льда соответственно. Зависимость λMF и
λMM от W показана на рис. 5. В (12) все значения
даны в единицах СИ. В работе (Тишков и др.,
2013) приводится соотношение только для рас-
чёта теплоёмкости мха во влажном состоянии,
но поскольку эта величина аддитивная, то её
вычисление для мёрзлого состояния произво-
дится путём замены теплоёмкости воды на теп-
лоёмкость льда, что и было сделано в последнем
выражении (12).

Таким образом, мы сформулировали модель
субаэрального талика в наиболее общем виде.
Помимо этого, привели материальные уравне-
ния, описывающие теплофизические параметры
как для наиболее общего случая, так и для грунтов
Центральной Якутии.
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Рис. 3. Зависимость высоты снега и его плотности от времени: 1 – высота снежного покрова; 2 – средняя плотность
снежного покрова.
Fig. 3. Time dependence of snow thickness and density: 1 – snow thickness; 2 – average density of snow cover.
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ЧИСЛЕННАЯ РЕАЛИЗАЦИЯ МОДЕЛИ

Представленная в предыдущем разделе задача
решалась численно. Для её реализации была ис-
пользована неявная конечно-разностная схема с
переменным шагом по глубине и последующим
применением метода прогонки. Компьютерная

программа разработана на языке Delphi для ОС
MS Windows 11. В качестве компилятора исполь-
зовался пакет Embarcadero Delphi 10.4 Sydney
(Embarcadero Technologies, Inc., USA). Блок-схе-
ма алгоритма компьютерной программы пред-
ставлена на рис. 5.

Сложность программной реализации заклю-
чалась в решении многофронтовой задачи Стефа-
на ввиду того, что новые слои как формирова-
лись, так и исчезали динамически под влиянием
внешних условий. Это было реализовано посред-
ством специально разработанного алгоритма.
Суть его заключается в том, что после решения
краевой задачи для всех имеющихся сред полу-
ченный результат анализируется. В том случае,
если между двумя слоями имеется третий, разме-
ры которого меньше некоторого значения, рав-
ного 1 мм, слои объединяются. При этом выпол-
няется линейная интерполяция значений темпе-
ратуры объединённых слоёв в один, поскольку
количество точек для объединённого слоя удвои-
лось. Если слой является первым или последним,
то он просто уничтожается, и на его толщину уве-
личивается толщина соседнего слоя. В том слу-
чае, если, наоборот, требуется появление нового
слоя, то он формируется в виде массива задавае-
мого размера. В нашем случае он составлял
500 точек, что обеспечивало приемлемое соотно-
шение скорости расчётов и пространственного
разрешения. При этом распределение температу-
ры в формируемом слое соответствует линейной
зависимости между температурами на границах
соседних областей. Если формируется слой, ко-
торый является первым или последним, то его
температура также интерполируется, исходя из
граничных условий.

Однако формирование и исчезновение слоёв
усложняет модель не только в алгоритмическом
плане. При формировании (или исчезновении)
слоёв происходят скачки, связанные с дискретно-

Рис. 4. Зависимость коэффициента теплопроводно-
сти снега, напочвенного слоя (мох Sanionia uncinata) и
песчаных отложений в мёрзлом и талом состоянии от
плотности и влажности (льдистости): 1 – снег; 2 –
песчаные отложения мёрзлые; 3 – песчаные отложе-
ния талые; 4 – напочвенный слой мёрзлый; 5 – на-
почвенный слой талый.
Fig. 4. Dependence of the thermal conductivity coefficient
of snow, soil-vegetative layer (moss Sanionia uncinata)
and sand sediments in frozen and thawed state on den-
sity and humidity (iciness): 1 – snow; 2 – frozen sand
sediments; 3 – thawed sand sediments; 4 – frozen soil-
vegetative layer; 5 – thawed soil-vegetative layer.

1

К
оэ

ф
ф

иц
ие

нт
 т

еп
ло

пр
ов

од
но

ст
и,

 В
т/

(м
 � 
�C

)

120 160 200

15

4

3

2

Плотность снега, кг/м3

240 280

50 100 150 200 250

10 15 20
Весовая влажность грунта, %

Весовая влажность для мха, %

255

0.1

10

Рис. 5. Блок-схема алгоритма компьютерной программы.
Fig. 5. Block diagram of a computer program algorithm.
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стью описания областей. Для того чтобы их
уменьшить, а также в целом улучшить описание
процессов, протекающих на границах областей,
целесообразно применять неравномерную сеть со
сгущением расчётных точек вблизи границ. Это и
реализуется в компьютерной программе и чис-
ленном решении. Практически это достигается
путём перехода от координат z к некоторым но-
вым ζ таким образом, чтобы точки новой сетки
сгущались в районе границ сред. Как показано в
работе (Попов, 2023), этим требованиям отвечает
преобразование

где κ – коэффициент, определяющий степень
сгущения точек на границах; H – линейный раз-
мер среды, по которому осуществляется интегри-
рование. В этой же работе приводится диаграмма,
отражающая степень сгущения точек при разных
значениях κ. Для решения задачи сетка строилась
при κ = 5. В этом случае для слоя мощностью 1 м
шаг в приграничной области составляет около
0.8 мм, а в центральной – около 3 мм.

Следующая сложность заключалась в разнооб-
разии граничных условий. В модели реализованы
граничные условия первого рода для верхней и
нижней границ, а также четвёртого и Стефана
для внутренних границ. Наибольшую сложность
представляли расчёты, связанные с решением
многофазной задачи Стефана (Самарский, Ва-
бищевич, 2003). Авторам этот метод видится бо-
лее предпочтительным, нежели метод сквозного
счёта.

РЕЗУЛЬТАТЫ МОДЕЛИРОВАНИЯ

Для выяснения вклада тех или иных факторов
в процесс формирования и эволюции талика бу-
дем рассматривать различные сценарии, пред-
ставляющие собой разные варианты природных
условий. В качестве начальных условий будем за-
давать постоянное распределение температуры с
глубиной, равное –0.6°С. Изменение температу-
ры на дневной поверхности определялось по со-
отношению (5).

Теплофизические параметры вычислялись по
соотношению (12). Все расчёты выполнялись до
глубины 10 м на протяжении 10 лет. Начало рас-
чётов приходилось на момент смены лета на зиму.
Следуя (Шендер и др., 1996), под “летом” будем
подразумевать интервал времени, в течение кото-
рого температуры на дневной поверхности будут
положительными, под “зимой” – отрицательны-
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−
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ми. Интервал вычислений составил 12 часов. Ни-
же рассмотрим несколько сценариев.

В первом из них модель задавалась в качестве
однородного слоя песчаных отложений с посто-
янной влажностью. Исходя из влажности, рас-
считывались теплофизические параметры со-
гласно соотношениям (10) и (11). Снег и напоч-
венный слой отсутствовали в течение всего
периода. В качестве примера на рис. 6, а приведе-
но распределение температуры в верхней трёх-
метровой части геологического разреза на протя-
жении десяти лет для грунта с влажностью (льди-
стостью) 10%.

Из представленного рисунка и результатов мо-
делирования следует, что протаивание слоя пес-
чаных отложений происходит в течение тёплого
периода на глубину от 75 до 100 см в зависимости
от влажности грунта. Это связано с изменением
теплофизических коэффициентов грунта при
различной влажности. Однако при этом талики
не формируются, поскольку в течение зимнего
периода весь талый слой промерзает. Наличие
температурных вариаций в нижней части разреза
(см. рис. 6, а) указывает на то, что сезонные тем-
пературные колебания в такой среде не успевают
затухнуть до глубины 10 м.

Для второго сценария в предыдущую модель
вводилось формирование снежного покрова.
Продолжительность зимы (т.е. τWT) задавалась
неизменной и равной 213 суток, что соответствует
интервалу чуть более полугода (τWT/τY = 0.58).
Теплофизические параметры и высота снежного
покрова определялись соотношениями (7) – (9).
Максимальная мощность снега при различных
сценариях задавалась 10, 20, 33, 50 и 100 см. В ка-
честве примера приведено распределение темпе-
ратуры в верхней части геологического разреза
(см. рис. 6, б). Влажность (льдистость) слоя пес-
чаных отложений принималась 10% при макси-
мальной мощности снежного покрова 33 см, что
соответствует району г. Якутск.

Как следует из результатов моделирования,
наличие снега существенно меняет процесс теп-
лопереноса, поскольку коэффициенты теплопро-
водности снега и слоя песчаных отложений без-
относительно влажности и агрегатного состояния
влаги в нём отличаются более чем на порядок (см.
рис. 4). Отсутствие снега, обладающего теплоизо-
ляционными свойствами, приводит к промерза-
нию нижележащей среды и консервации много-
летнемёрзлых пород. В то же время снег препят-
ствует проникновению зимнего атмосферного
холода в нижележащие горные породы и, как ре-
зультат, их выхолаживанию. С приходом весны
снег тает, а с ним исчезает и теплоизолирующий
слой. Это приводит к тому, что в песчаные отло-
жения поступает атмосферное тепло, обуслов-
ленное солнечной радиацией, и их теплозапас по-
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вышается. Затем снова наступает холодное время,
но теплозапас грунта увеличился и теперь уже
большей частью расходуется на повышение тем-
пературы и формирование талика. Этот механизм

работает вне зависимости от того, много снега
или мало. Таким образом, наличие снежного по-
крова толщиной 33 см при отсутствии напочвен-
ного слоя приводит к постепенному росту сезон-
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но-талого слоя. В целом же за десять лет нижняя
граница мерзлоты опустилась на 2.4–3.1 м в зави-
симости от влажности (льдистости) грунта.

Для третьего сценария в первый цикл расчётов
вводился напочвенный слой, в качестве которого
рассматривался слой мха Sanionia uncinata раз-
личной мощности при естественной влажности:
1, 5 и 10 см. Слой снега отсутствовал. Теплофизи-
ческие параметры мха определялись соотноше-
ниями (12). Это в целом соответствует ранее
опубликованным данным. Продолжительность
зимы была аналогичной предыдущим случаям.

Как следует из результатов моделирования,
наличие напочвенного слоя, так же как и снега,
существенно меняет процесс теплопереноса.
Это вполне понятно, поскольку значения его
теплофизических параметров примерно на по-
рядок меньше, чем у слоя песчаных отложений
(см. рис. 5). Для расчётов использовались значе-
ния теплофизических параметров мха Sanionia
uncinata, заимствованные из работы (Тишков и
др., 2013). Они приведены при естественной весо-
вой влажности 141% и плотности 231 кг/м3 для
зимнего и летнего времени и составили: λF =
= 0.45 Вт/(м ⋅ K), λM = 0.19 Вт/(м ⋅ K), cF =
= 2.28 кДж/(кг ⋅ К), cM = 3.54 кДж/(кг ⋅ К).

Моделирование показывает, что талик не фор-
мируется, а по мере увеличения мощности напоч-
венного слоя глубина сезонного протаивания
хоть и незначительно, но уменьшается. В частно-
сти, при влажности грунта 5% и изменении тол-
щины мха (напочвенного слоя) от 10 до 1 см глу-
бина протаивания варьирует в пределах от 10 до
25 см. Влажность песчаного слоя оказывает сла-
бое влияние на результат моделирования. В каче-
стве примера (см. рис. 6, в) представлено распре-
деление температуры для слоя песчаных отложе-
ний влажностью 5% и толщины напочвенного
слоя 5 см. Ввиду малой мощности оттаявшего
слоя в верхней части разреза (см. рис. 6, в) он
практически не выделяется.

Для четвёртого сценария в первый цикл расчё-
тов вводился как напочвенный слой, как и для

предыдущего этапа, так и слой снега. Расчёты вы-
полнялись при одной влажности песчаных отло-
жений 5%. Мощность напочвенного слоя при
естественной влажности задавалась: 1, 5 и 10 см.
Максимальная мощность снежного покрова при-
нята равной 10, 33, 50 и 100 см. Продолжитель-
ность зимнего периода устанавливалась анало-
гично предыдущим случаям. В качестве иллю-
страции (см. рис. 6, г) приведено распределение
температуры в среде за десятилетний период при
мощности напочвенного слоя 5 см и максималь-
ных толщинах снега 33 см, что соответствует рай-
ону р. Шестаковка. В рассмотренном случае та-
лик не формируется, а глубина оттаивания грунта
составляет всего около 15 см.

Рассмотрим ещё один сценарий. Он аналоги-
чен предыдущему, но вместо мха Sanionia uncinata
взяты параметры для разнотравья, полученные
экспериментальным путём на стационаре Туйма-
ада. При плотности 1280 кг/м3 и влажности 17%
для зимнего и летнего времени они следующие:
λF = 0.44 Вт/(м ⋅ K), λM = 0.35 Вт/(м ⋅ K), cF =
= 1.46 кДж/(кг ⋅ К), cM = 1.88 кДж/(кг · К). Данные
заимствованы из работы (Пермяков и др., 2017).
Как видно из результатов расчётов (см. рис. 6, д),
при смене напочвенного слоя с мха на разнотра-
вье талик начал уверенно формироваться через
пять лет (см. рис. 6, д).

Таким образом, в результате моделирования
выяснено, что ведущую роль в формировании та-
ликов Центральной Якутии и их дальнейшего
развития играют два фактора: наличие снежного
покрова и напочвенного слоя. При этом различ-
ный тип напочвенного слоя может и способство-
вать образованию таликов, и препятствовать. Од-
нако следует иметь в виду, что реальная ситуация
сложнее, поскольку в расчётах не учтены верти-
кальное и горизонтальное движение вод, филь-
трующихся в грунтах.

Следует отметить, что приповерхностные тем-
пературные вариации для первого, третьего и чет-
вёртого сценариев проникают в грунт достаточно
глубоко – более чем на десять метров. Об этом
можно косвенно судить, исходя из значительного

Рис. 6. Распределение температуры в верхней части геологического разреза: а – влажность (льдистость) грунта 10%,
снег и напочвенный слой отсутствует; б – влажность (льдистость) грунта 10%, максимальная мощность снежного по-
крова 33 см, напочвенный слой отсутствует; в – влажность (льдистость) грунта 5%, мощность напочвенного слоя (мох
Sanionia uncinata) 5 см, снежный покров отсутствует; г – влажность (льдистость) грунта 5%, максимальная мощность
снежного покрова 33 см, мощность напочвенного слоя (мох Sanionia uncinata) 5 см; д – влажность (льдистость) грунта
5%, максимальная мощность снежного покрова 33 см, мощность напочвенного слоя (разнотравье) 5 см. Красными
точками показано положение фазовых границ.
Fig. 6. Temperature distribution in the upper part of the geological section: а – the humidity (iciness) of the soil is 10%, there is
no snow and soil-vegetative layer; б – the humidity (iciness) of the soil is 10%, the maximum thickness of snow is 33 cm, there is
no soil-vegetative layer; в – the humidity (iciness) of the soil is 5%, the thickness of the soil-vegetative layer(moss Sanionia un-
cinata) is 5 cm, there is no snow cover; г – the humidity (iciness) of the soil is 5%, the maximum thickness of the snow is 33 cm,
the thickness of the soil-vegetative layer(moss Sanionia uncinata) is 5 cm; д – the humidity (iciness) of the soil is 5%, the maxi-
mum thickness of the snow is 33 cm, the thickness of the soil-vegetative layer (grass) is 5 cm. Red dots depict the phase bound-
aries.
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температурного градиента у нижней границы
рассматриваемой области. При этом они быстро
затухают во втором и последнем случаях, т.е. то-
гда, когда формируется талик. Причина заключа-
ется в различии коэффициентов температуропро-
водности a = λ/(ρc) для мёрзлого и талого грунта,
которая составляет примерно полтора порядка.

Нижняя граница расчётной области модели-
рования располагается на глубине 10 м, на кото-
рой принята температура –0.6°С. Но в сценариях
1, 3, 4 и частично 5 тепловые волны доходят до
нижней границы расчётной области (на рис. 6 по-
казана только верхняя, наиболее важная часть
разреза). Судя по их интенсивности, температур-
ные вариации проникают и глубже. Однако сле-
дует иметь в виду, что талик может промерзать
как с поверхности, так и с нижней стороны за счёт
запаса холода в многолетней мерзлоте.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Таким образом, в рамках настоящей работы
сформулирована математическая модель. Она
позволяет описывать теплофизические процес-
сы, благодаря которым происходит формирова-
ние субаэральных таликов и их последующее раз-
витие. В ней также представлено обобщение со-
отношений для описания теплофизических
свойств грунтов, снега и напочвенного покрова
для района Центральной Якутии. В работе рас-
смотрено несколько сценариев и продемонстри-
ровано постепенное изменение температуры
верхней части геологического разреза, что в ряде
случаев приводит к формированию таликов.

Представленные результаты моделирования
указывают на то, что основной причиной форми-
рования и развития талика в районе исследова-
ния (Центральная Якутия) является наличие
снежного покрова. Наличие мохового покрова
препятствует нагреву грунта в летний период и не
способствует формированию талика. Их тепло-
изолирующие свойства, с одной стороны, кон-
сервируют имеющийся теплозапас грунта, а с
другой – препятствуют его выхолаживанию за
счёт низкой температуры окружающего воздуха.
Кроме того, большое значение имеет конкретный
тип напочвенного покрова, поскольку различные
мхи и лишайники, а также низкие кустарники то-
локнянки характеризуются различными тепло-
физическими коэффициентами. Это приводит к
тому, что талики либо формируются, либо нет.
Важным обстоятельством является тот факт, что
смена климата может привести к смене типа на-
почвенного покрова, что, как показало модели-
рование, непременно скажется как на процессы
формирования и развития таликов, так и много-
летнемёрзлых пород в целом.
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This study presents a mathematical model of heat transfer in a subaerial talik. The model is based on the con-
cepts presented in classical works on permafrost, as well as on the results of geological and geophysical re-
search carried out in the Shestakovka River basin (Central Yakutia). This model is based on the solution of
the classical Stefan problem on the moving of the phase transition boundaries for a multilayer and multiphase
medium. The solution was calculated on a unstructured mesh. When the phase boundaries move, thawed or
frozen layers of soil are formed or wedged out. The layers include: snow cover, seasonally thawed soil, sea-
sonally frozen and frozen sand deposits, as well as soil-vegetative layer. Published empirical relationships were
used to calculate thermophysical coefficients, which are presented in this article. Simple variants of the model
were considered to clarify the contribution of various factors to the process of formation and evolution of ta-
liks. It has been established that the presence of snow cover and soil-vegetative layer have the most significant
effect on the formation of taliks. Calculations show that taliks are formed in the first years of the modeled
period, in the presence of snow and the absence of soil-vegetative layer. The soil-vegetative layer, depending
on its composition and moisture content (ice content), can prevent the formation and development of taliks.
The authors do not consider cases where shrubs contribute to snow accumulation. The humidity and iciness
of the layer of sand sediments located in Central Yakutia have practically no effect on this process.

Keywords: permafrost, subaerial taliks, mathematical modelling, snow and land covers
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По данным проведённых в летнее время исследований в Кунгурской Ледяной пещере, во время
максимальной туристической нагрузки, сделаны выводы об антропогенном влиянии на микрокли-
мат и оледенение пещеры. Рассмотрены основные виды воздействия человека на подземную среду,
особое внимание уделено тепловому воздействию на изменение температурного режима и масшта-
ба оледенения в существующих условиях эксплуатации Кунгурской Ледяной пещеры.
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ВВЕДЕНИЕ
Среди многочисленных природных памятни-

ков Пермского края особое место занимает
Кунгурская Ледяная пещера. Это одна из самых
известных, популярных и интересных туристиче-
ских достопримечательностей, которая на протя-
жении уже более 100 лет принимает гостей со все-
го мира.

Пещера расположена в Предуралье, на правом
берегу р. Сылвы на окраине города Кунгур (село
Филипповка). Она образована в пределах широт-
но вытянутого выступа гипсоангидритовых отло-
жений ледянопещерской пачки (южный склон
Ледяной горы) и представляет собой разветвлён-
ную систему карстовых пустот, состоящих из гро-
тов и соединяющих их проходов, протянувшихся
от борта долины р. Сылвы (на уровне её первой
надпойменной террасы) вглубь Ледяной горы на
650 м. По последним данным, протяжённость её
ходов составляет 8.15 км (Красиков, 2022). В на-
стоящее время Кунгурская Ледяная пещера – од-
на из самых протяжённых гипсовых пещер Рос-
сии и самая крупная среди них по объёму.

Такой уникальный объект природы как Кун-
гурская Ледяная пещера нуждается в комплекс-
ных мониторинговых наблюдениях. Подобные
мероприятия позволяют поддерживать и сохра-
нять естественное состояние массива, контроли-
ровать процессы, происходящие в условиях ан-

тропогенной нагрузки, а также обеспечивать без-
опасность посещения пещеры. С этой целью в
1948 г. при пещере создан научный стационар
(ныне Кунгурская лаборатория-стационар ГИ
УрО РАН), сотрудники которого и по настоящее
время исследуют микроклиматические, гляцио-
логические, гидрогеологические, гидрохимиче-
ские и геологические особенности Кунгурской
Ледяной пещеры, а также проводят маркшейдер-
ский контроль и горнотехнические наблюдения.

Ледяное убранство – это то, что делает пещеру
особенной, привлекает туристов и исследовате-
лей. Лёд в Кунгурской Ледяной пещере накапли-
вается в привходовой части, где с поверхности че-
рез вертикальные расщелины и каналы проника-
ют атмосферные и талые воды, а также за счёт
конденсационной влаги. В 1969 г. Е.П. Дорофеев
дал наиболее полное описание и выделил не-
сколько типов льда: конжеляционные, сегрегаци-
онные, сублимационные и осадочно-метаморфи-
ческие льды (Кадебская, Дублянский, 2004).
Конжеляционные льды (имеют преобладающее
развитие – 98%) образуются при замерзании во-
ды и включают в себя натёчные образования (ста-
лагмиты, сталактиты, сталагнаты, покровы и кас-
кады), льды водоёмов, жильные льды; сегрегаци-
онные льды образуются из воды, которые
содержатся в породе в период промерзания; суб-
лимационные льды появляются в местах контак-
та холодного сухого и тёплого влажного воздуха

УДК 551.44

ПОДЗЕМНЫЕ ЛЬДЫ И НАЛЕДИ



ЛЁД И СНЕГ  том 63  № 4  2023

АНТРОПОГЕННОЕ ВЛИЯНИЕ НА МИКРОКЛИМАТ 613

или тёплого воздуха и холодного основания на
сводовой части или стенах гротов и галерей, они
представлены различными видами кристаллов
(листовидные, лотковые, пирамидальные, пря-
моугольные, игольчатые, а также более сложны-
ми формами – сростками); осадочно-метамор-
фические льды образуются при падении кристал-
лов со свода на пол пещеры, превращаясь
впоследствии в зернистый фирн и лёд, образуют
покров.

На формирование ледяных кристаллов влияют
температура воздуха, степень его пересыщения
влагой и скорость поступления этой влаги. Но
простого охлаждения воздуха недостаточно, не-
обходимо формирование особых условий венти-
ляции, которые влияют на интенсивность отвода
тепла от места образования различных видов
льда. Оледенение пещеры с момента её благо-
устройства в 1937 г., когда был сооружён входной
тоннель, стало зависеть от искусственного про-
ветривания, а для того чтобы сохранить пещеру и
количество льда в неизменном виде, необходимо
более качественно контролировать температур-
ный режим и динамику оледенения во всех гро-
тах. Важнейшим вопросом управления экологи-
ческим состоянием Кунгурской Ледяной пещеры
является регулирование её микроклимата, а
именно – температурного баланса в полости (Ка-
дебская, 2002; Казанцева, Кадебская, 2017).

Микроклиматический режим Кунгурской пе-
щеры определяется общими закономерностями
формирования микроклимата карстовых поло-
стей, расположенных на междуречных простран-
ствах (Лукин, 1962). Первые измерения темпера-
туры воздуха на поверхности и в пещере произвёл
в 1733 г. профессор Петербургской Академии на-
ук И.Г. Гмелин (Дублянский, 2005). В 1934 г. кар-
стовая группа Ленгидростройпроекта оборудова-
ла в пещере метеорологические посты, на кото-
рых начались наблюдения. Но регулярные
измерения начаты с 1951 г. В настоящее время
измперения температуры воздуха проводятся в 31
гроте пещеры.

Для Кунгурской Ледяной пещеры (рис. 1) ха-
рактерны три микроклиматические зоны: зона
постоянных отрицательных температур (в тече-
ние года температура t ≤ –1°C), переходная зона
(от –1 до +2°C) и зона постоянных положитель-
ных температур (t ≥ +2°C) и две зоны оледенения:
зона постоянного (среднегодовая температура от-
рицательная) и сезонного (смена знаков темпера-
туры в течение сезонов) оледенения. Температура
воздуха в Кунгурской Ледяной пещере колеблет-
ся в значительных пределах (летом может варьи-
ровать от –4 и до +5.5°C), зимой от –20 и до
+5.5°C), в привходовой части колебания выраже-
ны наиболее отчётливо.

Микроклимат Кунгурской Ледяной пещеры
определяется движением воздуха и во многом за-
висит от сезона. Наблюдения за воздушным ре-
жимом основаны на выполнении воздушной
съёмки, которая включает замеры скоростей и
направлений воздушных потоков в определённых
точках пещеры, что позволяет рассчитать расход
и определить направления потоков воздуха. Де-
тальное изучение воздушных потоков, распреде-
ления температур и влажности воздуха позволяет
предпринимать меры для пополнения запаса хо-
лода в зоне постоянных отрицательных темпера-
тур. Закономерности проветривания пещеры рас-
сматриваются исходя из температурных периодов
окружающей среды, которые можно условно раз-
делить на следующие: холодный период (темпе-
ратура окружающей среды < 0°C), тёплый период
(температура > +5°C), промежуточные осенний и
весенний (температура наружного воздуха колеб-
лется в пределах от 0 до +5°C). На основе суще-
ствующего регламента проветривания сотрудни-
ки регулируют естественный воздушный поток в
пещере: в тёплое время (при температуре выше
+5°C) в пещере используется режим проветрива-
ния, при котором во входном и выходном тонне-
лях шлюзовые двери закрыты, в холодное (при
температуре ниже 0°C) – двери входного шлюза
открыты, а двери выходной шлюзовой части за-
крыты (Красиков, Казанцева, 2019). В зимний пе-
риод потоки тёплого воздуха поднимаются по
вертикальным каналам из гротов на поверхность
земли, а холодный и более плотный атмосферный
воздух подсасывается в них по системам горизон-
тальных галерей и поступает внутрь пещеры через
входной тоннель и Старый вход. В первых гротах
скорости воздушных потоков достигают 0.9 м/с.
В летнее время направление воздушного потока
изменяется на противоположное: более холод-
ный воздух вытекает из каналов в бортах массива
Ледяной горы, а с её поверхности подсасывается
более тёплый воздух. Движение воздуха в пещере
в это время минимальное.

Комплексные исследования температурного
режима проводились в некоторых пещерах, но та-
кие исследования немногочисленны. Так, в Но-
воафонской пещере в Абхазии (Цикаришвили,
1978; Мавлюдов и др., 2018) средние величины
температуры воздуха изменяются от +12.8°C в
конце зимы до +16.6°C в конце лета (амплитуда
колебаний составляет 3.8°C). В настоящее время
максимальная температура внутри пещеры Та-
нечкиной (Староладожской, Ленинградская об-
ласть, деревня Старая Ладога; Щеховский,
Кустикова, 2020) +10.3°C зафиксирована на воз-
вышенностях, а минимальная +1.1°C – недалеко
от второго входа и +6°C над водой у западного
края озера. В пещере Киндерлинской им. 30-ле-
тия победы на Урале (Лобанов, 1981) в привходо-
вой части близ наледи температура даже летом
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держится –12°C, а за наледью поднимается до
+4…+8°C и постоянна в течение года. В пещере
Шульган-Таш на Урале (Ляхницкий, Чуйко,
1999; Ляхницкий и др., 2010) во внутренних залах
температура практически постоянна в течение
всего года и составляет от +5 до –6°C.

Микроклимат пещеры определяется воздей-
ствием внешних факторов – климатическими и
погодными условиями на поверхности, вслед-
ствие чего происходит распределение воздушных
потоков и температур по контуру пещеры. Темпе-
ратура – один из самых важных параметров си-
стемы мониторинга, позволяющих отслеживать и
контролировать температурные условия в зоне
отрицательной микроклиматической темпера-
турной аномалии, зоне переходных и положи-
тельных температур. Многолетний тренд измене-
ния температуры показывает, что в периоды по-
вышения температуры воздуха (весенне-летний

период) на поверхности происходит повышение
температуры в гротах зон отрицательных и пере-
ходных температур.

Регулирование естественного воздушного по-
тока в пещере проводится на основе существую-
щего регламента проветривания, разработанного
в 2008 г., при котором в тёплый и холодный пери-
оды используются разные режимы проветрива-
ния (на основе закрытия/открытия дверей).
Устойчивость оледенения пещеры выражается в
динамическом равновесии поступления и расхо-
да тепла в пещере. Установившееся динамиче-
ское равновесное состояние оледенения может
быть нарушено при изменениях внешнего клима-
та, притока воды в пещеры, строения полостей.
Изменение внешней температуры воздуха отра-
жается на оледенении через изменение в пещере
запаса холода: потепление в весенне-летний пе-
риод приводит к уменьшению зоны сезонного

Рис. 1. План Кунгурской Ледяной пещеры с изолиниями температуры воздуха в летний период 2022 г.: 1 – контур пе-
щеры; 2 – зона постоянного оледенения; 3 – зона сезонного оледенения.
Fig. 1. Plan of the Kungur Ice Cave with air temperature contours in summer 2022: 1 – the contour of the cave; 2 – zone of per-
manent glaciation; 3 – zone of seasonal glaciation.
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оледенения, похолодание в осенне-зимний пери-
од – к её увеличению. Направленное изменение
температуры воздуха в течение длительного пери-
ода времени способствует переходу температур-
ных условий в пещере на новую ступень, что ведёт
к смещению границ сезонного оледенения в по-
лости. При похолоданиях запас холода в пещере
увеличивается и границы сезонного оледенения
смещаются в глубину полости; при потеплениях
запас холода уменьшается и границы перемеща-
ются к выходу (Кадебская, 2008). Ежегодно рас-
считывается годовой, летний и зимний баланс
массы льда, который определяется как соотноше-
ние увеличения и уменьшения мощности ледя-
ных отложений в пещере. В настоящее время в
Кунгурской Ледяной пещере наибольшая потеря
льда зафиксирована в зимний период, летом же
потери минимальны.

Отработанная годами система мониторинга
позволяет создать оптимальную среду в гротах
Кунгурской Ледяной пещеры, которая способ-
ствует поддержанию пещеры в устойчивом состо-
янии, сохранению снежно-ледяных образований
(натёчных образований и различных видов кри-
сталлов), росту и увеличению продолжительно-
сти их существования, сохранению границ посто-
янного многолетнего оледенения. Зона постоян-
ного оледенения сохраняется в радиусе 200 м,
начинается во входной части пещеры (грот Брил-
лиантовый и Старый вход) и заканчивается в гро-
те Крестовый и проходе Горе Толстякам и Высо-
ким (см. рис. 1).

ПОСТАНОВКА ПРОБЛЕМЫ
Для Кунгурской Ледяной пещеры можно вы-

делить два типа воздействия: природное (есте-
ственное) и антропогенное, которые приводят к
преобразованию её качественных характеристик.
Природное воздействие на пещеру обусловлено
влиянием внешнего климата и его наиболее важ-
ных характеристик, таких как температура и
влажность воздуха, скорость и направление ветра.
Антропогенное воздействие связано с эксплуата-
цией пещеры. Кунгурская Ледяная пещера с дав-
них пор посещалась и использовалась человеком.
Люди не только осматривали пещеру, но и стара-
лись преобразовать, приспособить её для без-
опасного и удобного посещения. С развитием
экскурсионного дела (с конца позапрошлого ве-
ка, когда жители села Банное, ныне Филипповка,
начали водить в пещеру приезжих) пещера стала
объектом всё более возрастающего влияния со
стороны человека, поскольку рост посещаемости
выдвигал всё новые требования к её доступности
(благоустройству) (Андрейчук, Дорофеев, 1995).

Можно выделить несколько уровней антропо-
генного воздействия на Кунгурскую Ледяную пе-
щеру. В одном случае человек выступает как пре-

образователь, то есть вносит технические и инже-
нерные изменения в процессе эксплуатации
пещеры – обустройство входного и выходного
тоннелей, расчистка проходов от глины и облом-
ков, снятие кровли низких ходов с помощью бу-
рения шпуров и взрывов, сооружение защитных
стенок и многочисленных крепей, установка си-
стемы освещения. Это такие работы, которые не-
посредственно влияют на изменение микрокли-
матических параметров пещеры и её морфомет-
рию, а также приводят к развитию своеобразной
биоты (например, ламповой флоры). Сюда же
входит и регулирование проветривания пещеры
через открытие дверей и устья вентиляционной
скважины, что очень сильно влияет на состояние
оледенения в пещере.

Второй уровень воздействия, когда человек
выступает как физический, химический и биоло-
гический источник изменений физического и
экологического режима, что приводит к загрязне-
нию отдельных компонентов подземной среды
(воды, воздуха, горных пород и отложений пеще-
ры, включая лёд). К такому типу воздействия
можно отнести привнос органического и неорга-
нического материала (мусора), чуждых бактерий
или других организмов, выделение углекислого
газа (СО2), а также тепловое воздействие. Если
первые два типа загрязнения очевидны, то стоит
рассмотреть подробно последние два.

Выделение углекислого газа посетителями или
работниками – один из видов химического за-
грязнения пещеры. В рамках мониторинговых
исследований в Кунгурской Ледяной пещере бы-
ли проведены сезонные наблюдения за измене-
нием уровня СО2 в некоторых гротах, а также оце-
нено влияние экскурсантов на газовый состав
воздуха (Казанцева, Красиков, 2017). Сезонные
измерения СО2 показали, что прежде всего кон-
центрация газа зависит от изменения температу-
ры воздуха в гротах и на поверхности: в зимнее
время концентрация низкая (220–290 ppm), что
связано с зимним проветриванием, а в летнее –
повышенная (1050–1490 ppm), поскольку летом
проветривания нет. Прослежена зависимость
между численностью посетителей и концентра-
цией углекислого газа в гротах Кунгурской Ледя-
ной пещеры: пики максимального содержания
СО2 в воздухе пещеры возникают после посеще-
ния наибольшего количества людей. При этом
содержание углекислого газа не превышает пре-
дельно допустимые концентрации (5000 ppm), ни
в летний, ни в зимний периоды.

Оборудование пещеры для экскурсионного
посещения предполагает нахождение в ней боль-
шого количества экскурсантов. Люди выделяют
тепло, количество которого зависит как от при-
родных факторов (температура и влажность воз-
духа), так и от некоторых индивидуальных осо-
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бенностей человека (его размеры, скорость дви-
жения, частота дыхания, одежда и т.д.), и
варьирует в широких пределах. Влияет ли выде-
ляемое тепло на изменение микроклиматических
параметров пещеры? В.С. Лукин в 1950-х годах
предложил методику расчёта влияния посещаемо-
сти и осветительных приборов на изменение тепло-
вого баланса в пещере (Лукин, 1962). О.И. Кадеб-
ская скорректировала данные с учётом выделе-
ния тепла экскурсантов и осветительных
приборов (Кадебская, 2004). В 2000-х годах был
выполнен расчёт общего количества тепла, выно-
симого из пещеры (холодный период), и притока
тепла в пещеру (тёплый период) с учётом разных
показателей (количество тепла, идущее на нагре-
вание атмосферного воздуха, поступающего в пе-
щеру; охлаждение, вызванное уменьшением
плотности восходящих потоков воздуха; количе-
ство теплоты, поглощающейся в процессе испа-
рения воды и льда; приток тепла в пещеру от ра-
боты электроосветительного оборудования; при-
ток тепла от прохождения экскурсантов в пещере;
компенсация теплопритока из глубины земли в
части пещеры, ограниченной нулевой изотер-
мой) (Кадебская, 2004). Средняя продолжитель-
ность периода, в который происходит вынос теп-
ла из пещеры, когда температура внешнего возду-
ха ниже 5°С, составляет 203 суток. В это время
приток тепла от прохождения экскурсантов в пе-
щере составляет 26.2 МДж. В тёплый период на-
чинается приток тепла в пещеру, когда средняя
температура внешнего воздуха поднимается вы-
ше 5°С, средняя продолжительность периода рав-
на 162 суткам. Средний приток тепла от прохож-
дения экскурсантов за этот период в пещере ра-
вен 31.0 МДж. Преимущественно в тёплый
период посещаемость сказывается на тепловом
состоянии пещеры. Но прямых оснований и ис-
следований, доказывающих, что количество экс-
курсантов влияет на масштабы оледенения в пе-
щере, нет, как нет и данных об изменении темпе-
ратуры в гротах пещеры при посещении туристов.
В данной статье сделана попытка оценить влия-
ние туристов и выделяемого ими тепла на микро-
климатические характеристики, в частности тем-
пературу, в гротах Кунгурской Ледяной пещеры.
А поскольку сохранение и образование снежно-
ледяных образований зависит от микроклимата
пещеры, то оценено влияние туристического по-
тока на изменение оледенения в пещере.

МЕТОДИКА ИССЛЕДОВАНИЙ

Для изучения выбраны два грота (Бриллианто-
вый и Данте) в зоне отрицательных температур
(среднегодовая температура воздуха ниже –1°С),
находящиеся в привходовой части пещеры на
расстоянии 40 и 106 м соответственно, от входа в
пещеру, где снежно-ледяные образования сохра-

няются круглый год (см. рис. 1). Для оценки вли-
яния посетителей на микроклимат пещеры не-
прерывно в течение двух недель (с 24 июня по
8 июля 2022 г.) во время проведения на террито-
рии города Кунгур фестиваля воздухоплавания
“Небесная ярмарка” (25 июня – 2 июля) записы-
вали значения температуры каждую минуту. В
этот период обычно наблюдается большой поток
туристов в пещеру, следовательно, это наиболее
показательный период для изменения микрокли-
матических параметров.

Для непрерывной записи температуры воздуха
в пещере использовали датчики температуры
HOBO Water Temp Pro v220. В гроте Бриллианто-
вый датчик установлен непосредственно над экс-
курсионной площадкой в 8 м от входа в грот, на
высоте 2.5 м. В гроте Данте логгер также установ-
лен над экскурсионной тропой в 8.5 м от входа в
грот на высоте 2 м. На основе данных наблюде-
ний метеостанции “MeteoscanPro 923”, установ-
ленной на территории Кунгурской лаборатории-
стационара ГИ УрО РАН, оценивали синоптиче-
ские условия (температура на поверхности). До-
полнительно у ООО “Сталагмит”, который на ос-
нове лицензии предоставляет экскурсионные ту-
ристические услуги, запросили данные о
количестве посетителей и времени заходов групп
в период измерений.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

Большую роль в формировании воздушных
потоков и температурного режима пещеры игра-
ют входной и выходной тоннели, а также верти-
кальные полости, через которые происходит воз-
духообмен между пещерой и атмосферой. На ос-
нове температурных показателей, полученных за
двухнедельный период наблюдений, построены
графики соотношения температуры на поверхно-
сти и в гротах пещеры, которые расположены в
привходовой части (рис. 2).

В привходовой части пещеры микроклимат
изменчив и характеризуется резкими колебания-
ми температуры: при повышении температуры на
поверхности температура в гротах пещеры тоже
увеличивается, при понижении, соответственно,
наоборот. Средняя температура на поверхности в
период с 24 июня по 8 июля 2022 г. составляла
+14.4°C, в гроте Бриллиантовый – –0.6°C, в гроте
Данте – –0.2°C. Разница температур на поверх-
ности и в пещере уменьшается при движении
внутрь карстового массива. Хорошо выражены и
суточные колебания температуры в пещере: в
ночное время отмечена тенденция к понижению
температуры.

В летний период в пещере соблюдается такой
режим, при котором все шлюзовые двери входно-
го и выходного тоннелей закрыты и привнос теп-
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ла с поверхности возможен лишь через органные
трубы, трещины массива. В это время разрешён-
ная туристическая пропускная способность со-
ставляет 25 человек в один заход при интервале
заходов в 15 мин. За исследуемый период Кунгур-
скую Ледяную пещеру посетило более десяти ты-
сяч человек. Максимальное прохождение людей
зафиксировано в день открытия фестиваля возду-
хоплавания – 25 июня и составило 1314 человек (в
это время режим работы пещеры был продлён).
Минимальное количество людей (459) посетило

пещеру 28 июня. За один заход за весь период пе-
щеру посещало от 1 (индивидуальная экскурсия)
до 25 человек.

Температура тела – комплексный показатель
теплового состояния организма человека. За нор-
мальную температуру тела условно принимают
температуру в подмышечной впадине здорового
человека в 17 часов дня (36.4–36.8°C) (Анисимо-
ва, 2007). Температура тела каждого человека в
течение дня колеблется в небольших пределах,
оставаясь в диапазоне от 35.5 до 37.2°C для здоро-

Рис. 2. Соотношение температуры воздуха на поверхности и в гротах Кунгурской Ледяной пещеры: а – грот Брилли-
антовый; б – грот Данте; 1 – температура на поверхности; 2 – температура в гроте.
Fig. 2. Correlation of air temperature on the surface and in the grottoes of the Kungur Ice Cave: a – Brilliantovy Grotto; б –
Dante Grotto; 1 – surface temperature; 2 – temperature in the grotto.
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вого человека (Кошкин и др., 2021). Даже незна-
чительные колебания температуры тела играют
важную роль в изменениях биоритмических
функций организма. Сохранение температуры
тела в пределах нормы – необходимое условие
жизнедеятельности человека. Оптимальный теп-
ловой режим, обеспечивающийся за счёт тепло-
продукции человека и тепловым состоянием сре-
ды, называется тепловым комфортом. Подземная
среда не обеспечивает комфортных условий. Че-
ловек вынужден поддерживать тепловое равнове-
сие за счёт физической и химической терморегу-
ляции организма, одевать тёплую одежду, по-
скольку наш природный термостат слабо
приспособлен к таким условиям, так как в боль-
шинстве случаев температура человеческого тела
значительно превышает температуру подземной
атмосферы. В воздухе теплопередача происходит
тремя путями: излучением (45%), теплопровод-
ностью (35%), испарением пота и нагревом вды-
хаемого воздуха (20%) (Дублянский, 2000).

Чтобы оценить влияние экскурсантов на мик-
роклиматические характеристики пещеры, по-
строены графики изменения температуры при
прохождении экскурсий (учитывали время захода
группы в пещеру) за весь период исследования и
в дни максимальной и минимальной нагрузки
(рис. 3–5). На графиках отчётливо прослеживает-
ся тенденция повышения температуры в дневное
время при посещении пещеры туристами, между
заходами в пещеру и в вечернее и ночное время
температура падает. В то же время величина до-
стоверности аппроксимации (см. рис. 3) мала
(R2 = 0–0.02) и указывает на отсутствие зависи-
мости между величинами. В гроте Бриллианто-
вый примерно через 11–15 минут после экскур-
сантов поднимается температура, а через 4–8 ми-
нут температура понижается. Для грота Данте
характерно повышение температуры через 15 ми-
нут после остановки здесь туристов, а примерно
через 7–12 минут температура снова опускается.
В ночное время температурный режим в обоих
гротах восстанавливается.

Учитывая, что перед экскурсией во входном
тоннеле для экскурсантов проводится краткий
инструктаж о мерах безопасности и поведении в
пещере, время захода в грот Бриллиантовый сме-
щается на 5 минут. В грот Данте посетители попа-
дают через 10 минут после общего захода в пеще-
ру. Следовательно, меняется время повышения
температуры в гротах после экскурсии: в гроте
Бриллиантовый оно составляет 6–10 минут, в
гроте Данте – 5 минут. Возможно, пики посеще-
ния сдвинуты из-за положения датчиков (бли-
зость кровли гротов), количества экскурсантов в
группе и минимального движения воздушных по-
токов в пещере в летний период, за счёт которого
практически отсутствует перемешивание возду-
ха, выдыхаемого экскурсантами и подземной ат-

мосферой. Отмечено, что положение экскурси-
онной группы зависит от экскурсовода, то есть
одна группа может стоять в центральной части
грота или непосредственно под датчиком, дру-
гая – в отдалении. Иногда туристы задерживают-
ся и отстают от группы, чтобы сделать фото, по-
этому время нахождения туристов в гротах меня-
ется. Период понижения температуры остаётся
прежним.

Проанализировав данные отдельно по гротам,
заходам в пещеру и изменениям микроклимата,
установили, что независимо от количества тури-
стов в группе температура в гротах повышается
максимум на 0.1–0.2°C или же остаётся неизмен-
ной, а местами отмечено и понижение температу-
ры на 0.1°C.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Исследуемые гроты (Бриллиантовый и Данте)

входят в зону постоянных отрицательных темпе-
ратур, где ледяные образования присутствуют в
течение всего года. Так, в летний период с
24 июня по 8 июля в гроте Бриллиантовый темпе-
ратура изменялась от –0.8 до 0.0°C, в гроте Данте –
от –0.5 до +0.5°C. Полученные результаты пока-
зали, что влияние посетителей на изменение в
летний период микроклимата Кунгурской Ледя-
ной пещеры невелико. Повышение температуры
в течение суток в гротах на 0.1–0.2°C никак не мо-
жет повлиять на общий микроклиматический
фон пещеры и, соответственно, отразиться на ко-
личестве льда и масштабе оледенения. Саморегу-
ляция температуры после прохождения экскурси-
онной группы происходит в течение нескольких
минут в дневное время, а ночью она полностью
восстанавливается до тех пределов, которые были
в утреннее время до открытия пещеры, с колеба-
ниями в несколько десятых долей градуса, в зави-
симости от поверхностных условий.

Основную роль в изменении температурных
показателей воздуха пещеры играют колебания
температуры на поверхности, когда тёплые воз-
душные потоки проникают через трещины и вер-
тикальные полости массива. Сравнивая данные
тёплого летнего периода (июнь–август) в 2021 и
2022 гг. (табл. 1), наблюдаем тенденцию к повы-
шению температуры на поверхности на 1.8°C: в
2021 г. средняя температура на поверхности со-
ставляла +20°C, в 2022 г. – +21.8°C. Такое изме-
нение не могло не отразиться на температурном
режиме в пещере: в этот период в гротах Брилли-
антовый и Данте температура повысилась на
0.3°C (было –0.7 и –0.5°C, стало –0.4 и –0.2°C).
Количество посетителей с июня по август соста-
вило в 2021 г. 50 тыс., в 2022 г. – почти 60 тыс. че-
ловек, наибольший приток туристов зафиксиро-
ван в июле. Согласно летнему режиму экскурси-
онной деятельности группы заходили в пещеру
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каждые 15 минут, максимальное количество лю-
дей в группе 25 человек.

В то же время в гротах пещеры отмечается тен-
денция повышения температуры воздуха от нача-
ла летнего периода к его завершению (табл. 2):
в гроте Бриллиантовый температура воздуха с
‒1.1°C (июнь 2022 г.) повысилась до –0.4°C (ав-

густ), в гроте Данте температура изменилась с
‒0.8 до –0.3°C. Количество же посетителей также
увеличивается: если в июне Кунгурскую Ледяную
пещеру посетило около 16 тыс. человек, то в авгу-
сте уже 18 тыс. человек. Стоит отметить, что в
июне изменение температуры в гротах от начала
месяца к его концу было в пределах 0.5–0.7°C, а в

Рис. 3. Тенденция изменения температуры воздуха в гротах Кунгурской Ледяной пещеры при посещении пещеры ту-
ристами за весь период наблюдений (24 июня – 8 июля): а – грот Бриллиантовый; б – грот Данте.
Fig. 3. Air temperature trend in grottoes of the Kungur Ice Cave when tourists visit the cave for the entire observation period
(24 June–8 July): a – Brilliantovy Grotto; б – Dante grotto.
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августе –0.1°C. В июне чётко прослеживается
связь между температурой воздуха в пещере и на
поверхности (r = 0.79, при rcrit = 0.45 при α = 0.01,
R2 = 0.62), связь между количеством туристов и

температурой воздуха в пещере в гротах статисти-
чески незначима (r = 0.43, R2 = 0.18). В августе
связь между параметрами отрицательна (r = –0.03...
–0.05), в это время карстовый массив достиг

Рис. 4. Микроклиматические изменения в гротах Кунгурской Ледяной пещеры в день максимальной загруженности
(25.06.2022): а – грот Бриллиантовый; б – грот Данте; 1 – количество посетителей; 2 – температура в гроте.
Fig. 4. Microclimatic changes in the grottoes of the Kungur Ice Cave on the day of maximum workload (25.06.2022): a – Bril-
liantovy Grotto; б – Dante grotto; 1 – the number of visitors; 2 – temperature in the grotto.
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Таблица 1. Средние данные по температуре воздуха и количеству посетителей за тёплый летний период (июнь–
август) 2021–2022 г.

Температура на 
поверхности (средняя), °С

Температура в гроте (средняя), °С Количество посетителей, 
тыс. челБриллиантовый Данте

2021 +20 –0.7 –0.5 50072
2022 +21.8 –0.4 –0.2 56286
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устойчивой температуры, поэтому колебания её в
гротах несущественны и влияние температуры
воздуха на поверхности и посетителей на измене-
ние микроклимата пещеры также невелико. Для
сравнения, во время пандемии в мае 2020 г. ни
один человек не посетил пещеру. В это время су-
точные колебания температуры воздуха в гротах
Бриллиантовый и Данте составили 0.1°C, средняя
температура в гроте Бриллиантовый была –0.9°C,
Данте – –0.7°C, при этом средняя температура
воздуха на поверхности за май зафиксирована на
уровне +13.3°C.

Оценка динамики изменения оледенения в
Кунгурской Ледяной пещере позволяет заклю-
чить, что в течение года происходят и прирост и
потеря льда. В летнее время часть льда в некото-
рых гротах зоны постоянных отрицательных тем-

ператур (Бриллиантовый, Данте) тает, а, напри-
мер, в гротах зоны переходных температур (Кре-
стовый), наоборот, нарастает. Как показывают
многолетние мониторинговые исследования,
границы постоянного оледенения остаются неиз-
менными, а наибольший вклад в абляцию вносит
испарение снежно-ледяных образований в зим-
ний период, а не их таяние в летнее время.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Увеличение посещаемости туристическими
группами Кунгурской Ледяной пещеры в летний
период (июль) незначительно влияет на измене-
ние микроклиматических параметров, а также на
оледенение. Проанализированные данные в двух
гротах зоны постоянных отрицательных темпера-

Рис. 5. Микроклиматические изменения в гротах Кунгурской Ледяной пещеры в день минимальной загруженности
(28.06.2022): а – грот Бриллиантовый; б – грот Данте; 1 – количество посетителей; 2 – температура в гроте.
Fig. 5. Microclimatic changes in the grottoes of the Kungur Ice Cave on the day of minimum workload (28.06.2022): a – Bril-
liantovy grotto; б – Dante grotto; 1 – the number of visitors; 2 – temperature in the grotto.
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тур (Бриллиантовый и Данте) и постоянного оле-
денения показали, что даже при максимальной
туристической нагрузке (825–925 человек в день
и более) температура в течение дня не изменяется
или поднимается на 0.1–0.2°C, а иногда и пони-
жается. Последнее как раз может указывать на то,
что человеческий фактор не влияет на изменение
температурного режима пещеры. При этом время
восстановления температуры после прохождения
каждой группы туристов в дневное время дости-
гает 4–12 минут, в ночное время температура сни-
жается и температурный режим полностью вос-
станавливается.

Изменение внешней температуры воздуха от-
ражается на оледенении через изменение в пеще-
ре запаса холода, но не от посетителей. Остановка
туристических групп в летний период в первых
двух гротах (Бриллиантовый, Полярный) запре-
щена, в гроте Данте из-за большого объёма гале-
реи влияние туристов на снежно-ледяные образо-
вания отсутствует. Постоянный контроль за
снежно-ледяными образованиями и их объёмами
показывает, что изменение состояния ледяных
образований происходит в зимний период за счёт
испарения, а не за счёт таяния в летний период.

Основное влияние на микроклимат пещеры
оказывают поверхностные условия, на это указы-
вают высокие значения коэффициента корреля-
ции между температурой воздуха в пещере и на
поверхности (r = 0.79). Наблюдается повышение
температуры воздуха на поверхности и в гротах
пещеры от начала летнего сезона к его оконча-
нию. Туристический поток также растёт, но в пе-
щере к этому времени устанавливаются такие
условия, при которых температура воздуха в тече-
ние месяца изменяется на 0.1°C и влияние тури-
стов на температурный режим и оледенение ми-
нимально.

Кунгурская Ледяная пещера – уникальный
природный объект регионального значения, ис-
пользуемый для массового экскурсионного посе-
щения. На протяжении более 70 лет она изучается
специалистами и поэтому несёт значительную
информационную нагрузку и также обладает
большой эстетической ценностью. Исследова-
ния, проведённые авторами, обосновали необхо-
димость следить за температурным режимом

Кунгурской Ледяной пещеры, контролировать
доступ воздуха через шлюзовые двери, что создаёт
условия для сохранения и восстановления снеж-
но-ледяных образований, а также в условиях ак-
тивной туристической нагрузки позволяет вести
подсчёт, определять и регулировать оптимальное
количество туристов, чтобы не навредить есте-
ственной среде пещеры.
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The Kungur Ice Cave is visited by thousands of tourists every year, so the question of anthropogenic influence
on changing its state is acute. Snow and ice formations are the main attraction of the cave. From the moment
of discovery and improvement of the cave, the thickness of glaciation began to depend not only on natural,
but also on technical and anthropogenic conditions. First, this is a change in the temperature of the outside
air, the annual rise of underground and surface waters (the Sylva River), the construction of inlet and outlet
tunnels, artificial ventilation, and the number of tourists. To assess the impact of the f low of tourists on the
microclimatic characteristics of the Cave, the staff of the Kungur Stationary Laboratory conducted research
during the period of maximum anthropogenic load in the summer of 2022. The data analyzed in this article
made it possible to clarify that the existing tourist load has an insignificant impact on the microclimate of the
Cave. After the passage of each group of tourists, the air temperature in the grottoes slightly increases (by a
maximum of 0.1–0.2°C) but is restored during the daytime within 4–12 minutes, and at night the tempera-
ture regime is completely restored. The maximum tourist load per day is 825–925 people or more, depending
on the operating mode of the Cave. Thus, the visiting regulations and the allowed throughput of the cave are
currently chosen correctly. The number of tourists is not so large as to limit the visit to the Cave to protect the
ice formations, especially since the first-year ice is renewed every winter.

Keywords: Kungur Ice Cave, microclimate, glaciation, anthropogenic impact, thermal pollution
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ВВЕДЕНИЕ
Морской лёд – один из ключевых компонен-

тов климатической системы Земли. В среднем за
год он покрывает около 25 млн км2 с сезонными
колебаниями ±3 млн км2, что составляет 7.2 ±
± 0.8% площади Мирового океана (Котляков,
2012). В глубоководных районах океана образова-
ние морского льда может инициировать глубоко-
водную конвекцию, которая обеспечивает верти-
кальный обмен химическими веществами и по-
полнение поверхностных вод питательными
веществами и кислородом (Comiso, 2016). Сокра-
щение арктического ледяного покрова – один из
самых ярких показателей продолжающегося из-
менения климата (Landrum, Holland, 2020). На-
ряду с уменьшением ледяного покрова, как по ле-
довитости, так и по толщине (Stroeve, Notz, 2018;
Шалина, 2021), сокращается площадь многолет-
них льдов (Tschudi et al., 2020), а сезон таяния рас-
ширяется (Meleshko et al., 2020). К причинам про-
исходящих изменений ледяного покрова иссле-
дователи относят повышение температуры
океана (Dai et al., 2019), перенос тепла океаном
(Beer et al., 2020), атмосферный перенос (Bintanja
et al., 2011), инсоляционный фактор (Федоров,
2020). Региональные особенности изменений ле-
дяного покрова имеют большое значение при
планировании любой активности в Арктической
зоне, так как эти изменения существенно влияют
не только на водные экосистемы (Maslanik et al.,

2011), а без анализа и прогноза ледяного покрова
невозможно обеспечение безопасной народнохо-
зяйственной деятельности на морских и при-
брежных территориях.

В настоящее время для наблюдения за льдом и
определения его параметров используется целый
комплекс технологий, позволяющих получать
спутниковые снимки различного типа, строить
диагностические ледовые карты, а также прогно-
зировать динамику льдов на основе численных
моделей. Микроволновые измерения вследствие
своей всепогодности и независимости от солнеч-
ного освещения позволяют восстанавливать па-
раметры ледяного покрова круглый год практиче-
ски независимо от облачности (Шалина, 2021).

Юго-восточная часть Баренцева моря облада-
ет уникальным набором океанографических, гид-
робиологических и климатологических парамет-
ров. Именно поэтому она выделяется как отдель-
ный географический регион – Печорское море,
являющееся окраинным морем Полярного бас-
сейна (Гидрометеорологические…, 1990). Пло-
щадь его акватории 81263 км2, наибольшая глуби-
на 210 м.

Из-за недостатка данных и повышенного вни-
мания к Баренцеву, а не внутреннему Печорско-
му морю, количество исследований, посвящён-
ных изучению изменчивости ледяного покрова
Печорского моря, крайне ограничено (Гидроме-
теорологические …, 1990; Lundhaug, 2002; Печор-
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ское …, 2003; Ogorodov et al., 2005; Зубакин и др.,
2015; Рябченко и др., 2020; Заболотских и др.,
2021). Сведения о ледовых явлениях в Печорском
море собраны в трудах, изданных Государствен-
ным океанографическим институтом СССР
(Гидрометеорологические…, 1990), где описаны
различные статистические характеристики ледо-
вых процессов, происходящих в Печорском море,
по материалам авиаразведок, судовых измерений,
проводимых на береговых станциях и постах за
период вплоть до 1985 г. Средние характеристики
состояния ледяного покрова моря в последние
десятилетия в зависимости от суровости зимних
условий приведены в отчете (Рябченко, 2020). По
данным отчёта в XXI в. в Печорском море отсут-
ствовали суровые зимы, 25% зим были мягкими,
а 65% – умеренными.

Сезонная и региональная изменчивость спло-
чённости морского льда Печорского моря по дан-
ным радиолокаторов с синтезированной аперту-
рой на спутниках Earth Resources Satellite с 1994
по 1998 г. была рассмотрена в работе (Lundhaug,
2002). Динамика морского льда в Печорском мо-
ре зимой 2019/20 г. изучалась на основе спутнико-
вых и модельных данных в работе (Заболотских и
др., 2021). Проведённый в работе анализ позво-
лил сделать вывод, что главной причиной нети-
пично молодого состава льдов к концу зимы
2019/20 г. и разрушения ледяного покрова на ме-
сяц раньше, чем традиционно в мягкие зимы, бы-
ли сильные Северо-Атлантические циклоны, со-
провождавшиеся развитием над Печорским мо-
рем штормовых ветров и положительными
аномалиями температуры воздуха.

Г.К. Зубакин в своей работе (Зубакин и др.,
2015) проводил исследования динамических ха-
рактеристик дрейфа морского льда Печорского
моря и течений на основании среднесуточных
данных с притопленных буйковых автономных
станций за период 2001–2003 гг. В результате ис-
следований обнаружена корреляционная связь
между течениями на горизонте 2 м, ветровым воз-
действием и дрейфом льда. Работа (Ogorodov et
al., 2005) посвящена изучению воздействия арк-
тических льдов на морское дно и прибрежные
территории на примере Печорского моря по дан-
ным гидроакустической системы SONIC-2 и из-
мерений, проводившихся на берегу моря. До на-
стоящего времени многие аспекты динамических
характеристик морских льдов в данном районе
оставались неисследованными, либо базирова-
лись на редких данных натурных наблюдений ле-
довитости моря или данных ледовых наблюдений
авиаразведок, которые проводились с 1914 г. С
1966 г. при составлении ледовых карт стали ак-
тивно использоваться спутниковые данные
(Фролов, Гудкович, 2007). Из последних опубли-
кованных работ можно выделить (Lundhaug,
2002; Заболотских и др., 2021), в которых были

использованы данные об изменчивости сплочён-
ности морского льда Печорского моря, получен-
ные с помощью спутникового зондирования (ра-
диолокации и радиометрии). Однако Lundhaug
анализирует данные с 1994 по 1998 г., а Заболот-
ских рассматривает данные за сезон 2019/20 г.,
что не даёт представления о многолетней измен-
чивости ледяного покрова в акватории.

Поскольку Баренцево море является переход-
ной областью между Северной Атлантикой и
Арктическим бассейном, оно играет важную роль
в водообмене между ними. Иногда при анализе
гидрометеорологических условий Баренцева мо-
ря на основании анализа распределения различ-
ных океанографических и гидрометеорологиче-
ских параметров выделяются отдельные районы с
похожими условиями. Такой подход, например,
был применён в работах (Шелкова, 2003; Skjoldal
et al., 2019; Skagseth et al., 2020). В работе (Skagseth
et al., 2020) описано разделение акватории Барен-
цева моря на районы с различными температур-
ными режимами на глубинах 0–30 и 100–200 м.
В монографии (Шелкова, 2003) описано разделе-
ние Баренцева моря на пять районов для анализа
ветро-волнового режима Баренцева моря, а в
каждом районе для последующего статистическо-
го анализа выделено несколько областей, пред-
ставляющих особый интерес. В работе (Skjoldal
et al., 2019) Баренцево море разделяли на 15 райо-
нов на основании различий в топографии дна.

В нашей работе акватория Баренцева моря для
анализа была разделена на 4 района, существенно
различающиеся по температуре поверхности:
первый – северо-западный (средняя температура
в июле 6°C, в сентябре 3°C); второй – северо-во-
сточный (средняя температура в июле 3°C, в сен-
тябре 0–1°C); третий – юго-западный (средняя
температура в июле 8°C, в сентябре 4°C); четвёр-
тый – юго-восточный (средняя температура в
июле 5°C, в сентябре 3°C).

Для первого, северо-западного района, харак-
терно поступление водных масс из северо-запад-
ной части Норвежского моря. Там поток вод раз-
деляется на Западно-Шпицбергенское течение,
втекающее в Арктический бассейн через пролив
Фрама, и Нордкапское течение, втекающее в Ба-
ренцево море между о. Медвежий и Скандинав-
ским полуостровом. В прикромочных ледовых
зонах к северу и северо-востоку от Шпицбергена
верхняя часть атлантических вод охлаждается и
распресняется в процессе взаимодействия с атмо-
сферой и ледяным покровом (Иванов и др., 2014).
В итоге часть атлантических вод трансформиру-
ется в поверхностную Арктическую водную массу
с низкими температурами и пониженной солёно-
стью. Глубинная часть вод с положительной тем-
пературой и высокой солёностью, которую при-
нято называть фрамовской ветвью атлантической
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воды, вместе с трансформированным верхним
слоем переносятся пограничным течением в ге-
неральном направлении на восток вдоль конти-
нентального склона Евразии.

Второй район характеризуется холодными
арктическими водными массами. Часть этих вод-
ных масс поступает в Баренцево море с севера, че-
рез желоба Виктория и Франц-Виктория, распо-
ложенные между архипелагами Шпицберген и
Землёй Франца-Иосифа, а также с северо-восто-
ка через желоб Святой Анны в северной части
Карского моря и проливом между Землей Фран-
ца-Иосифа и Новой Землей (Lind, Ingvaldsen,
2012).

Третий и четвёртый районы характеризуются
постоянным притоком тёплых атлантических
вод. Атлантическая вода, поступающая с Норд-
капским течением в Баренцево море, так называ-
емая баренцевоморская атлантическая вода, ока-
зывает сильное отепляющее влияние на водные
массы Баренцева моря (Аrthun et al., 2012). В тече-
ние всего года максимальная температура воды
наблюдается именно в юго-западной части моря.
С июля по октябрь область максимальной темпе-
ратуры распространяется также и на юго-восточ-
ную часть моря. Распространяясь с помощью си-
стемы течений в восточном направлении, тёплые
атлантические воды разветвляются в районе Но-
вой Земли на две ветви: на север, к проливу между
Землёй Франца-Иосифа и Новой Землёй и далее
в восточном направлении, проникая через про-
лив Карские ворота в Карское море. Четвёртый
район отличается от третьего района более низ-
кими средними температурами, меньшими глу-
бинами и дополнительным источником тепла в
виде речного стока реки Печоры. Меньшие глу-
бины приводят к более интенсивному летнему
прогреву.

Существует большое количество исследова-
ний, посвящённых изучению изменений ледяно-
го покрова Арктики за последние десятилетия
под влиянием глобального потепления климата
(Dai et al., 2019; Landrum, Holland, 2020). Однако
работ, посвящённых анализу связи изменений
ледовитости Печорского моря за последние деся-
тилетия с изменениями температуры Баренцева
моря, никто не проводил. Целью данной работы,
кроме анализа ледовитости Печорского моря и
температуры поверхностного слоя четырёх райо-
нов Баренцева моря, было выявление корреля-
ции между этими двумя параметрами. Подобные
исследования по поиску статистически значимых
корреляций гидрометеорологических параметров
и морского льда проводились в работах (Sorteberg,
Kvingedal, 2006; Schlichtholz, Houssais, 2011; År-
thun et al., 2012; Pavlova et al., 2014; Herbaut et al.,
2015; Федоров, 2020).

В работе (Pavlova et al., 2014) проведён корре-
ляционный и регрессионный анализы ледовито-
сти Баренцева моря, температуры поверхности
Баренцева моря и градиентов атмосферного дав-
ления. Высокие значения корреляции между ле-
довитостью Баренцева моря и температурой Ба-
ренцева моря, а также атмосферным давлением и
ледовитостью Баренцева моря за период 1979–
2010 гг. обнаружены в апреле, низкие – в сентяб-
ре. При поиске корреляционных связей между
параметрами, полученными в одно и то же время,
часто не наблюдается значимых коэффициентов
корреляции. В таких случаях в работах выдвигает-
ся гипотеза о том, что один из параметров может
влиять на другой с определённой задержкой, и
корреляционный анализ проводится для пара-
метров с временным сдвигом (так называемым
“временным лагом”).

Корреляционный анализ между площадью
морского льда и температурой поверхности Ба-
ренцева моря с лагом в один год был рассчитан в
работе (Schlichtholz, Houssais, 2011). Оптималь-
ный временнóй лаг в один год определён и в рабо-
те (Arthun et al. 2012), где рассчитывались коэф-
фициенты корреляции между притоком тёплых
атлантических вод и изменчивостью ледовитости
морского льда Баренцева моря. На основе анали-
за модельных значений притока тёплых вод из
Атлантического океана в Баренцево море в работе
установлено, что перенос тепла в западную часть
Баренцева моря влияет на площадь моря, свобод-
ную ото льда. Работа (Sorteberg, Kvingedal, 2006)
посвящена влиянию ветра на ледяной покров на
протяжении недели и более на основании корре-
ляционного анализа. Схожее исследование про-
ведено в работе (Herbaut et al., 2015). В работе
(Федоров, 2020) на основе корреляционного и ре-
грессионного анализов получена оценка роли ин-
соляционного фактора в изменении площади
морского льда в Российской Арктике, а также
учёт сдвига инсоляции по фазе, которые влияли
на межгодовую изменчивость площади льдов.

В задачи настоящей работы входит выявление
влияния температуры Баренцева моря на ледови-
тость Печорского моря без учёта вклада других
гидрометеорологических параметров, так как
температура является одним из важнейших фак-
торов формирования морского льда.

ДАННЫЕ И МЕТОДЫ
В работе использованы данные по среднесу-

точной сплочённости ледяного покрова Арктики,
полученные в университете Бремена с помощью
алгоритма ASI, применённого к измерениям
спутниковых радиометров AMSR-E и AMSR2
(Spreen et al., 2008), доступным с пространствен-
ным разрешением 6.25 на 6.25 км. Точность алго-
ритма ASI зависит от ошибки яркостных темпе-
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ратур, от изменчивости связующих точек и не-
прозрачности атмосферы. Абсолютная ошибка
при 0% сплочённости морского льда составляет
25% и уменьшается с увеличением сплочённости:
при сплочённости 100% она составляет 5.7%. При
в сплочённости льда выше 65% ошибка составля-
ет менее 10% (Spreen et al., 2008).

Данные доступны, начиная с августа 2002 г. по
настоящее время. С октября 2011 г. по август
2012 г. ни один из радиометров не работал, поэто-
му среднесуточные поля сплочённости морского
льда анализировали с июня 2002 г. по декабрь
2022 г., исключая осень, зиму и весну сезона
2011/12 г. Площадь морского льда в ячейке рас-
считана путём умножения площади каждой ячей-
ки сетки на сплочённость морского льда в этой
ячейке. Результирующую площадь льда в Печор-
ском море рассчитывали как сумму ячеек площа-
дей морского льда для области моря. Ячейки со
сплочённостью морского льда меньше 15% не
входили в учёт общей площади Печорского моря.

Масса Печорского моря составлена на основа-
нии географического описания гидронима (По-
становление ЦИК от 28.11.1935). Границы Печор-
ского моря проходят по линии от мыса Костин

Нос (архипелаг Новая Земля) по восточному по-
бережью острова Колгуев, далее от мыса Святой
Нос на восток по Тиманскому берегу континен-
тальной России до Югорского полуострова и ост-
рова Вайгач.

Температура поверхностного слоя океана по-
лучена из базы данных реанализа ECMWF Re-
analysis 5th Generation (ERA5) (Hersbach, 2020),
полученных в рамках проекта Copernicus (Coper-
nicus Climate Change Service). В работе примене-
ны среднесуточные данные реанализа ERA5 с
июня 2002 по декабрь 2022 г., полученные путём
осреднения почасовых данных. Акватория Ба-
ренцева моря была поделена на четыре сектора
для корреляционного анализа между температу-
рой поверхности Баренцева моря и площадью
морского льда Печорского моря (рис. 1): первый
– Северо-западный район; второй – Северо-во-
сточный район; третий – Юго-западный район;
четвёртый– Юго-восточный район.

Лёд в Печорском море формируется в осенний
период (конец октября – начало ноября) и пол-
ностью вытаивает в конце весны – начале лета
(конец мая – начало июня), поэтому ледяной по-
кров в Печорском море имеет сезонный характер,

Рис. 1. Территориальное разделение акватории Баренцева моря на четыре сектора: 1 – Северо-западный район; 2 –
Северо-восточный район; 3 – Юго-западный район; 4 – Юго-восточный.
Fig. 1. Territorial division of the Barents Sea into four sectors: 1 – Northwestern region; 2 – Northeast region; 3 – Southwestern
region; 4 – Southeast.
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многолетнего льда в регионе нет. Под ледовым
сезоном Печорского моря в данной работе пони-
мается промежуток времени от начала образова-
ния льда до его полного вытаивания. Существует
несколько подходов, использующихся при харак-
теристике сезона как “тёплый” или “холодный” в
зависимости от изменчивости ледяного покрова в
данном сезоне. В настоящей работе тёплый и хо-
лодный сезоны определялись по значению сред-
ней площади ледяного покрова за весь сезон и от-
клонений его от среднего значения за весь рас-
сматриваемый период.

Статистический анализ проводился для сред-
немесячных и сезонных данных (средних за се-
зон), с ноября по июнь (исключая месяцы, когда
морской лёд в Печорском море отсутствует).
Среднемесячные данные получены путём осред-
нения за месяц среднесуточных данных. Для рас-
чёта коэффициентов корреляции между темпера-
турой поверхности Баренцева моря и площадью
морского льда Печорского моря была использо-
вана формула для линейной корреляция Пирсо-
на, где коэффициенты корреляции колеблются от
–1.00 до +1.00 (–1.00 означает строгую обратную
корреляцию, +1.00 – строгую положительную
корреляцию, 0.00 говорит об отсутствии корреля-
ции):

(1)

Для определения уровня значимости коэффи-
циента корреляции использовалась формула:

где Т подчиняется распределению Стьюдента с
n-2 степенями свободы, а значение величины t
вычисляется в соответствии с формулой:

(2)

В анализе использовалось среднее по площади
района значение температуры поверхности Ба-
ренцева моря. Изначально рассчитывались коэф-
фициенты корреляции между площадью морско-
го льда Печорского моря и температурой поверх-
ности четырёх районов Баренцева моря с
разными временными лагами. Обнаружено, что
без временнóго лага коэффициенты корреляции
близки к нулю или ниже уровня значимости: тем-
пература поверхности океана влияет на ледови-
тость моря не мгновенно, а по прошествии опре-
делённого промежутка времени. Значения коэф-
фициентов корреляции с лагом в два месяца были
выше уровня значимости и такое запаздывание
было определено как оптимальный временнóй
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лаг. Значения корреляции с другими лагами были
ниже уровня значимости, поэтому в дальнейшем
анализе не рассматривались.

РЕЗУЛЬТАТЫ

Для анализа изменчивости ледяного покрова
Печорского моря построены карты сплочённости
морского льда на акватории моря с июня 2002 по де-
кабрь 2022 г. (за исключением сезона 2011/12 г.).
Изменчивость ледяного покрова анализирова-
лась визуально с использованием построенных
карт. Методика определения дат очищения аква-
тории от морского льда и начала процесса ледо-
образования методом визуального анализа за-
ключалась в анализе временнóго ряда построен-
ных карт сплочённости, позволяющем на основе
наблюдаемой динамики сплочённости морского
льда сделать соответствующие выводы.

В течение зимнего периода льды в море рас-
пространяются с юга на север и с востока на за-
пад, пока не охватывают большую часть аквато-
рии. Замерзание в Печорском море обычно начи-
нается в виде ниласовых льдов в восточной и юго-
восточной частях моря – наиболее распреснён-
ных и мелководных, а именно в районах Печор-
ской, Хайпудырской, Кузнецкой или Паханче-
ской губ. В это же время наблюдается поступле-
ние льда через Новоземельский пролив из
Карского моря. Устойчивый припай ежегодно
устанавливается в бухтах на Новой Земле, вдоль
материковых и островных берегов, у побережья
о. Колгуев, а также в некоторых заливах побере-
жья (Печорская губа, Хайпудырская губа).

Одна из характерных особенностей ледяного
режима Печорского моря – большая межгодовая
и сезонная изменчивость его ледовитости. В сред-
нем, ледообразование в акватории моря начина-
ется в конце октября – начале ноября, но сроки
появления льда и образования сплошного ледя-
ного покрова из года в год сильно колеблются. В
декабре–январе в море наблюдаются полыньи
размером до 200 км. В тёплые сезоны (2004/05,
2007/08, 2008/09, 2014/15 и 2018/19 гг.) размер по-
лыней в несколько раз больше. По результатам
визуального анализа карт сплочённости морского
льда за рассматриваемый период полное очище-
ние акватории ото льда наблюдается в конце
июня (рис. 2), в среднем 24 июня. Процесс ледо-
образования начинается в конце октября – нача-
ле ноября (см. рис. 2), в среднем 5 ноября.

Наибольшая ледовитость Печорского моря
наблюдается в конце зимнего – начале весеннего
периодов. В начале июня лёд ещё присутствует на
некоторых участках акватории, однако к концу
месяца море полностью очищается ото льда, и с
июля по сентябрь ледяной покров отсутствует. В
аномально тёплые и холодные годы ледовитость
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Печорского моря сильно отличается. В холодные
сезоны (2002/03, 2003/04, 2006/07, 2009/10,
2013/14 и 2016/17 гг.) акватория моря была полно-
стью покрыта льдом в среднем около 80 дней (на-
пример, в сезон 2003/04 г. – на протяжении
85 дней). В аномально тёплые годы это значение
сокращается примерно вдвое и составляет всего
40 дней (например, в сезон 2008/09 г. лишь
43 дня).

На рис. 3 показаны среднемесячные значе-
ния площади морского льда в Печорском море
(далее – ПМЛ) с 2002 по 2022 г. с ноября до июня
(с июля по сентябрь в Печорском море ледяной
покров отсутствует). Они дают представление об
изменчивости ледяного покрова Печорского мо-
ря за последние 20 лет.

Ноябрьские значения ПМЛ за рассматривае-
мый период 2002–2022 гг. составляют около 1%
от общей площади акватории (рис. 4). В тёплые
сезоны 2004/05, 2007/08, 2008/09, 2014/15 и
2018/19 гг. в ноябре лёд в Печорском море отсут-
ствует. В декабре и январе морской лёд уже обра-
зуется на значительной площади моря (до 60%),
но из-за большого количества полыней море пол-
ностью не покрывается льдом даже в холодные
зимние сезоны (2002/03, 2003/04, 2006/07,
2009/10, 2013/14 и 2016/17 гг.). В годы с малыми
значениями ПМЛ в декабре наблюдаются малые
значения этого параметра и в другие месяцы (на-
пример, в 2007/08 и 2014/15 гг.). В феврале в боль-
шинстве рассмотренных сезонов море практиче-
ски всегда покрыто льдом, за исключением тёп-
лых сезонов 2007/08, 2018/2019 г., когда ПМЛ
составляла около 25% от общей площади аквато-
рии Печорского моря. Низкие значения ПМЛ в
феврале наблюдаются в 2018 г. (30% площади мо-
ря покрыто льдом). Анализ ПМЛ свидетельствует

о том, что площадь ледяного покрова Печорского
моря наиболее изменчива в январе и феврале
(стандартное отклонение составляет около 8 тыс.
для января и около 15 тыс. для февраля).

Высокие значения изменчивости связаны с
тем, что несмотря на то, что к этому времени лёд
обыкновенно уже полностью покрывает аквато-
рию Печорского моря, в тёплые годы появлялись
протяжённые полыньи (до 400 км), уменьшаю-
щие общее значение ПМЛ. В феврале 2014 г. зна-
чения ПМЛ были выше среднего на 50%. Это свя-
зано с тем, что несмотря на то, что зимний сезон
этого года был тёплым, в Печорском море не на-
блюдалось ни сильных ветров, ни полыней боль-
шего размера (более 50 км2). Полыньи влияют на
изменчивость ПМЛ и в другие месяцы, напри-
мер, в тёплые 2007/08 и 2018/19 гг. в феврале и
марте появлялось много обширных полыней,
уменьшающих ПМЛ. Март и апрель – месяцы с
наибольшей ледовитостью, когда море полно-
стью покрыто льдом, за исключением тёплых лет.
В мае в море начинается процесс таяния (значе-
ние ПМЛ составляет около 35%) и к середине –
концу июня море полностью очищается ото льда.
Минимальные значения ПМЛ в марте, апреле и
мае были отмечены в сезон 2020/21 г. На протя-
жении всех месяцев рассматриваемого периода в
ПМЛ наблюдается отрицательный тренд, кото-
рый соответствует общему потеплению и умень-
шению ледяного покрова Арктики (Dai et al.,
2019; Landrum, Holland, 2020).

По результатам анализа данных аномально
низкая ледовитость Печорского моря отмечалась
в зимние сезоны 2004/05, 2007/08, 2008/09,
2014/15 и 2018/19 гг., а высокая ледовитость была
отмечена в зимние сезоны 2002/03, 2003/04,
2006/07, 2009/10, 2013/14 и 2016/17 гг.

Рис. 2. Даты начала и конца ледообразования за 2002–2022 гг., за исключением сезона 2011–2012 гг. (в номерах дней
от начала года): 1 – дата начала ледообразования в Печорском море, 2 – дата полного очищения акватории ото льда.
Fig. 2. Ice formation start and end dates for 2002–2022, except for the 2001–2012 season (in numbers of days from the beginning
of the year): 1 – the date of the beginning of ice formation in the Pechora Sea, 2 – the date of the complete clearing of the water
area from ice.
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Для анализа изменчивости температуры по-
верхности Баренцева моря (далее – ТПО) постро-
ены карты полей температуры Баренцева моря с
июня 2002 по декабрь 2022 г. Максимальная тем-
пература воды наблюдается в юго-западной части
моря в районе BSO (Barents Sea Opening), южнее
архипелага Шпицберген, где тёплые атлантиче-
ские воды приносятся в Баренцево море. Осенью

и зимой температура колеблется от 0 до +6°C, ле-
том в этом районе наблюдаются температуры
+10…+13°C, в аномально тёплые годы температу-
ра достигает +15°C. С июля по октябрь язык тепла
распространяется также и на акваторию Печор-
ского моря. Относительная мелководность Пе-
чорского моря способствует более интенсивному
летнему прогреву. Дополнительным источником

Рис. 3. Значения площади морского льда за период 2002–2022 гг. с ноября по июнь: 1 – значения площади морского
льда; 2 – линейный тренд площади морского льда; <SIA> – средняя площадь морского льда.
Fig. 3. Sea ice area values for the period 2002–2022 from November to June: 1 – sea ice area values; 2 – linear trend of sea ice
area; <SIA> is the mean of the sea ice area.
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повышения температуры служит речной сток
р. Печоры, влияние которого заметно в июле–ав-
густе в районе Печорской губы.

Корреляционный анализ между ПМЛ Печор-
ского моря и ТПО Баренцева моря был проведён
по методу Пирсона (формула 1). На графиках рас-
пределения корреляции (рис. 5) выделяются не-
сколько секторов с высокой значимостью коэф-
фициентов корреляции: юго-западный, северо-
западный и юго-восточный. Критическое значе-
ние значимости корреляции составило 0.24.

Для ТПО северных секторов Баренцева моря и
ПМЛ Печорского моря за девять месяцев с 2002
по 2022 г. не наблюдалось высоких значений ко-
эффициентов обратной корреляции. Для северо-
западного сектора в январе отмечается корреля-
ция (k) в −0.47, что можно объяснить периодиче-
ским расширением притока тёплых вод в север-
ную часть моря, в район о. Медвежий. В осталь-
ное время значения коэффициентов корреляции
близки к нулю и не являются значимыми. Корре-
ляция между ПМЛ Печорского моря и ТПО Ба-
ренцева моря в южных секторах существенно вы-
ше. Высокие значения коэффициентов обратной
корреляции между ТПО юго-западного сектора
Баренцева моря и ПМЛ Печорского моря наблю-
даются с ноября по февраль: k = –0.6 … –0.73.
В феврале–марте эти значения близки к нулю;
это объясняется тем, что к этому моменту практи-
чески всегда (за исключением тёплых сезонов
2007/08 и 2014/15 гг.) акватория Печорского моря
уже полностью покрыта льдом. С апреля между
ПМЛ и ТПО вновь обнаруживается высокая об-

ратная корреляция. Для юго-восточного сектора
высокие значения коэффициентов обратной кор-
реляции отмечаются в зимний период – в декабре
и составляют –0.51, в январе–марте они близки к
нулю, а затем k = –0.4.

Высокая обратная корреляция между ТПО Ба-
ренцева моря и ПМЛ Печорского моря также на-
блюдается в северо-западном и юго-западном
секторах при анализе сезонной изменчивости
(рис. 6). Высокая обратная корреляция отмечает-
ся для 2006/07 и 2017/18 гг. в северо-западном
(‒0.6 и –0.69 соответственно) и юго-западном
секторах (–0.81 и –0.8 соответственно). В юго-во-
сточном и северо-восточном секторах значения
корреляции не превышают коэффициентов зна-
чимости. Коэффициенты обратной корреляции
для северо-восточного сектора колеблются от
‒0.17 в 2003 г. до –0.22 в 2007 г. В целом значения
обратной корреляции для разных секторов Ба-
ренцева моря хорошо коррелируют с областями
распространения тёплых вод и их средней темпе-
ратурой. В годы с высокой средней температурой
Баренцева моря в юго-западном и северо-запад-
ном секторах (2007/08, 2014/15 и 2018/19 гг.) на-
блюдались низкие значения ПМЛ Печорского
моря.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В работе с использованием спутниковых дан-
ных по сплочённости ледяного покрова и данных
реанализа по температуре поверхности океана
проанализирована изменчивость ледяного по-
крова Печорского моря и температуры поверхно-

Рис. 4. Среднемесячные значения площади морского льда в Печорском море за период 2002–2022 гг.
Fig. 4. Monthly averages of Pechora Sea ice area for the period 2002–2022.
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сти Баренцева моря за период 2002–2022 гг., а
также корреляция между этими двумя параметра-
ми. Замерзание Печорского моря происходит с
юга на север, с востока на запад в конце октября–
начале ноября. В аномально тёплые годы в море
есть полыньи размером до 400 км. Наибольшая
ледовитость моря характерна для конца зимне-

го – начала весеннего сезона, к июню море пол-
ностью очищается ото льда. Низкая ледовитость
Печорского моря отмечалась в зимние сезоны
2004/05, 2007/08, 2008/09, 2014/15 и 2018/19 гг.;
высокая ледовитость отмечена в зимние сезоны
2002/03, 2003/04, 2006/07, 2009/10, 2013/14 и
2016/17 гг. На протяжении всего рассматриваемо-

Рис. 5. Среднемесячные значения температуры поверхности Баренцева моря, площади ледяного покрова в Печорском
море и коэффициента корреляции для разных секторов Баренцева моря с временным лагом в два месяца: 1 – площадь
морского льда; 2 – температура поверхности океана; 3 – коэффициент корреляции между площадью морского льда
Печорского моря и температурой поверхности сектора Баренцева моря.
Fig. 5. Monthly mean values of the Barents Sea surface temperature, Pechora sea ice area and the correlation coefficients for dif-
ferent sectors of the Barents Sea with a time lag of two months: 1 – sea ice area; 2 – sea surface temperature; 3 – correlation co-
efficient between the Pechora sea ice area and the surface temperature of the Barents Sea sector.
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Рис. 6. Сезонные значения температуры поверхности Баренцева моря, площади морского льда Печорского моря и ко-
эффициенты корреляции в разных секторах с временным лагом в два месяца: 1 – площадь морского льда; 2 – темпе-
ратура поверхности океана; 3 – линейный тренд площади морского льда; 4 – линейный тренд температуры поверхно-
сти моря; 5 – коэффициент корреляции между площадью морского льда Печорского моря и температуры поверхности
сектора Баренцева моря.
Fig. 6. Season values of Barents Sea surface temperature, Pechora Sea ice area and correlation coefficients in different sectors with a
time lag of two months: 1 – sea ice area; 2 – sea surface temperature; 3 – linear trend of sea ice area; 4 – linear trend of sea surface
temperature; 5 – correlation coefficient between the Pechora Sea ice area and the surface temperature of the Barents Sea sector.
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го периода наблюдается отрицательный тренд
площади морского льда. Температура Баренцева
моря за рассматриваемый период осенью и зимой
колеблется от 0 до +6°C, летом средняя темпера-

тура в разных частях акватории составляет
+10…+13°C, причём юго-западная часть имеет
более высокую температуру по сравнению с се-
верной и северо-восточной.
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Коэффициенты корреляции были рассчитаны
с временным лагом в два месяца, обусловленным
временем достижения тёплыми водами аквато-
рии Печорского моря. Анализ значений коэффи-
циентов корреляции между ТПО Баренцева моря
и ПМЛ Печорского моря показал, что высокие
значения коэффициентов обратной корреляции
наблюдаются между значениями ТПО северо-за-
падного и юго-западного секторов и ПМЛ (до
‒0.8), корреляция между северо-восточным и
юго-восточным секторами выражена намного
слабее. В октябре наиболее высокая обратная
корреляция наблюдается для северо-западного и
юго-западного секторов (до –0.4). До декабря
корреляция нарастает и достигает максимального
значения для юго-западного сектора (до –0.73),
после чего уменьшается и до марта имеет значе-
ния, близкие к нулю. В апреле значения обратной
корреляции (–0.39 для юго-западного сектора)
вновь растут вплоть до июня.

При анализе сезонной изменчивости высокая
обратная корреляция также между ТПО Баренце-
ва моря и ПМЛ Печорского моря также наблюда-
ется в северо-западном и юго-западном секторах.
Высокие значения отмечаются для северо-запад-
ного (до –0.69) и юго-западного (до −0.81) секто-
ров в 2006/07 и 2017/18 гг. Коэффициенты корре-
ляции для северо-восточного и юго-восточного
секторов не превышали коэффициентов значи-
мости. Значения обратной корреляции для раз-
ных секторов Баренцева моря коррелируют с об-
ластями распространения тёплых вод и средней
температурой. Так, в 2007/08 и 2018/19 гг. с высо-
кой средней температурой Баренцева моря на-
блюдались низкие значения ПМЛ Печорского
моря.
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Variability of the Pechora Sea ice cover and the Barents Sea surface temperature during the season from Oc-
tober to June in 2002–2022 (except the season of 2011/2012) was studied on the basis of satellite observations
and reanalysis ERA5. Influence of the sea surface temperature on the ice cover was also analyzed but without
considering the other hydrometeorological parameters. Areas of the sea ice cover characteristics were calcu-
lated using data on the sea ice closeness obtained from the Advanced Microwave Scanning Radiometer 2
measurements. To analyze the variability of sea surface temperature, we used the average daily data of the Eu-
ropean Centre for Medium-Range Weather Forecasts ERA5 reanalysis obtained by averaging hourly data. To
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study the spatial and temporal variability of sea ice cover and sea surface temperature, fields of daily averaged
parameters were mapped. These maps and values of areas of the sea ice cover were analyzed. This made pos-
sible to reveal regularities of development of the sea ice processes in the Pechora Sea, to calculate the general
trend of the sea ice area change over the considered period of time, and to divide the Barents Sea into four
sectors with significantly different average values of the sea surface temperature: southwestern, northwestern,
southeastern, northeastern ones. The seasonal and interannual variabilities of the Pechora Sea ice cover and
the Barents Sea surface temperature were analyzed. To study the effect of sea surface temperature in different
sectors of the Barents Sea on the sea ice area, the method of statistical analysis (Pearson’s linear correlation)
was used for the monthly average data and the data, averaged over the sea ice season (from October to June)
with different time lags. Significant correlation coefficients were obtained only for a two-month lag. With
such a lag, high values of the inverse correlation coefficients were revealed between the sea surface tempera-
ture in the southwestern (up to –0.8) and northwestern (up to –0.6) sectors of the Barents Sea and sea ice
area of the Pechora Sea, while in other sectors the correlation was significantly smaller or even below the sig-
nificance level.

Keywords: Sea ice, sea surface temperature, Pechora Sea, Barents Sea, statistical analysis, AMSR, ERA5
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Составлена палеогеографическая схема распространения ледников и ледниково-подпрудных озёр
времени последнего глобального похолодания (МИС-2) на основе детальной геоморфологической
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ВВЕДЕНИЕ

Исследована территория юго-восточной высо-
когорной части Горного Алтая (рис. 1). Вопросы
количества оледенений, их размеров и возраста в
пределах этой области до сих пор дискуссионны.
До недавнего времени в стратиграфической схеме
Горного Алтая значилось семь ледниковых гори-
зонтов (Стратиграфия…, 1984), что обосновыва-
лось термолюминесцентными данными первого
поколения, которые впоследствии были признаны
некондиционными (Зольников и др., 2021а). Го-
раздо более обоснована схема Е.В. Девяткина, со-
гласно которой на этой территории присутствуют
геолого-геоморфологические свидетельства толь-
ко трёх оледенений (Девяткин, 1965): одного сред-
нечетвертичного и двух позднечетвертичных (в со-
ответствии с современной стратиграфической
шкалой). Е.В. Девяткин считал последнее оледене-
ние, которое по современным представлениям со-
ответствует МИС-2, наименее значительным из
трёх. При этом, по его представлениям куэхтанар-
ский ледник соответствовал первому позднене-
оплейстоценовому оледенению, а Машейский вы-
двигался в долину р. Чуи в оба верхненеоплейстоце-
новые оледенения (Девяткин, 1965). Позднее рядом
авторов (Бутвиловский, 1993; Рудой, 2005; Агатова
и др., 2022) стали развиваться представления о том,

что на Горном Алтае большая часть ледниковых и
водноледниковых отложений имеет возраст имен-
но последнего ледникового максимума. Альтерна-
тивно отстаивалась точка зрения Е.В. Девяткина о
том, что последнее оледенение верхнего неоплей-
стоцена было меньше по площади, нежели два
предыдущих (Зольников, Мистрюков, 2008; Золь-
ников и др., 2016; Зольников и др., 2021в).

В этой статье рассмотрена территория Чуй-
ской и Курайской межгорных впадин с прилега-
ющими хребтами как наиболее представительная
в плане четвертичной геологии и палеогеографии
(см. рис. 1). Неотектоническая активизация на
территории Горного Алтая, главная фаза которой
приходится на четвертичное время (Deev et al.,
2019) привела к формированию чередующихся
высоких хребтов и обширных впадин с узкими
выходами из них (Новиков, 1998; Новиков и др.,
2014). Во время оледенений с территории обрам-
ляющих хребтов во впадины выдвигались ледни-
ки, перегораживавшие выходы из впадин и оста-
вившие морены, сохранившиеся до настоящего
времени. На стадиях деградации оледенений во
впадинах формировались ледниково-подпруд-
ные озера, следы которых также сохранились в
рельефе и отложениях. Прорывы этих озёр носи-
ли катастрофический характер, формируя экс-
тремальные по расходам воды, глубинам и скоро-
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стям течения паводки в магистральных речных
долинах – суперпаводки, или мегапаводки по
терминологии В. Бейкера (Baker, 1997, 2002).

На Предалтайской равнине суперпаводковые
отложения первого верхнечетвертичного оледе-
нения нередко превышают по мощности 50 м и
облекают борта долины Верхней Оби, воздыма-
ясь на высоту более 80 м над урезом реки (Зольни-
ков, 2009). Эти отложения перекрыты субаэраль-
ным покровом более 25 м толщиной, который
сложен навеянными лёссами, перевеянными
песками, делювием и палеопочвами. При этом
возраст суперпаводков, завершавших первое
познеплейстоценовое оледенение, определён
около 90 тыс. лет по ОСЛ-датам из отложений,
перекрывающих суперпаводковые образования
(Зольников и др., 2016; Svistunov et al., 2022). Что
же касается второго верхнечетвертичного оледе-
нения (МИС-2), то соответствующий ему супер-
паводок не сформировал отложения сравнимой

мощности, что может указывать на меньшие раз-
меры этого оледенения, а также связанных с ним
ледниковых озёр и суперпаводков по сравнению с
предшествовавшим. Непосредственно на Горном
Алтае вопрос о размерах ледников, об уровнях
ледниково-подпрудных озёр разного возраста, а,
следовательно, и об объёме их суперпаводков до
сих пор остаётся дискуссионным.

Для выявления пространственных взаимоотно-
шений отложений первого и второго верхнечетвер-
тичных оледенений перспективно изучение гляци-
окомплексов в районах ледниковых плотин. Осо-
бую роль для стратиграфической диагностики здесь
играют водно-ледниковые, прежде всего озёрно-
ледниковые отложения. Кроме того, важными для
решения этого вопроса представляются данные о
рельефе горного обрамления Чуйской и Курай-
ской котловин. Ранее для изучаемой территории
публиковались упрощенные генерализованные
схемы разновозрастных оледенений и леднико-

Рис. 1. Район исследований.
Fig. 1. The study area.
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во-подпрудных озёр (Девяткин,1965; Бутвилов-
ский, 1993; Рудой, 2005). В данной работе впервые
все геоморфологические данные по указанной про-
блематике сведены на единой картографической
основе крупного масштаба.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
В настоящей работе фокус сделан на геомор-

фологическом картографировании следов оледе-
нений и ледниково-подпрудных озёр. Основны-
ми элементами рельефа земной поверхности при
изучении его в крупном масштабе являются “ге-
нетически однородные поверхности” (Ермолов,
1964). Геоморфологическая карта, построенная по
этому принципу, является эффективным инстру-
ментом исследования. Она позволяет сопоставлять
на больших площадях элементы рельефа, их разме-
ры, форму, положение в пространстве. Анализируя
при помощи карты пространственные соотноше-
ния элементов, можно установить генетические
связи между отдельными элементами, которые мо-
гут формироваться одновременно разными процес-
сами (холмисто-грядовое моренное поле и обрам-
ляющая его водно-ледниковая равнина). Легко
устанавливается связь между элементами, форми-
рующимися под воздействием денудации и акку-
муляции в рамках одного процесса. Такие эле-
менты образуют устойчивые парагенезисы (на-
пример, эрозионная ложбина и пролювиальный
конус выноса). Такая геоморфологическая карта
позволяет делать заключения о формировании
одних поверхностей за счёт разрушения других и
приводит к выявлению последовательности со-
бытий в ходе развития рельефа показанной на ней
территории с той же определённостью, с какой
анализ геологической карты позволяет опреде-
лить последовательность формирования пока-
занных на ней геологических тел.

Поскольку каждая элементарная поверхность
рельефа формируется в промежуток времени под
воздействием определённого процесса, её форма
не может быть сложной, а угол наклона должен
быть характерным. Каждый резкий перегиб скло-
на может быть вызван только сменой формирую-
щего поверхность процесса или его направленно-
сти и служит границей между элементарными по-
верхностями. Перегиб склона может разделять
либо поверхности разного генезиса, имеющие не-
одинаковые углы наклона, либо поверхности од-
ного генезиса, имеющие один угол наклона, но
по-разному ориентированные в пространстве.
Картирование генетически однородных поверх-
ностей рельефа реализуется при наличии пред-
ставлений об основных закономерностях релье-
фообразования, крупномасштабной топографи-
ческой основы (не менее 1 : 50 000), а также
аэрофотоснимков близкого масштаба или при-
ближающихся к ним по разрешающей способно-
сти современных космических снимков. Работу

исследователя на этом этапе облегчает также то,
что каждый тип генетически однородных поверх-
ностей рельефа образуется характерным ком-
плексом процессов и имеет характерный микро-
рельеф, а также состав приповерхностных отло-
жений, которые хорошо распознаются на
дистанционных материалах по фототону.

На каждый выдержанный в геоморфологиче-
ском и геологическом отношении регион созда-
ётся легенда геоморфологической карты, сопро-
вождаемая набором эталонов, отражающих вид
каждого элемента легенды на аэрокосмоснимках.
Хотя основу геоморфологической карты легко
построить без проведения полевых исследова-
ний, определить возраст и генезис выделенных на
ней элементов невозможно без изучения на месте
ключевых участков. Нет необходимости исследо-
вать каждый выделенный элемент, но каждый
выделенный морфогенетический тип элементар-
ных поверхностей рельефа должен быть изучен.
При этом выясняют, выработана ли поверхность
в древних породах или образована аккумуляцией.
Изучают запечатлённые в поверхностных отло-
жениях и микрорельефе характеристики процес-
сов, сформировавших каждый тип поверхностей
рельефа. Помимо геологического строения по-
верхностных отложений о генезисе поверхностей
свидетельствуют углы наклона (например, обра-
зованные комплексной денудацией поверхности
выравнивания редко имеют углы наклона поверх-
ности более 2°, а склоны эрозионных долин и тек-
тоногенных уступов имеют уклон 30°).

Содержание геоморфологических карт отра-
жает структуру рельефа, образованную законо-
мерным сочетанием генетически однородных по-
верхностей. Их анализ позволяет восстановить
историю развития рельефа отображённой на них
территории и выявить характер и роль тектониче-
ских движений в формировании рельефа. Одним из
наиболее заметных событий в истории развития ре-
льефа юго-востока Алтая стали четвертичные оле-
денения, проявившиеся почти на всей его террито-
рии. Характер оледенения в решающей степени
определялся геоморфологическим фактором. В вы-
соких горных хребтах и массивах, образовавшихся
на месте приподнятых неотектонических блоков,
развилось мощное горно-долинное оледенение, со-
провождавшееся образованием глубоких U-образ-
ных долин. Горно-долинные ледники из-за боль-
ших продольных уклонов активно двигались по до-
линам и, хотя они почти их не углубили, придали им
волнистый продольный профиль и расширили их.
Судя по распределению ледниковых отложений
ледники последнего оледенения заканчивались на
периферии впадин типа Курайской и Чуйской. Ди-
агностическим отличием более древних моренных
комплексов стало наличие многочисленных близ-
корасположенных озёрных террас срабатывания на
внешних склонах моренных полей.
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ЗОЛЬНИКОВ и др.

РЕЗУЛЬТАТЫ И ИХ ОБСУЖДЕНИЕ
Следы позднеплейстоценовых оледенений в Чуй-

ской и Курайской котловинах в их горном обрамле-
нии. На рис. 2 показана палеогеографическая схе-
ма, построенная на основе детальной геоморфо-
логической карты. Фрагменты этой карты для
участков ледниковых плотин приведены ниже.
Контуры фрагментов показаны красными прямо-
угольниками на палеогеографической схеме. Па-
леогеографическая схема упрощена по сравне-
нию с геоморфологической картой.

Моренные диамиктоны позднего плейстоцена
известны только на периферии Чуйской и Курай-
ской котловин, а также в двух районах леднико-
вых плотин: Куэхтанарский участок, располо-
женный в сужении между этими котловинами
ниже по течению от Чуйской котловины; Машей-
ский участок, расположенный ниже по течению
Чуи от Курайской котловины (см. рис. 2). Опор-

ным разрезом для выделения разновозрастных
морен на Горном Алтае традиционно считалась
серия обнажений длиной около 3.5 км и высотой
более 200 м на правом борту левого притока Чуи –
реки Чаган на юго-восточной окраине Чуйской
котловины (Стратиграфия…, 1984). Детально ис-
тория изучения этого разреза рассмотрена в (Ру-
санов, Важов, 2014). Можно считать достоверно
установленным, что здесь в доледниковую толщу
толщиной свыше 120 м, представленную буро-
цветными нижнечетвертичными отложениями,
врезана древняя долина. В эрозионном врезе
фрагментарно залегает среднечетвертичный мо-
ренный диамиктон мощностью до 5 м. Он пере-
крыт флювиогляциальными галечниками мощ-
ностью до 0.5 м. Ещё выше наблюдается пересла-
ивание песков, гравийников и алевритов,
которые вверх фациально замещаются на парал-
лельно-слоистые алевриты, алевропески, пески

Рис. 2. Палеогеографическая схема Курайско-Чуйской системы межгорных котловин на момент максимального на-
полнения озёр, подпруженных ледниками второго позднеплейстоценового оледенения (LGM): 1 – ледники второго
позднеплейстоценового оледенения (МИС-2); 2 – следы первого позднеплейстоценового оледенения (морены и эк-
зарационные поверхности); 3 – цокольные наклонные флювиогляциальные равнины первого и второго позднеплей-
стоценовых оледенений объединённые; 4 – Курайско-Баратальское ледниково-подпрудное озеро (21–14 тыс. лет на-
зад уровень 1700 м абс.); 5 – последнее ледниково-подпрудное озеро в Чуйской котловине (возраст ранее 24 тыс. лет
назад уровень 1950 м абс.); 6 – Сукорское обвально-подпрудное озеро (16–11 тыс. лет назад.; уровень 1750 м абс.); 7 –
участки ледниковых плотин на которые приведены фрагменты геоморфологических карт (см. рис. 3 и 4).
Fig. 2. Paleogeographic scheme of the Kurai-Chuya system of intermountain basins during maximum filling of glaciers-dammed
lakes in the second Late Pleistocene glaciation (LGM): 1 – glaciers of the second Late Pleistocene glaciation (MIS-2); 2 – traces
of the first Late Pleistocene glaciation (moraines and exaration surfaces); 3 – basement inclined f luvioglacial plains of the first
and second Late Pleistocene glaciations combined; 4 – Baratal-Kurai glaciers-dammed lake (21–14 thousands years ago; level
1700 m); 5 – the last glaciers-dammed lake in the Chuaya Basin (earlier than 24 thousand years ago; level 1950 m); 6 – Sukor
landslide-dammed lake (16–11 thousand years ago.; level 1750 m); 7 – sections of glacial dams on which fragments of geomor-
phological maps are shown (see Fig. 3 and Fig. 4).
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чаганской свиты, толща которой достигает 50 м.
Эти варвы представляют собой отложения цунго-
вого моренно-подпрудного бассейна позднечет-
вертичного возраста. В кровле чаганских алеври-
тов обнаружен сильно повреждённый фрагмент
верхнего зуба лошади Equus sp. предположитель-
но поздненеоплейстоценового возраста (Русанов,
Важов, 2014). Выше с несогласием залегает серо-
цветная толща моренных диамиктонов общей
мощностью около 100 м. Внутри диамиктоновой
толщи зафиксированы прослои и линзы водно-
ледниковых валунно-галечников, песков, алев-
ритов, не выдержанные вдоль разреза. Расчлене-
ние этих отложений на разновозрастные генера-
ции дискуссионно из-за отсутствия внутри серо-
цветной толщи достоверных межледниковых
отложений и геологических реперов.

Очевидно, что на бортах долины р. Чаган вряд
ли можно ожидать формирования ярко литологи-
чески выделяющихся межледниковых отложе-
ний. Это связано с тем, что межледниковый кол-
лювий не будет контрастно отличаться от подсти-
лающей гляциогенной толщи, так как он
сформировался в результате её переотложения.
Поэтому, если в верхней части сероцветной тол-
щи присутствует морена последнего ледникового
максимума, как считали многие исследователи
этого разреза (Русанов, Важов, 2014), то не ис-
ключено, что здесь вскрыты отложения трёх оле-
денений. Однако до получения представительной
серии ОСЛ-дат по прослоям водно-ледниковых
песков и алевритов в Чаганском разрезе можно
считать установленными отложения только сред-
нечетвертичного и верхнечетвертичного оледене-
ний, разделённые врезом, который выполнен ча-
ганскими озёрными (цунговыми) алевритами и
песками. Расчленение верхнечетвертичной толщи
морен и водно-ледниковых отложений в опорном
Чаганском разрезе представляется на данном уров-
не исследований трудновыполнимым. Соответ-
ственно о взаимоотношениях двух верхнечетвер-
тичных оледенений по чаганскому разрезу вряд ли
можно сказать что-либо определённое.

Проведённое геоморфологическое картирова-
ние показывает, что из крупных долин Курайско-
го, Северо-Чуйского и Южно-Чуйского хребтов в
позднем неоплейстоцене во впадины выдвига-
лись ледники, оставившие моренные поля с ха-
рактерным холмисто-грядовым рельефом. По
морфологии ледникового рельефа моренные по-
ля МИС-2 и эпохи первого верхненеоплейстоце-
нового оледенения не отличаются. Морены по-
следнего оледенения несколько меньше по пло-
щади и наложены на моренные комплексы
предыдущего оледенения. В позднем неоплейсто-
цене ледники с Курайского хребта не выдвигались
в Чуйскую впадину, оставаясь в верховьях долин,
судя по характерным малоизменённым каровым
формам в их верховьях и фрагментарно сохранив-
шимся моренным отложениям на днищах.

Геоморфологическую позицию между морен-
ными комплексами по периферии Чуйской и Ку-
райской впадин и озёрно-аллювиальными равни-
нами в их центральных частях занимают наклон-
ные цокольные флювиогляциальные равнины
(Новиков и др., 1995). В цоколях северных частей
впадин и в бортах эрозионных врезов вскрывают-
ся неогеновые озёрные отложения, а также ран-
не-среднечетвертичные пролювиальные валун-
но-галечники. В южных частях впадин в цоколях
преобладают моренные диамиктоны предполо-
жительно среднечетвертичного возраста.

В эпоху МИС-2 в Чуйской и Курайской котло-
винах не существовало общего палеоозера (см.
рис. 2). Рассмотрим более подробно геологиче-
ское строение двух участков ледниковых плотин:
Куэхтанарского и Машейского.

Геолого-геоморфологическое строение участков
позднеплейстоценовых ледниковых плотин. Рельеф
Куэхтанарского участка. Куэхтанарский гляцио-
комплекс расположен в районе перемычки между
Чуйской и Курайской котловинами (рис. 3).

В месте впадения в Чую её небольшого правого
притока Куэхтанар долина Чуи имеет ящикооб-
разную форму и ширину по бровкам бортов 3.2 км,
по тыловым швам днища 1.7 км. Борта крутые,
образованы тектоногенными уступами. С северо-
востока в долину Чуи раскрывается долина Ку-
эхтанара. Её ширина по бровкам бортов 2.4 км, по
тыловым швам днища 700–750 м. Северо-восточ-
ное обрамление долины Чуи относится к Курай-
скому хребту. Его водоразделы образованы ре-
ликтами мел-палеогеновой поверхности вырав-
нивания с отметками 2700–2800 м. Хребет
расчленён ледниковыми долинами глубиной
600–700 м. В позднем неоплейстоцене по долине
Куэхтанара в долину Чуи выдвигался ледник.
Здесь, он упирался в правый борт Чуи, относя-
щийся к Северо-Чуйскому хребту. Ледник рас-
пластывался, и его ширина увеличивалась с 1400–
1600 м до 3.6 км, что отчётливо фиксируется по
сохранившемуся на дне долины полю моренных
отложений с характерным холмисто-грядовым
рельефом. Голоценовый врез Чуи в моренные от-
ложения составляет 20–25 м. В голоцене террито-
рия подверглась интенсивному сейсмическому
воздействию, в результате которого с бортов Ку-
эхтанара и Чуи сошли крупные обвалы. Днище
Чуи оказалось на какое-то время запружено круп-
ным обвалом, сошедшим со склона Северо-Чуй-
ского хребта с образованием обвально-подпруд-
ного озера, пески которого в настоящее время
примыкают к телу обвала и моренному полю с во-
стока. Долина Куэхтанара оказалась полностью
завалена обвальными массами и в настоящее вре-
мя лишена поверхностного стока. Река Куэхтанар
протекает под обвалами и вырывается из-под них
только в 1.8 км до впадения в Чую.
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Рис. 3. Фрагмент геоморфологической карты на участок подпруживания Чуйского палеоозера Куэхтанарским ледни-
ком, выдвигавшимся c Курайского хребта. А–А1 – линия профиля, показанная на рис. 5.  Числами обозначены гене-
тически однородные поверхности: 12 – холмисто-грядовые морены; 13 – грядовые конечные морены; 14 – морены на
склонах трогов; 21 – флювиогляциальные равнины; 22 – флювиогляциальные террасы; 51 – пролювиальные конусы
выноса; 32 – озёрные равнины; 41 – осыпи; 42 – обвалы; 53 – аллювиальные пойма и первая надпойменная терраса;
54 – цокольные аллювиальные террасы; 62 – фрагменты поверхности выравнивания на склонах хребтов, 57 – катаф-
лювиальные аккумулятивные равнины; 58 – катафлювиальные аккумулятивные равнины с гигантской рябью тече-
ния; 72 – крутые склоны трогов; 73 – склоны трогов средней крутизны; 82 – стенки отрыва обвалов; 91 – крутые скло-
ны эрозионных долин; 92 – склоны эрозионных долин средней крутизны, 101 – крутые тектоногенные уступы; 111 –
скэблэнд на бортах трого; 112 – скэблэнд на делювиальных склонах; 114 – скэблэнд на фрагментах поверхности вы-
равнивания; 115 – скэблэнд на скальных выступах неустановленного генезиса; 116 – крутые катафлювиальные склоны.
Fig. 3. A fragment of the geomorphological map of the Chui lake dammed by Kuekhtanar Glacier. A–A1 is the profile line shown
in Fig. 5. The numbers indicate genetically homogeneous surfaces (land units): 12 – hilly ridge moraines; 13 – ridge terminal
moraines; fans, 32 – lake plains; 41 – scree; 42 – landslides; 53 – alluvial f loodplain and the first f loodplain terrace; 54 – base-
ment alluvial terraces; 62 – fragments of the alignment surface on the slopes of ridges; 57 – catafluvial accumulative plains; 58 –
catafluvial accumulative plains with giant ripples of the current; 72 – steep slopes of throgs; 73 – slopes of throgs of medium
steepness; 82 – walls of breakaway collapses; 91 – steep slopes of erosion valleys; 92 – slopes of erosion valleys of medium steep-
ness; 101 – steep tectonic ledges; 111 – skabland on the sides of throgs; 112 – skabland on deluvial slopes; 114 – skabland on frag-
ments of the leveling surface; 115 – skabland on rocky ledges of unknown genesis; 116 – steep catafluvial slopes.

4 км0
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Машейский участок. Рассмотрено геоморфо-
логическое строение района Машейской ледни-
ковой плотины, которая подпруживала леднико-
вое озеро в эпоху МИС-2 в Баратальском урочи-
ще и Курайской котловине (рис. 4). Недалеко от
впадения в Чую её левого притока Машей долина
Чуи раздваивается. Правая ветвь в настоящее вре-
мя Чуей не используется. Она выполнена верхне-
четвертичными моренными и катафлювиальны-
ми отложениями. По ней протекает небольшая
р. Менка, берущая начало из высокодебитного
карстового источника. Сама Чуя устремляется в
левую ветвь, имеющую ущелистый характер. Ста-
рая и новая долины Чуи и долина Машея в месте
слияния Машея с Чуей врезаны в среднегорное
плато, разделяющее Северо-Чуйский и Курай-
ский хребты, образуя нижние их ступени. Вер-
шинная поверхность плато является реликтом
мел-палеогеновой поверхности выравнивания.
Её абсолютные высотные отметки в районе впаде-
ния Машея в Чую 1800–2200 м. Плоское днище до-
лины Чуи, имеющей до места раздвоения ящикооб-
разный характер, лежит на высоте около 1450 м. До-
лина врезана в обрамляющее плато на 250 м.
Современное русло врезано на ящикообразном
участке в плоское дно на 5–6 м. Старая и новая
долины Чуи от места раздвоения имеют троговый
поперечный профиль. Ледник эпохи МИС-2, вы-
двигавшийся из Северо-Чуйского хребта по до-
лине Машея, не помещался в нижней части доли-
ны и распластывался на прилегающих участках
плато, где сохранились его боковые морены. Ши-
рина его достигала 2.2 км, а толщина превышала
250 м. Поскольку начальный участок старой до-
лины Чуи находится на одной линии с долиной
Машея, выдвигавшийся по ней ледник не пово-
рачивал под углом 90°в новую долину, а заходил в
старую. Судя по сохранившейся конечной море-
не, он заходил в неё на 3 км.

При спуске совместного Курайско-Чуйского па-
леоозера первого поздненеоплейстоценового оле-
денения прорывной поток не помещался в ящико-
образной долине и выплёскивался на прилегающие
поверхности плато, где оставил покров дресвяни-
ков, местами с гигантской рябью течения, и преоб-
разовал скальные выступы в скэблэнд. Он уничто-
жил моренные отложения на участке между устьем
Машея и началом старой долины Чуи. Основной
поток мегапаводка устремился по новой долине
Чуи, прорезав в её днище ущелье глубиной от 40 м в
восточной части до 80 м в западной части. Он также
преобразовал склоны новой долины, содрав с неё
чехол склоновых отложений и трещиноватую часть
коренных пород, придав бортам вид скэбленда. Его
сила оказалась недостаточной для полного уничто-
жения морены, которая прослеживается вдоль вре-
за на протяжении нижней части новой долины. Ча-
стично сохранились и преобразованные делюви-
альными процессами озёрные алевриты с ОСЛ

возрастами 62.5 ± 6.8, 69.7 ± 4.4 и 73.3 ± 4.9 т.л.н.
(Панин и др., 2021). Они отлагались в приледнико-
вом озере в новой долине Чуи при подпруживании
его ледниками предшествующего оледенения. Ча-
стично поток мегапаводка проник и в старую доли-
ну Чуи, оставив в её днище врез глубиной 20–40 м и
вложенные в него катафлювиальные отложения не-
большой мощности (см. рис. 4, разрез D–D1). Бо-
лее серьёзных следов он не оставил.

Спуск Баратальско-Курайского озера эпохи
МИС-2 в старую долину Чуи через канал прорыва,
выработанный в морене, был существенно менее
полноводным и не производил аккумулятивно-
эрозионной деятельности, сравнимой по интенсив-
ности с предшествующими суперпаводками, оста-
вившими после себя элементы скэблэнда, а также
ининскую и сальджарскую толщи.

Геолого-геоморфологические профили районов
ледниковых плотин. Как уже было сказано ранее,
абляционные морены с прослоями флювиогля-
циальных отложений слагают серию гряд, подко-
вообразно изогнутых выпуклой стороной, обра-
щённой из куэхтанарского трога в долину Чуи. На
рис. 5 на профиле А–А1 показана схема взаимо-
отношений четвертичных отложений на фраг-
менте куэхтанарского участка. Справа на рисунке
отмечены валунно-галечные отложения прорыва,
вложенные в куэхтанарский диамиктон, а на нём
пески более позднего озера, сформировавшегося
за счёт Сукорского обвала.

На рис. 5 показаны линии трёх профилей, от-
ражающих геологическое строение района. Про-
филь В1–В2 (см. рис. 5) иллюстрирует сочлене-
ние диамиктона машейского ледника с песками и
алевритами Баратальско-Курайского ледниково-
го-подпрудного озера. На профиле С1–С2 пока-
зан собственно диамиктон плотины Машейского
ледника. На профиле D1–D2 иллюстрируются
валунники с глыбами, которые сформировались
при прорыве машейской ледниковой плотины.
Ниже по течению (за пределами фрагмента кар-
ты) расположены морены Акташского и Чибит-
ского ледников, одновозрастных Машейскому.
Однако именно Машейский ледник был “запираю-
щим” для ледниково-подпрудного озера, террасы
которого фиксируются на высоте 1700 м по бортам
Курайской котловины (Zolnikov et al, 2022).

Следы подпрудных озёр в рельефе Чуйской и Ку-
райской котловин. Рассмотрены следы деятельно-
сти ледниковых озёр (см. рис. 2). На бортах и дни-
щах Курайской и Чуйской межгорных котловин
присутствуют две системы береговых образова-
ний озёр верхнего неоплейстоцена: эпохи МИС 2
и времени первого поздненеоплейстоценового
оледенения с возрастом около 90 тыс. лет (Золь-
ников и др., 2016). Обе включают абразионные и
аккумулятивные террасы, нагонные донные и бе-
реговые валы. Характерной формой озёрного ре-
льефа первого поздненеоплейстоценового оледе-
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нения являются террасы срабатывания, которые
формируются при непрерывном спуске озёр и во-
дохранилищ и представляют собой серии наклон-
ных площадок и уступов. Их формирование не
связано с долговременным стабильным стоянием
уровня подпрудных озёр. Террасы и береговые
валы разного возраста отличаются по степени со-
хранности, аккумулятивные террасы морфологи-
чески неразличимы.

Во время первого поздненеоплейстоценового
оледенения в Курайско-Чуйской системе впадин

существовало единое озеро с отметками 2250 м.
Они фиксируются по максимальному высотному
распространению озёрных террас. Объём этого
озера, посчитанный по цифровой модели релье-
фа, составляет 1170 км3.

Террасы хорошей сохранности озера эпохи
МИС-2 присутствуют в Чуйской впадине до абсо-
лютных высотных отметок 1950 м, а в Курайской
впадине до 1700 м на наклонных флювиогляци-
альных равнинах и конечно-моренных комплек-
сах первого позднеплейстоценового и предше-

Рис. 4. Фрагмент геоморфологической карты на участок подпруживания Курайско-Баратальского палеоозера Ма-
шейским ледником, выдвигавшимся c Северо-Чуйского хребта. B–B1, C–C1, D–D1 – линии профилей, показанных
на рис. 5. Цифровые обозначения генетически однородных поверхностей, см. на рис. 3.
Fig. 4. A fragment of the geomorphological map of the Baratal-Kurai lake dammed by the Mashey glacier. B–B1, C–C1, D–D1
are the lines of the profiles shown in Fig. 5. The Legend of land units are shown in Fig. 3.

4 км0
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ствовавшего ему оледенения. Протяжённость
площадок террас обычно больше 500 м и местами
достигает 2–3 км. На флювиогляциальных равни-
нах с уклоном 3–4° их ширина обычно 50–60 м,
на выположенных денудационных склонах с
уклонами 15–17° ширина площадок сокращается
до 20–30 м. На абсолютных отметках в диапазоне
1700–2270 м на предгорных флювиогляциальных
и пролювиальных равнинах сохранность террас
существенно хуже. При углах наклона 3–5° их
ширина составляет 40–50 м, протяжённость
обычно меньше 500 м из-за наложенных мелких
эрозионных рытвин. На флювиогляциальных
равнинах, обрамляющих моренные комплексы
второго позднеплейстоценового оледенения, тер-
расы не наблюдаются. Это свидетельствует о том,
что формирование флювиогляциальных равнин

продолжалось после спуска связанных с этим
оледенением ледниково-подпрудных озёр на фо-
не дальнейшей деградации ледников.

Озёрные донные бары широко развиты в мел-
ководной части палеоозёр в восточной части Чуй-
ской котловины, где флювиогляциальная равни-
на очень полого, с уклоном менее 1°, повышается
на восток в сторону хребта Чихачева. Бары хоро-
шей сохранности наблюдаются до абсолютных
отметок 1950 м. Их ширина составляет 60–100 м,
над равниной они возвышаются на 2–3 м. Протя-
жённость баров обычно более 2–3 км, а у отдель-
ных баров достигает 5–6 км. Выше абсолютных
отметок 1950 м протяжённость сохранившихся
фрагментов баров обычно менее 1 км. Они имеют
менее отчётливые очертания и возвышаются над
равниной на 1–2 м при ширине 70–80 м. Отдель-

Рис. 5. Схематичные разрезы четвертичных отложений в местах подпруживания палеоозёр ледниками: 1 – алеврит;
2 – алевропесок; 3 – песок; 4 – галька; 5 – валуны; 6 – палеопочвы.
Fig. 5. Schematic sections of Quaternary sediments of glacier-dammed lakes. 1 – silt; 2 – silty sand; 3 – sand; 4 – pebbles; 5 –
cobble and boulders, 6 – fossil soil.
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ный класс форм рельефа, сформированных па-
леоозёрами, представляют аккумулятивные тер-
расы, которые приурочены к участкам волновой
тени за вытянутыми скальными холмами, обрам-
ляющими с запада предгорья хребта Чихачева и с
севера плоскогорье Сайлюгем. Абсолютная высо-
та подножий холмов обычно около 1950 м, а вер-
шин – 2000–2020 м. Обращённые к впадине
склоны имеют наклон 12–18° и покрыты много-
численными террасами шириной 20–30 м. С об-
ратной стороны к холмам прислонены аккумуля-
тивные террасы протяжённостью до 1–2 км и ши-
риной до 100–150 и высотой 10–15 м. Иногда они
образуют серии по 2–3 террасы. Впервые эти об-
разования описаны Е.В. Девяткиным (Девяткин,
1965). Так же как и он, мы полагаем, что их фор-
мирование связано с волновым нагоном, пере-
хлёстывавшим через невысокие скальные пре-
пятствия по краям хребтов.

Возраст времени МИС-2 достоверно установ-
лен для палеоозера в урочище Баратал и в Курай-
ской впадине, которые подпруживались Ма-
шейским ледником. Из алевропесков палеоозе-
ра, подпруживавшегося Машейским ледником,
получено три даты: 14.4 ± 1.4, 18.3 ± 1.2, 21.0 ±
± 1.9 тыс. лет назад (Зольников и др., 2021). Уро-
вень этого палеоозера достигал 1700 м, а абсолют-
ная высота ложа ледника в месте запруживания –
1450 м. Мощность ледника, судя по высоте рас-
пространения морен на бортах, достигала 350 м, а
абсолютная высота ледниковой плотины состав-
ляла 1800 м. Ширина ледника, исходя из положе-
ния краевых морен на плато выше бровки бортов
Машейского трога, составляла 2.3 км. Объём под-
пруженного Машейским ледником палеоозера
составлял 45 км3.

Время последнего ледникового подпружива-
ния Чуйской котловины до конца не установ-
лен. Наиболее вероятное место последней лед-
никовой плотины для Чуйского палеоозера –
Куэхтанарское моренное поле с комплексом
дугообразных гряд. Из флювиогляциальных
прослоев в абляционных моренах куэхтанарско-
го гляциокомплекса получены ОСЛ даты: 24.3 ±
± 2.5, 30.9 ± 2.9, 26.7 ± 2.0 тыс. лет назад (Зольни-
ков и др., 2021). При этом более древние даты
остаются проблемными, так как фиксируется не-
достаточная засвеченность материала при кон-
троле по полевым шпатам. Если считать наиболее
достоверной дату 24.3 ± 2.5 тыс. лет назад, то
именно в это время завершилась дегляциация ку-
эхтанарского ледника. Вместе с тем, из озёрных
песков, залегающих поверх верхнего гляциоком-
плекса и сформировавшихся за счёт перегоражи-
вания Чуйской долины Сукорским оползнем-об-
валом, по 8 ОСЛ-датам получен возраст, который
укладывается в интервал от 15.7 ± 1.2 до 11.8 ±
± 0.7 тыс. лет назад (Деев и др., 2022). Следова-
тельно, если в эпоху МИС-2 (29–11.7 тыс. лет на-

зад) ледниково-подпрудное озеро существовало в
Чуйской котловине, то время его существования
должно было уложиться в интервал от 29 до
24 тыс. лет назад. Уровень ложа в месте подпру-
живания – 1700 м. Толщину ледника оценить
сложно из-за того, что склоны долины нарушены
обвальными процессами и следы воздействия
ледника на борта трога не сохранились. Ширина
ледника, судя по сохранившемуся моренному по-
лю в устье Куэхтанара, составляла 3.6 км. Исходя
из площади и абсолютных высот ледосборного
бассейна, по аналогии с современными ледника-
ми нивальной зоны толщина ледника, вероятно,
составляла 300–350 м. Соответственно макси-
мальный уровень подпруженного этой леднико-
вой плотиной палеоозера в Чуйской котловине
находился на высоте 1950 м, а объём составлял
около 140 км3. Если считать возраст этого палео-
озера соответствующим МИС-2, то суммарно с
Курайским они составляют около 16% объёма
объединённого Чуйско-Курайского озера перво-
го поздненеоплейстоценового оледенения. Это,
наряду с неодновременностью существования и
спуска, объясняет намного меньшие геолого-гео-
морфологические эффекты, которые возникали
при его прорыве.

Изложенным здесь представлениям противо-
речат данные по датированию бериллиевым ме-
тодом поверхности валунов и глыб на поверхно-
сти Чаган-Узунского моренного поля (Gribenski
et al., 2016). Вдоль всей поверхности Чаган-Узун-
ской лопасти было получено полтора десятка дат
с средним возрастом 19–20 тыс. лет. На основе
этих данных вся поверхность моренного поля
считается соответствующей единому леднику.
Однако внешняя (восточная) часть Чаган-Узун-
ского поля шириной около 5 км представляет со-
бой более сглаженную поверхность, на холмисто-
грядовом рельефе которой фиксируются нало-
женные озёрные террасы. Это позволяет предпо-
ложить, что периферийная часть Чаган-Узунско-
го поля представляет собой морену предыдущего
(вероятнее всего первого верхненеоплейстоцено-
вого) оледенения, которая переработана ледни-
ково-подпрудным озером времени МИС-2, тогда
как западная часть моренного поля представляет
собой морены эпохи МИС-2. Если принять та-
кую интерпретацию, то возраст не только ледни-
ково-подпрудного озера времени МИС-2, но и
его куэхтанарской ледниковой плотины составит
около 20 тыс. лет. Это не соответствует более
древним датам в флювиогляциальных отложени-
ях оплывневых куэхтанарских морен, согласно
которым куэхтанарский ледник деградировал до
24 тыс. лет назад. Таким образом, окончательное
решение проблемы возраста последней леднико-
вой подпруды Чуйского палеоозера остаётся пока
открытым.
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Подводя итог вышеизложенному следует от-

метить несколько принципиальных положений.
Прежде всего, учитывая новые геохронометриче-
ские и геолого-геоморфологические данные,
можно сделать вывод о том, что площадь распро-
странения последнего оледенения (МИС-2) на
данной территории была меньше первого поздне-
четвертичного оледенения, уступая ему в местах
выхода ледников из гор в межгорные котловины.
Вследствие этого в долинах высокогорных хреб-
тов разделение моренных полей по возрасту за-
труднительно. Однако на участках выхода из гор в
межгорные котловины морены МИС-2 занимают
меньшую площадь. Вследствие этого за их внеш-
ним краем нередко развиты предыдущие морены,
простирающиеся далее во впадины. Следует от-
метить, что на моренах МИС-2 отсутствуют озёр-
ные террасы. При этом на моренах предшествую-
щих оледенений (среднечетвертичное и первое
верхнечетвертичное) и на связанных с ними флю-
виогляциальных шлейфах широко развиты тер-
расы. Это служит важным геоморфологическим
признаком разновозрастности ледниковых обра-
зований.

В отличие от единого Курайско-Чуйского па-
леоозера на высоте 2250 м, связанного с первым
позднечетвертичным оледенением, во время
МИС-2 существовало автономное палеоозеро в
Курайской котловине с уровнем 1700 м. Палео-
озеро в Чуйской котловине с уровнем 1950 м пока
не имеет однозначно установленного возраста.
Однако если считать его возраст МИС-2, то оче-
видно, что уровни и площади палеоозёр этой эпо-
хи были гораздо меньше, чем у единого палеоозера
времени первого позднечетвертичного оледене-
ния, максимально наполнявшегося до уровня
2250 м. В таком случае объём озёр МИС2 состав-
лял не более 16% от озера первого поздненеоплей-
стоценового оледенения. Этим обстоятельством
объясняется разница в эрозионно-аккумулятив-
ной деятельности мегапаводков, формировав-
шихся при прорыве этих озёр. Изложенное выше
позволяет предположить, что толщина ледников
последнего оледенения была гораздо меньше.
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The palaeogeographic scheme of the distribution of glaciers and ice-dammed lakes in the Altai during the last
global glaciation (MIS-2) was compiled based on a detailed large-scale geomorphological survey. Analysis of
geomorphological traces of glaciers of this time indicates that they occupied smaller areas than those of the
first Late Pleistocene glaciation. By this means, the ice dams created by them were smaller that resulted in
small sizes of ice-dammed lakes. The preserved levels of terraces indicate that during the first Late Pleisto-
cene glaciation in the Kurai-Chuya depression system the ancient lake was the only one with a level of
2250 m and a total volume of 1.70 km3. During the second Late Pleistocene glaciation in the south-east
Gorny Altai, another separate lake existed which was the Bartal-Kurai Lake with a level of 1700 m and a vol-
ume of 45 km3. This lake was dammed by the Mashey Glacier, which descended from the northern slopes
of the North Chuaya Range. In the Chuya Depression, the existence of a landslide-dammed lake with a
volume of 0.7 km3 and a level 1.750 m has been found. Its formation was not associated with glaciers of
the MIS-2 stage. Direct dating of the last ice-dammed lake in the Chuya Depression with a level of 1950 m
and a volume of 140 km3 has not yet been determined. This lake was dammed by the Kuehtanar Glacier,
which descended from the southern slope of the Kurai ridge. The volume of ice-dammed waters of the
MIS-2 time was an order of magnitude smaller than it was in the first Late Quaternary glaciation. This ex-
plains the much lower intensity of erosive and accumulative processes associated with the mega-flood oc-
curred due to the breakthrough of the lakes during MIS-2.

Keywords: Late Pleistocene, glacier, glacier-dammed lake, geomorphological mapping, Gorny Altai, MIS 2
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