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Рассм атриваю тся процессы ф орм ирования ледяного 
покрова и методы расчета его толщ ины, а так ж е  ф ор
м ирование речных наледей как  р езультат  реакции са- 
м орегулируемой системы «поток — ледяной покров», на 
основе чего определены  граничные условия о б р азо в а 
ния основных типов наледей. С использованием м ате
риалов радиолокационны х и аэроледом ерны х съемок 
выявлены общ ие законом ерности пространственного рас
пределения толщ ины  ледяного покрова на примере р я д а  
крупны х водных объектов.
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The monograph “Ice Pack Formation and Space Distribution of Ice Pack 
Depth” by A. N. Chizhov describes the processes for the ice cover formation, the 
factors determining its depth, as well as the methods for the ice pack depth com
putation with the assessment of methodological errors and efficiency. The research 
results on the mechanism of aufeis formation in rivers are presented on the basis 
of the model of the under-ice flow in the form of a self-control “flow — ice pack” 
system. Expressions have been obtained for the computation of the under-ice flow 
pressure at a plastic deformation of the ice pack, which made it possible to de
termine the principal boundary conditions for the several types of aufeis formation 
in rivers. On the basis of airborne ice pack surveys a characteristic of the space 
distribution of the ice pack depth is given for some rivers, lakes and reservois 
in the East Siberia and in the European USSR as well as the general laws of 
the ice pack depth distribution,
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П Р Е Д И С Л О В И Е

Освоение северных и восточны х районов наш ей страны  повысило 
актуальность изучения вопросов, касаю щ ихся процесса формиро
вания ледяного покрова, пространственного распределения тол
щ ины  льда и методов ее определения, вклю чая расчетные. Д о 
статочно упом януть, что ледяной покров ш ироко  используется 
для переправ и ледовых автодорог-зим ников, данны е о толщ ине 
льда в конце зимы необходимы для обеспечения ранней навига 
ции с помощ ью ледоколов, а та кж е  при прогнозах сроков вскры 
тия, проектировании и эксплуатации гидротехнических соору
ж ений.

В известных работах по ледовому реж им у водоемов суш и 
периоду ледостава обычно не уделяется достаточно внимания, 
хотя в действительности ф ормирование ледяного покрова пред
ставляет слож ны й процесс, определяю щ ийся комплексом гид ро 
м етеорологических условий. Н а  водоемах европейской части 
С оветского Союза формирование ледяного покрова происходит 
при ш ироком участии снеж ного  льда, а на реках Восточной С и
бири и Д альнего  В остока ш ироко  распространены  наледные 
явления, сущ ественно влияю щ ие на пространственное распределе
ние толщ ины  льда. В целом вопросы ф ормирования ледяного по
крова излагаю тся применительно к потребностям пра кти ки  ледо- 
термических расчетов с оценкой погреш ности расчетны х методов 
определения толщ ины  льда. П р и  рассмотрении закономерностей 
пространственного распределения толщ ины  ледяного покрова, 
кроме всего прочего, вы явились недостаточная инф ормативность 
стандартны х наблю дений на гидрологических постах и необходи
мость регулярного  проведения ш ироком асш табны х ледомерных 
съемок рек, озер и водохранилищ .

А втор вы раж ает гл уб окую  признательность Б. М . Ги н збур гу  
и Б. Л . С околову за ценные замечания и пож елания, вы сказан
ные при просмотре рукописи.
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1. Ф О Р М И Р О В А Н И Е  Л Е Д Я Н О Г О  П О К РО В А

1.1. О Б Щ И Е  З А К О Н О М Е Р Н О С Т И  ЗА М Е Р З А Н И Я  
П Р Е С Н О В О Д Н Ы Х  В О Д О Е М О В

Замерзание пресноводных водоемов —  слож ны й процесс, в общем 
случае вклю чаю щ ий накопление свободно плаваю щ его ледяного 
материала, его смерзание, а такж е  распространение непосредст
венно ледяного покрова от очагов образования вверх по течению 
рек или по акватории озер и водохранилищ . В отдельные годы 
характер  замерзания отличается значительной изменчивостью 
в зависимости от гидрологических и погодны х условий не только 
по количественным показателям, но и по качественным призна
кам, ка к  это свойственно многим ледовым процессам.

Замерзанию  предшествует осеннее охлаж дение водоемов. П о 
скольку на реках тем пературная стратиф икация практически от
сутствует, тем пература .воды  в соответствии с погодны м и услови
ями постепенно пониж ается до точки замерзания. Н а озерах и 
водохранилищ ах охлаж дение воды протекает значительно сл о ж 
нее. В  начале осеннего охлаж дения разруш ается прямая страти
ф икация в распределении температур по глубине этих водоемов. 
О хлаж дение воды приводит к возникновению  приповерхностного 
слоя с одинаковой тем пературой, толщ ина которого по мере по
ниж ения тем пературы  постепенно увеличивается, пока не насту
пит гомотермия —  одинаковая температура от поверхности до дна 
водоема.

Н а мелководных озерах и водохранилищ ах гомотермия насту
пает при сравнительно вы соких тем пературах воды (6— 1 0 °С ), 
в то время к а к  на глубоких водоемах это состояние мож ет на 
ступить только после достиж ения тем пературой воды значения, 
соответствующ его наибольш ей плотности, т. е. 4 СС. П р и  даль
нейшем охлаж дении гл уб оки х  озер и водохранилищ  формиру- 
ется обратная стратиф икация распределения температур воды, 
при которой ее максимальное значение наблю дается у  дна водо
ема. Н а  откры ты х и мелководных водохранилищ ах вследствие 
интенсивного ветрового перемешивания гомотермия сохраняется 
и при охлаж дении воды ниж е  4 °С , а формирование обратной 
стратиф икации обычно начинается в период ледостава в резуль
тате прогревания придонны х слоев воды тепловым потоком от 
грунта  дна.

О хлаж дение воды при отрицательны х тем пературах воздуха 
завершается появлением ледяны х образований, и с этого момента
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начинается процесс замерзания водоема. П а озерах и водохрани
лищ ах замерзание происходит по одному из грех типов [2 6 ].

В ш тилевую  погоду при отсутствии зам етного перемешивания 
воды переохлаж дается до нескольких десяты х градуса ниж е 
нуля только тонкий  поверхностны й слой. В  этом слое появля
ются первые иглообразны е кристаллы , смерзающ иеся в виде тон
кой пленки (сал о ), промерзание которой приводит к  образованию  
сплош ной корки  льда. П ри  отсутствии течения и волнения тол
щ ина устойчивой ледяной корки  не превыш ает 0,5 см. Сначала 
ледяная корка покры вает отдельные заливы  и, если погодные 
условия не изменяются, распространяется через некоторое время 
на всю акваторию  озера или водохранилищ а. Повторяемость 
этого типа  замерзания повыш ается с уменьш ением площ ади во
доемов.

П ри  сильном ветре и волнении происходит интенсивное пере
мешивание водных масс, способствуя переохлаж дению  до 
— 0 ,0 1 ...  — 0 ,02°С  значительной толщ и воды —  вплоть до дна 
водоема. В  этих  условиях образуется внутриводны й лед из мел
ких  пластинчаты х кристаллов, которые, слипаясь, ф ормируют 
скопления в виде комьев (ш у ги ). У величению  скоплений ш уги  
и их смерзанию препятствует волнение. П ри  та ки х  условиях про
цесс замерзания водоемов затягивается на многие сутки. П р е 
кращ ение ветра приводит к  всплы ванию  и смерзанию  скоплений 
ш уги , к  быстрому ф ормированию ледяного покрова. Если ветро
вое волнение при низких тем пературах воздуха продолжается 
долго, то формирование ледяного покрова происходит после на
копления больш их масс ш уги , скопления которой блокирую т вол
нение и смерзаются. Н ачальная толщ ина такого  ш уго-ледяного 

' покрова достигает нескольких десятков сантиметров.
П ром еж уточны й тип замерзания характеризуется развитием 

заберегов, ледоходом или дрейфом льда и начальной толщ иной 
льда порядка 15 см. Д лительность периода замерзания этого 
типа составляет 5— 10 сут. Интересно отметить, что на м ногих 
озерах и водохранилищ ах, находящ ихся в разных географ иче
ских условиях наблю даю тся все три  типа замерзания в зависи
мости от сочетания интенсивности теплопотерь с водной поверх
ности и перемешивания водных масс в период замерзания кон
кретного года.

Н а  реках процесс замерзания определяется наличием посто
янного течения, исклю чаю щ его  возможность установления ледо
става посредством образования тонкой  ледяной корки. В общем 
случае замерзание рек происходит в результате развития следу
ю щ их явлений. В начальной стадии появляю тся забереги и на
чинается образование внутриводного льда, из которого  форми
рую тся сплываю щ ие по течению скопления ш уги . К а к  известно, 
ш уговы е явления характерны  не только для горны х рек, но и 
для равнинны х д аж е  со сравнительно спокойным течением. Fla 
последних скопления ш уги  быстро смерзаются и промерзают, 
в результате чего ш угоход  превращ ается в ледоход.
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П о мерс развития заберегов и их смы кания в отдельных ме
стах возникаю т перемычки, которые становятся очагам и распро
странения сплош ного ледяного покрова вверх по течению в ре
зультате остановки и смерзания подплы ваю щ их льдин. И нтен
сивность замерзания реки в этом случае определяется скоростью  
распространения кром ки ледяного покрова вверх по теченшо, 
которая зависит от расхода льда, тем пературы  воздуха и ско
рости течения на участке выше кромки. Распространение кром ки 
ледяного покрова вверх по реке в типичном случае происходит 
по следующ ей схеме.

Л ьдины , останавливаю щ иеся у кром ки ледяного покрова, 
прим ы каю т вплотную  д р у г к  д р угу  и по мере увеличения длины 
такого  .«ковра» напряж ение ледяного поля у  кром ки нарастает. 
Без учета связи с берегами напряж ение раздробленного ледяного 
поля о у  препятствия определяется выражением

о — uTv-l/h, (1-1)

где г  —  скорость течения, I —  длина раздробленного ледяного
поля, h —  толщ ина льдин и а т —  коэффициент трения вода— лед.

С увеличением длины  поля из сом кнуты х льдин давление
у кром ки ледяного покрова (напряж ение) возрастает, но одно
временно увеличивается и часть давления, воспринимаемого бе
регами. П оэтом у удлинение ледяного поля приводит к  увеличе
нию  напряж ения у  кром ки ледяного покрова до определенного 
максимума и не изменяется по мере прим ы кания новых льдин, 
т. е.

с м =  urv2B/(2'Qfh), (1.2)

где £ и f —  коэффициенты бокового распора и трения о берега, 
В —  ш ирина реки м еж ду заберегами. Н а  прям олинейны х участ
ках русла давление на кром ку, по данным разных авторов |6 ] , 
достигает максимума при длине поля 2— 6 В.

Ледяное поле из сом кнуты х льдин обладает определенной 
устойчивостью , характеризую щ ейся предельным напряж ением 
оп- После того ка к  давление на кром ку ледяного покрова пре
вы сит значение ап, отдельные льдины  под напором сверху начи
наю т переворачиваться и заталкиваться под кром ку и д р уг под 
друга. Этот процесс развивается лавинообразно —  все большее 
число льдин теряет устойчивость, пока в движ ение не придет 
все ледяное поле —  начнется подвиж ка. В процессе подвиж ки 
вследствие подсовов, подны ривания и торош ения происходит 
увеличение толщ ины  раздробленного ледяного поля у  кром ки ле
дяного  покрова и повыш ение его устойчивости.

Н а  участках  рек со спокойным течением сила его влечения 
оказывается недостаточной для наруш ения устойчивости поля 
льдин у  кром ки ледяного покрова, при котором ом <  оп- П оэтом у 
на таких  участках  кром ка ледяного покрова с большой скоростью  
перемещается вверх по теченшо, а однослойное ледяное поле из 
сом кнуты х льдин смерзается и начинается ледостав. 11а участ
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ках, где скорость течения оказы вается больше критической, про
исходит торош ение льда и скорость продвиж ения кром ки ледя
ного покрова вверх по реке замедляется.

П ри  определенных условиях па участка х  рек с повышенными 
уклонам и и быстрым течением ф орм ирую тся заж орные скопле
ния льда мощ ностью  до 3— 5 м. З аж ор ы  стесняю т живое сече
ние реки и вы зы ваю т значительны й подъем уровня воды. В зоне 
подпора от заж ора вследствие сниж ения скорости течения умень
шается его сила влечения льдин и прекращ ается торош ение ле
дяного поля. П оэтом у выш е заж ора скорость продвиж ения кром ки 
ледяного покрова резко возрастает.

Чем больше уклон  водной поверхности, тем большая мощность 
заж орного  скопления требуется для создания подпора, доста
точного  для спокойного продвиж ения кром ки ледяного покрова. 
П оэтом у на порож исты х местах перелома генерального профиля 
реки кром ка продвигается очень медленно и ф ормирование ледя
ного  покрова задерживается на сравнительно длительное время. 
И ногда  возникает такая  ситуация, когда на быстротоке заж оро- 
образование еще не закончилось, а выше по течению появляется 
новая ледяная перемычка, задерж иваю щ ая ледоход, и от нее на
чинается продвижение новой кром ки. Непосредственно выше за
ж о ра  в этом случае в течение длительного времени сохраняется 
полынья, в которой происходит интенсивное образование ш уги .

Частота и интенсивность подвиж ек у  кром ки ледяного по
крова, а такж е  начальная толщ ина последнего в значительной 
степени* определяются погодны м и условиям и в период замерза
ния. П р и  морозах сомкнуты е льдины  быстро смерзаются, а в сла
боморозную  погоду и при потеплениях их смерзание происходит 
замедленно, что значительно ослабляет устойчивость поля из 
сом кнуты х льдин. Сущ ественное влияние на процесс замерзания 
оказы вает и водность реки перед ледоставом, так  к а к  при высо
кой водности увеличивается скорость течения и ш ирина реки, 
определяющ ие напряж ение в поле льдин у  кром ки.

И зменчивость гидрологических условий по длине реки приво
д и т  к  большой пространственной неоднородности начальной тол 
щ ины  ледяного покрова, а изменчивость водности и метеороло
гических условий в период замерзания в отдельные годы  обус
ловливает ее значительную  вариацию  в многолетнем разрезе.

Д ействительная начальная толщ ина ледяного покрова нам не 
известна, так ка к  она всегда меньше, чем первая в сезоне изме
ренная толщ ина ледяного покрова, данны е о которой п уб л и ку
ю тся в гидрологических еж егодниках. Н аблю датель по условиям 
техники безопасности может выйти на лед, чтобы измерить его 
толщ ину, только через некоторое время после установления ле
достава. П оэтом у по данны м еж егодников м ож но лиш ь отчасти 
характеризовать начальную  тол щ и ну ледяного покрова.

Н ачальная измеренная толщ ина ледяного покрова варьирует 
на реках в ш ироких пределах. Н а  участка х  со спокойным замер
занием она изменяется в многолетнем цикле от 0,1 до 0,2 м. Там,
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где условия замерзания меняются в зависимости от м ногнх п ри
родных факторов, начальная измеренная толщ ина ледяного по
крова находится в пределах 0,1— 0,4 м, а на участках, где всегда 
происходит торош ение льдин, се значение достигает 0,4— 0,8 м. 
Еще больш ие значения начальной толщ ины  ледяного покрова ха 
рактерны  для заж орны х участков. В  процессе нарастания ледя
ного покрова пространственная неоднородность начального рас
пределения его толщ ины  постепенно сглаж ивается вследствие бо
лее бы строго ее нарастания на участках  с тонким льдом. П ри 
дальнейшем формировании ледяного покрова интенсивность его 
нарастания будет определяться уж е  д ругим и ф акторами, по
этом у. распределение толщ ины  ледяного покрова в конце зимы 
изменяется по сравнению с началом ледостава.

1.2. О С Н О В Н Ы Е  У Р А В Н Е Н И Я  НА РАСТАН ИЯ
Т О Л Щ И Н Ы  Л Е Д Я Н О Г О  П О К РО В А

Н арастание толщ ины  ледяного покрова в общем случае проис
ходит при участии ряда процессов, сменяю щ их д р у г д руга  во 
времени Основной из них —  кристаллизация воды на ниж ней 
поверхности ледяного покрова под действием теплового потока, 
направленного из водной массы в атмосферу. В торой процесс 
наступает при перегрузке льда снегом, когда вода проникает на 
лед н распространяется по его поверхности, пропиты вая н иж ни й  
слой снега. Промерзание этого  слоя приводит к  увеличению  тол
щ ины  льда. В  районах с суровы м и клим атическим и условиями 
нарастание льда сверху происходит в результате развития на- 
ледных процессов, когда вода под напором изливается на поверх
ность ледяного покрова.

В  связи с практической важ ностью  разработкой методов рас
чета толщ ины  ледяного покрова занимались многие исследова
тели. В общем случае нестационарного теплового режим а задача 
определения теплового потока через снежно-ледяной покров 
очень слож на, а получаемые решения м алопригодны  для п ра к
тического использования. Точность ж е  расчетов толщ ины  льда 
определяется не степенью отображ ения уравнениям и реального 
процесса, а правильным выбором значений исходны х данны х, 
которые, к а к  правило, м огут быть определены только прибли
женно. П оэтом у при определении теплового потока в атмосферу 
используется схематизация реальных процессов, заклю чаю щ аяся 
в допущ ении квазистационарности теплового реж им а в снеж но
ледяном покрове.

П ри  установивш емся теплообмене нарастание толщ ины  льда 
пропорционально разности тепловы х потоков на его границах

dh/(dx) =  (S —  q)/(Lpj,)y (1.3)

где S —  теплоотдача в атмосферу с поверхности снсж но-ледяного  
покрова, q —  теплоприток к  ниж ней  поверхности льда из водной



массы, т —  время и L —  скры тая теплота ледообразования, 
рл —  плотность льда.

Вы вод больш инства формул для расчета толщ ины  ледяного 
покрова опирается на два исходны х диф ф еренциальных уравне
ния, преобразованны х из вы раж ения (1 .3 ):

где ta —  температура поверхности снеж но-ледяного покрова, 
4  —  эквивалентная температура, ап —  коэф ф ициент теплопере
дачи, зависящ ий от теплоотдачи с поверхности снега, и ha —  
эквивалентная толщ ина ледяного покрова:

где Кц и Яс —  коэф ф ициенты теплопроводности льда и снега и 
hc —  высота снеж ного  покрова на льду.

М ногие  исследователи, начиная с О. Д эвика  [97] и К . И . Рос
сийского [4 2 ], получили расчетные зависимости толщ ины  льда 
на основе совместного решения уравнений (1.3) и (1 .4 ). Д ля 
определения толщ ины  льда на основе полученной зависимости 
Россинский построил специальную  номограм му, в которой в к а 
честве исходны х данны х используется температура воздуха и 
другие  метеорологические элементы, а такж е  теплоприток к  н и ж 
ней поверхности льда.

Уравнение (1.5) уж е  содерж ит парам етры  4  и ап, являющ иеся 
функцией теплоотдачи с поверхности снега, что позволяет полу
чить расчетные зависимости толщ ины  льда непосредственным его 
интегрированием. Этот путь избрали А . Г. Колесников и 
С. В. Л утко в ски й , получивш ие ф ормулу, позволяю щ ую  прово
дить анализ процесса, но неудобную  для практических расчетов.

Сущ ествует и третий путь, основанны й на интегрировании ур ав
нения (1-4), в котором значение /п заменяется произведением 
at (и —  отнош ение тем пературы  поверхности снежно-ледяного 
покрова к  температуре возд уха). П р и  расчетах толщ ины  льда 
значение а принимается постоянным. О боснованность этого  до
пущ ения будет рассмотрена ниже.

И нтегрирование уравнения

dh — KJ,
(1.4)dx Ц)лк-Lp.,h3

—ta
Lpn ’

dh
(1.5)

ha =  h +  -j3-he =  h +  Kchc,
Ac

(1.6)

dh __ — Ajvt q
(1.7)dx Lo.nh-л Lp„

приводит к  следую щ ему вы раж ению :
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(обычно зависимости этого  типа приводятся в логариф мической 
форме). Отношение %Rat/q представляет предельную  эквивалент
ную  толщ ину льда, которая установилась бы через бесконечный 
пром еж уток времени при постоянны х значениях t и q,

шение qx/Lpn является слоем стаивания q' за время т. Произведя 
соответствующ ие подстановки, получаем простое уравнение, 
отраж аю щ ее процесс нарастания ледяного покрова при наличии 
теплопритока из воды,

И нтегрирование вы раж ения (1.7) при q — 0 приводит к из
вестной квадратической формуле

С труктура  (1.8) и (1.9) обусловлена принципиальны м  разли
чием процессов нарастания льда при отсутствии и наличии при
тока тепла к  ниж ней поверхности ледяного покрова из водной 
массы. В первом случае толщ ина льда имеет предел, зависящ ий 
от высоты снега на льду, тем пературы  воздуха и теплопритока 
снизу. В о  втором случае приращ ение толщ ины  льда, постепенно 
затухая, продолж ается до тех пор, пока сохраняется отрицатель
ная температура воздуха и предела не имеет.

1.3. О С Н О В Н Ы Е  Ф А К Т О РЫ , О П Р Е Д Е Л Я Ю Щ И Е  Т О Л Щ И Н У  
Л Е Д Я Н О Г О  П О К РО В А

Толщ ина ледяного покрова в конце зимы зависит от температуры  
воздуха за период с отрицательны ми тем пературами н его про
долж ительности, от высоты и теплопроводности смежного покрова, 
а такж е  теплопритока из водной массы. П оскольку теплопровод
ность снега, определяющ аяся его плотностью , связана с высотой 
снеж ного покрова, целесообразно оперировать с приведенной 
к  толщ ине ледяного покрова высотой снеж ного покрова —  тепло
вым эквивалентном Kthr, где /(,. =  Кя/Кс.

П риращ ение толщ ины  ледяного покрова в зависимости от пе
речисленных характеристик вы раж ается ф ормулами ч а с т ы х  
производных но этим аргум ентам (с приращ ениям и вместо диф
ф еренциалов). И з ф ормулы (1.9) имеем по температуре воздуха

Kchc, т. е. просто предельную  толщ ину льда h„. О тно-

(ha —  h) exp - — ^ — —  =  An — й0.
™ПЭ (1.8)

(1.9)

(1.10)
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а по приведенной высоте спсж ного  покрова

( 1 . П )

В олнистая черта сверху обозначает относительную  величину.
П оскольку связь м еж ду толщ иной ледяного покрова и дан 

ными ф акторами не вы раж ается в явном виде, численные значе
ния пределов частных производны х получим подстановкой в фор
мулы (1.10) н (1.11) возм ож ны х значений входящ их в них пара
метров:

М (,Х)« 0 ,6Л(^Л ),

Afi( W  ~  (°>4 -  ° . 8) д т .
С равним роль приведенной высоты снеж ного  покрова и суммы 

отрицательны х тем ператур воздуха ка к  основны х факторов, оп 
ределяющ их толщ ину ледяного покрова. О ни приблизительно 
одинаково влияю т на изменение этой величины (при малой вы 
соте снеж ного покрова превалирует тем пература воздуха, а при 
больш ой —  приведенная высота снеж ного  п окр ова ). Н о  в целом 
первенство и определяющее значение остается за высотой снеж 
ного  покрова ввиду ее значительной пространственной и времен
ной изменчивости. Если, например, по бассейну р. Л ены  суммы 
отрицательны х температур за зим у увеличиваю тся с юга па север 
приблизительно на 50— 70 % , то средняя многолетняя приведен
ная высота снеж ного  покрова на льду р. Л ены  в различны х пунк
тах  находится в пределах 100— 500 см, что соответствует тол
щ ине слоя снега 7— 35 см. И  в многолетнем разрезе изменчи
вость высоты снеж ного  покрова та кж е  значительно выше, чем 
сумм отрицательны х температур воздуха. П оэтом у ка к  по отдель
ным пунктам , та к  и региону в целом м аксимальная за зиму тол 
щ ина ледяного покрова лучш е коррелируется с высотой снеж 
ного покрова, чем с суммой отрицательны х тем ператур воздуха.

Теплоприток к  ниж ней поверхности ледяного покрова из вод
ной массы на реках в общем случае вклю чает три составляю щ ие: 
<7д —  тепловой поток от грунта  дна, накопивш его запас тепла 
в безледоставный период, qт —  тепловой поток за счет превращ е
ния кинетической энергии движ ущ ейся воды в тепловую  и qrB —  
тепловой поток, приносимый грунтовы м и водами. П оследняя со
ставляю щ ая распределяется крайне неравномерно по длине реки 
и учитывается на основе специальны х наблю дений.

Средний за зим у теплоприток от дна на реках европейской 
части С С С Р  в средних ш иротах составляет 5,0 В т /м 2 
[0,1 т к а л /(м 2- с у т ) ] , а в районах с суровыми климатическими 

условиями в 1,5— 2 раза меньше. Теплоприток за счет превращ е
ния кинетической энергии в тепловую  (преодоления сил трения) 
на единицу площ ади поверхности вы раж ается ф ормулами (соот
ветственно В т /м 2 и т к а л /(м 2-с у т ) ) :

q T — gg,vH I и qT =  86 400t'3/427C 2,
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где v —  средняя скорость течения иа вертикали, Н —  глубина ,
I —  уклон водной поверхности п С —  коэффициент Ш ези. По 
длине реки значение qT варьирует в большей степени, чем значе
ние </д, н па плёсах равнинны х рек находится в пределах 0,5—  
1,0 В т/м 2, а на перекатах —  2— 3 В т /м 2.

В лияние теплопритока за счет скорости течения па толщ ину 
ледяного покрова проиллю стрируем численным примером, соот
ветствующ им по условию  мелководному водохранилищ у (о =  0 ), 
а такж е  плёсу (о =  0,4 м /с) и перекату (v = 0,8 м /с) равнинной 
реки. Теплоприток от дна принимаем равным 5 В т /м 2 
[0 ,! т к а л /(м 2- сут) ] ,  сумм арны й же теплоприток к  ниж ней поверх
ности ледяного покрова на вы бранны х трех участках  будет ра
вен соответственно 5,0, 5,6 и 6,6 В т /м 2. Этим значениям соответ
ствует слон станвання за месяц, равны й соответственно 4,0, 4,6 и 
5,5 см.

Расчет вы полнялся для типичны х условий умеренной зимы со 
сравнительно небольшой высотой снеж ного  покрова, при которой 
исклю чается образование снеж ного  льда. Р еж им ы  тем пературы  воз
духа  и изменения высоты снежного покрова в течение зимы схе
матизированы , а начальная толщ ина ледяного покрова принята 
равной 10 см. Вычисление производилось по месячным и т е р в а л а м  
по формуле (при а =  1)

h =  —Kchc +  V  (Kchc +  К)2 —  2Кла(х/(1рл) —  q/(Lp„),
погреш ность которой за счет дискретизации процесса при столь 
незначительных значениях q не превыш ает 2 %. Одновременно 
была вычислена толщ ина ледяного покрова и для нетипичны х 
условий отсутствия снега на льду (табл. 1.1).

Таблица 1.1
В лияние теп л о п р и то к а  на толщ ину л ед я н о го  п о к р о в а

Дата h c см 1° с Толщина льда, см

и = 0 и = 0 ,4  м/с г = 0 ,8  м/с

1 , 1 2 1 0 , 0 1 0 , 0 1 0 , 0
1 , 0 1 50 —5 19,5 18,9 1 8 , 0

' 1 , 0 2 100 — 10 29,5 28,6 26,9
1,03 10 0 — 10 38,9 37,5 35,0

31,03 150 —5 39,7 37,7 34,3
1 , 1 2 1 0 , 0 1 0 , 0 1 0 , 0
1 , 0 1 0 —5 39,5 38,9 38,0
1 , 0 2 0 — 10 67,8 66,9 65,7
1,03 0 — 10 86,5 85,2 83,5

31,03 0 —5 92,3 90,5 88,3

П олученные данные свидетельствую т о сравнительно неболь
шом влиянии скоростей течения, характерны х для равнинны х 
рек, на толщ ину ледяного покрова. М е ж д у  тем среди гидрологов
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бытует представление, что скорость течения сущ ественно умень
шает толщ ину ледяного покрова. Это мнение базируется, с од
ной стороны, на вы кл ад ках К . И . Р оссийского [4 2 ], а с д ругой  —  
на некоторых натурны х данны х. Рассмотрим его состоятельность.

П ри  достиж ении толщ иной ледяного покрова предельного зна
чения, когда dh/dx = 0, устанавливается равенство тепловы х по
токов из водной массы к  ниж ней поверхности льда и через 
снежно-ледяной покров в атмосферу, т. е. l nut/h3 = q. И з этого  
вы раж ения Российский выводит соотношение м еж ду толщ иной 
ледяного покрова на участках с различны м и скоростями течения

+  ф  ( 1 . 1 2 )

Д ля случая прогноза увеличения толщ ины  ледяного покрова 
на водохранилищ е й в сравнительно с толщ иной ледяного покрова 
в речных условиях hv вы раж ение (1.12) трансф ормируется в фор
мулы

hB/h0 =  1 +  gpvpHI/qn =  1 +  86 400wa/427C2^ .  (1.13)

Российский приводит пример, иллю стрирую щ и й влияние ско
рости течения на толщ ину льда, для следую щ их условий- v =  
=  0,4 м/с, qR=  0,1 т к а л /(м 2-с у т) (В т /м 2) и С =  30. П одставив 
приняты е данны е в ф ормулу (1 .13 ), он получает приращ енре тол
щ ины  ледяного покрова на водохранилищ е сравнительно с «бы
товыми речными условиями», равное 15 %.

П ри  наличии ж е  снега на льду, что, конечно, более типично, 
необходимо рассм атривать соотнош ение м еж ду эквивалентным и 
толщ инам и ледяного покрова

(A, - f  Kchc)/(hp - f  Kchc).
П р и  этом оказы вается, что для определения относительного при
ращ ения толщ ины  ледяного покрова необходимо задаваться 
толщ иной ледяного покрова в «бытовых речных условиях». Д о 
полнив приняты е данны е следую щ им и значениями: Kchc =  100 см 
и /гр =  50 см, получаем, что толщ ина ледяного покрова на водо
хранилищ е долж на увеличиться на 45 % сравнительно с «быто
выми речными условиями».

С равнивая результаты  расчета по методике Российского 
с результатами непосредственных расчетов толщ ины  ледяного 
покрова, приведенными в табл. 1.1, убеж даемся в том, что они о ка 
зы ваю тся сущ ественно завыш енными. В  действительности ж е  от
носительное приращ ение толщ ины  ледяного покрова на водохра
нилищ е при отсутствии снеж ного  покрова составляет 2 % , а при 
сравнительно небольшой его высоте — 5 %- Таким образом, рас
четная методика Российского завы ш ает эффект влияния скорости 
течения на толщ ину ледяного покрова в 7— 9 раз! М е ж д у  тем она 
ш ироко применяется в практике  ледотермических расчетов, а сама 
формула и пример Российского приводятся в учебниках по ги 
дрологии и гидроф изике [50, 8 0 ].
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В чем ж е  причина столь значительной погреш ности резуль
тата расчета по формуле (1.13)? Этот вопрос закономерен, так  
ка к  ф ундаментальность исходны х уравнений не вызывает сомне
ний. Д ело же оказывается в том, что предлож енны й Российским 
способ расчета относительного увеличения толщ ины  ледяного 
покрова в зависимости от скорости течения содерж ит методоло
гическую  ош ибку, так к а к  при стационарны х метеорологических 
условиях состояние теплового равновесия наступить не может. 
П р и  наличии ж е теплопритока к  ниж ней поверхности ледяного 
покрова процесс нарастания льда отраж ается уравнением (1 .8 ), 
по котором у предельная толщ ина ледяного покрова при постоян
ных значениях / и q достигается только в бесконечности. Если 
же ограничиться 90 % -ны м значением предельной толщ ины  ледя
ного покрова, то для его достиж ения, ка к  показы ваю т расчеты, 
потребуется несколько тысяч дней! Конечно, состояние равнове
сия м ож ет наступить на какой-то  непродолж ительны й момент и 
при потеплении или в результате приращ ения высоты снеж ного  
покрова на льду во время снегопада, но при этом соотношение 
(1.12) на участках рек с разной скоростью  течения, разумеется, 
не будет вы держ иваться.

Если ввести такое понятие ка к  «условный возраст» льда, пред
ставляю щ ий отношение толщ ины  льда на какой-то  момент вре
мени к  предельной его толщ ине, то имеющ ий одинаковую  про
долж ительность сущ ествования ледяной покров на двух участках 
с различным теплопритоком к  ниж ней поверхности будет иметь 
разный «условный возраст». П оэтом у уравнения типа (1 .12), от
раж аю щ ие соотношение м еж ду толщ инам и ледяного покрова 
в состоянии теплового равновесия, нельзя применять для рас
чета толщ ины  реальных ледяны х покровов.

Н атурны е данные, о которы х упоминалось выше, свидетель
ствую щ ие о значительном влиянии скорости течения на толщ ину ле
дяного  покрова, вклю чаю т следующ ие явления. Н а некоторых 
перекатах, особенно в районе их верхней границы , наблюдается 
уменьш ение толщ ины  ледяного покрова. Т акая  же законом ер
ность проявляется и на кр уты х  излучинах, на которы х у  внеш него 
берега часто сохраняется полынья. О днако эти явления только 
косвенно связаны со скоростью  течения реки.

В пределах плёсовых участков с больш ими глубинам и и пони
ж енны м и скоростями течения прндонные слон воды вследствие 
уменьш ения турбулентного  перемешивания приобретаю т некото
рый запас тепла за счет его притока от дна, вы раж аю щ ийся в по
вы ш ении температуры  воды до нескольких соты х градуса. В на
чале мелководной зоны, где резко увеличивается турбулентное 
перемешивание, накопленное тепло растрачивается на стаивание 
ледяного покрова. П о этой ж е причине поддерж иваю тся полыньи 
на закруглениях у  внеш него берега, где к поверхности выходят 
глубинны е воды.

Следует такж е  остановиться на причинах сущ ествования по
лыней на участках бы стротоков и порогов, что иногда объясня
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ется теплом, вы деляю щ имся при превращ ении кинетической энер
гии потока в тепловую  [5 0 ]. Это ошибочное положение несложно 
опровергнуть простым численным примером. Условие, при кото
ром ледяной покров не может сф ормироваться вследствие притока 
тепла из водной массы, вы раж ается неравенством S B <  gpvHl, 
где 5 В —  теплоотдача с водной поверхности. Возьмем условия, 
соответствующ ие сравнительно м ягкой зиме, с теплоотдачей по
рядка 250 В т /м 2. И  в этом случае условие, исклю чаю щ ее возм ож 
ность ледообразования, не мож ет быть вы полнено на участке 
реки с гидравлическим и характеристикам и, соответствую щ ими 
бурном у порогу, т. е. /  =  2 %о, Н = 2 м и v =  4 м/с. О том, что 
на порогах и бурны х участках  го рн ы х рек тепловой поток за счет 
диссипации кинетической энергии не превыш ает теплоотдачу 
с водной поверхности, свидетельствует ш ироко известный факт 
образования внутриводного  л ьда-ш уги  на та ки х  участках.

П о нашему мнению, пространства откры той  воды на быстро
токах и порож исты х участках  рек поддерж иваю тся в основном 
в результате механического воздействия потока на кром ку ледя
ного покрова. Бы строе течение не дает остановиться у  кром ки 
скоплениям ш уги , которы е уносятся под лед и отклады ваю тся 
значительно ниж е по течению. Тонкая ж е  корка льда, растущ ая 
от кром ки ледяного покрова, постоянно обламывается потоком 
воды.

1.4. О БРА ЗО ВАН И Е СНЕЖ НОГО Л Ь Д А
И СООТНОШ ЕНИЕ ВЫСОТЫ СНЕЖ НОГО
И ТОЛЩ ИНЫ  Л Е ДЯ Н О ГО  ПОКРОВОВ

В районах с умеренными клим атическим и условиям и ш ироко 
распространено образование снеж ного  льда в результате промер
зания воды, вы ступивш ей на поверхность снежно-ледяного по
крова и пропитавш ей ниж ни й  слой снега. П ерегрузка  ледяного 
покрова снегом, при которой возникает необходимое условие для 
выхода воды на его поверхность, наступает при

hjh >  (р — рл)/рс, (1-14)

где р, рс и рл —  соответственно плотность воды, снега и льда. 
П лавучесть льда крайне мала, и перегрузка при характерной 
плотности снега наступает при hjh ж 0,4. Реализуется ж е  излив 
воды на поверхность льда при наличии в нем трещ ин или д р угих  
отверстий. После растекания воды по- поверхности льда нагрузка  
на ледяной покров приходит в соответствие с его грузоподъем
ностью, а после промерзания слоя снега, пропитанного  водой, ле
дяной покров преобретает некоторый запас плавучести.

В процессе образования снеж ного  льда на поверхности ледя
ного покрова в толщ е снега появляется прослойка воды и тем
пературны й градиент в нем становится равным нулю . И  пока эта 
прослойка полностью  не промерзнет, идет стаивание льда снизу 
за счет тепла, поступаю щ его от дна водоема и выделяющ егося
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при движ ении воды. Н о в целом в этот период преобладает уве
личение толщ ины  ледяного покрова вследствие промерзания 
снеж ного  льда. Причем интенсивность приращ ения ледяного по
крова после излива воды на его поверхность резко возрастает, 
та к  к а к  теплоизолирую щ ий слой над прослойкой воды сокращ а
ется за счет исклю чения толщ ины  льда и части слоя снега.

П роцесс образования снеж ного льда —  явление ш ироко рас
пространенное на реках европейской части С С С Р  и Западной 
С ибири. Д оля снеж ного  льда в общей толщ ине ледяного покрова 
водоемов этих регионов иногда достигает 40 % . Д опуская , что 
значение рс варьирует не в ш ироких пределах, К- И . Россий
ский обосновал закономерность пропорциональности толщ ины  
ледяного и высоты снеж ного покровов [4 2 ], придавая ей всеоб
щ ий характер: « . . .  толщ ина снега в общ их чертах следует в своих 
колебаниях за толщ иной льда. Утоньш ение ледяного покрова со
провож дается уменьшением толщ ины  леж ащ его  на нем снега. 
Тенденция к установлению  соответствия между? толщ инам и льда 
и снега проявляется и в случаях утолщ ения ледяного покрова.» 
Российский при этом основывался на убеж дении, что в ледяном 
покрове всегда есть трещ ины , через которы е вода проникает на 
поверхность льда при его перегрузке, этого ж е  мнения придер
живается и А. А . П ивоваров [5 4 ], которы й утверж дал, что сама 
перегрузка ледяного покрова снегом приводит « . . .  к  появлению  
трещ ин в ледяном покрове, отры ву его от берегов и вы ходу воды 
на поверхность льда.»

В действительности трещ ины  возникаю т не везде и не всегда, 
а снеж ны й покров д а ж е  больш ой мощ ности и при неравномер
ном распределении не создает в ледяном покрове напряж ений 
достаточны х для его разруш ения. Д авление снега на поверхность 
льда уравновеш ивается реакцией водной массы, та к  к а к  при от
сутствии трещ ин ледяной покров не мож ет погрузиться в воду, 
которая оказывается под избыточным давлением. В. В . П иотрович 
[5 9 ], основываясь на материалах наблюдений на Клязминском 
водохранилищ е, утверж дал, что снеж ны й лед редко покрывает 
100 % площ ади водоемов.

М атериалы  сетевых наблю дений не даю т ответа на вопрос
о степени распространения и повторяемости рассматриваемого яв
ления. Д анны е наблю дений за толщ иной ледяного покрова, п уб 
ликуемые в гидрологических еж егодниках, не всегда позволяю т 
выделить приращ ения толщ ины  льда за счет промерзания излив
шейся на его поверхность воды. Кроме того, следует учиты вать, 
что наблю датели по возмож ности избегаю т мест, где под снегом 
разлилась вода, а в некоторы х случаях это явление провоциру
ется бурением скваж ин  для измерения толщ ины  ледяного покрова.

П о  материалам аэроледомерной радиолокационной съемки 
толщ ины  ледяного покрова рек, озер н водохранилищ  в различ
ны х районах С С С Р , а та к ж е  инструм ентальны х наблю дений, ко 
торые производились в процессе этих съемок, вырисовывается 
следующ ая общая картина распространения снеж ного льда.
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Н а крупны х озерах и водохранилищ ах, где формируется густая 
ссть трещ ин термического и динам ического происхож дения, за 
исключением такого  уникального  озера, ка к  Б айкал  и озер поляр ' 
ной зоны, снеж ны й лед распространен повсеместно и его образо
вание отличается большой повторяемостью. О б этом свидетель
ствует значительно меньшая высота снеж ного  покрова на льду 
сравнительно с прилегаю щ им и участкам и суш и. В частности, 
снеж ны й лед ш ироко  распространен на Братском  и У сть-И лнм - 
ском водохранилищ ах, что объясняется наличием условий для 
возникновения трещ ин в начальной стадии ледостава.

Н а Л ад ож ском  озере образование снеж ного  льда отмечалось 
в заливах, где ледяной покров устанавливается значительно 
раньше, чем в центральной акватории, и где высота снеж ного  по
крова бывает достаточной для возникновения перегрузки. Н а 
О неж ском  озере снеж ны й лед образуется не ежегодно и не пов
семестно. П ричем большое различие в данны х о высоте снеж ного 
покрова на льду и суше не всегда свидетельствует о наличии 
снеж ного  льда.

Совсем д ругая картина наблю далась на мелких и средних 
озерах Карелии. В  частности, на Водлозере в конце февраля вы 
сота снеж ного  покрова составляла 40— 60 см при толщ ине ледя
ного покрова около 50 см, что свидетельствует об отсутствии на 
нем трещ инообразования в течение зимы. Толсты й снежны й по
кров предохраняет лед от тем пературны х деф ормаций, а ветро
вые нагрузки  на таки х  озерах оказы ваю тся недостаточными для 
разруш ения ледяного покрова. П оявление воды на поверхности 
льда под снегом на озерах Карелии и К ольского  полуострова 
впервые отмечается обычно только в начале весны. Н а мелких 
озерах С еверо-Запада образование снеж ного  льда характерно для 
неустойчивы х зим с глубоким и и продолж ительны м и оттепелями. 
П оэтом у при обильны х снегопадах высота снега на льду часто 
бывает меньше, чем в морозные зимы с незначительными или 
умеренными снеж ны м и осадками. Н а  та ки х  кр упн ы х озерах, ка к  
Белое, Чудское и П сковское, снеж ны й лед формируется такж е  
не ежегодно, о чем свидетельствую т материалы  аэроледомерных 
съемок. П о  данны м радиолокационного измерения, высота снеж 
ного покрова на льду этих озер в конце зимы 1980 г. составляла 
30— 35 см при толщ ине ледяного покрова более 50 см.

В районах с суровы м и клим атическим и условиям и ледяной 
покров на реках нарастает практически всецело за счет намерза
ния снизу, исклю чая случаи образования речных наледей. В  В о 
сточной С ибири приращ ение мощ ности ледяного покрова опере
ж ает накопление снега, и поэтому соотношение их значений,, ка к  
правило, не достигает значения равновесия. А  в тех редких слу
чаях, когда вследствие обильны х снегопадов лед оказывается пе
регруж енны м , процесс растекания воды и ее промерзание под 
глубоким  снегом при низких тем пературах воздуха протекает н а 
столько замедленно, что не успевает обычно заверш иться до 
конца зимы.
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Изучением образования снеж ного льда и его распростране
нием на водны х объектах занимались И . В. М олчанов и 
Б. Д . Зайков [4 9 ], а в 60-е— 70-е годы В. В. П иотрович [56, 57, 
58] и А . Г. Д ерю гин  [23, 2 4 ].

Толщ ина снеж ного льда определяется высотой слоя затопле
ния снега. Соответствую щ ие ф ормулы получены Пиотровнчем и 
Д ерю гины м . О ни выведены из условия равновесия снеж но-ледя
ного покрова при свободном поступлении воды на лед. Д ля  слу
чая полного капиллярного  поднятия (капиллярная кайма не до
стигает поверхности снега) приведем ф ормулу П иотровича

, РЛ +  Лк(Рк-Рк)~0,09Л /t 1Кх
Нз~  Г Ж  ’ ( '

а для случая ограниченного капиллярного  поднятия (кап и л л яр 
ная кайма достигает поверхности снега) —  ф ормулу Д ерю гина

< Рс^с (р Рл) h j -  dKhK , , . c\
3 PC (2 -  Рл) +  dK + A  * U - l b )

где h3 —  слой затопления, рк —  плотность снега в капиллярной

кайме, рк —  общ ая плотность этого слоя, dK —  содержание воды 
в капиллярной кайме (dv — 0 ,44), hK —  высота капиллярной 
кайм ы  и А —  содержание воздуха в затопленном снеге (А =  
=  0,03). Оседание снега в процессе затопления Д ерю гин  предла
гает учиты вать коэффициентом усадки, среднее значение которого, 
по экспериментальным данны м, равно 0,7.

П роцесс образования снеж ного  льда вклю чает три  стадии: 
перегрузка ледяного покрова снегом в результате снегопадов, из
лив воды и растекание ее по поверхности льда и, наконец, ее 
промерзание. Н ередки и такие случаи, когда образование трещ ин 
предшествует перегрузке.

В теплые и умеренно теплые зимы промерзание слоя воды на 
поверхности льда часто не завершается до конца. Выпадение зна
чительных снеж ны х осадков приводит к повторной перегрузке 
ледяного покрова и к новому изливу воды, которая теперь расте
кается уж е  по поверхности полностью  не промерзшего снеж ного 
льда. В  отдельные годы  ледяной покров может вклю чать две-три 
прослойки воды, иногда полностью  не промерзающ ие до весны.

Если такие вопросы, ка к  толщ ина снеж ного  льда при полном 
затоплении ледяного покрова, количественно реш аются сравни
тельно просто, то определение скорости растекания воды под 
снегом и условия образования трещ ин во льду в настоящее время 
еще далеки от решения. Скорость растекания воды под снегом 
зависит от та ки х  ф акторов, ка к  ш ирина трещ ины , глубины  за
топления ледяного покрова, структуры  снега и тем пературы  воз
духа. О т трещ ины  вода растекается фронтом, а от лун ок  —  в ра
диальном направлении. П оскольку при растекании воды из лунки  
по мере удаления от нее длина окруж ности  растекания увеличи
вается, расход воды на единицу длины  фронта растекания сни
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жается, что обусловливает небольшие расстояния распростране
ния воды под снегом из лунок. П о экспериментальны м данным, 
во время оттепелей скорость растекания воды в десятки раз 
больше, чем в морозные периоды. В  зимы с глубоким и оттепелями 
снежный лсд, к а к  правило, формируется па всей площ ади водо
емов. Д ля  суровы х зим без оттепелей характерно неравномерное 
распределение снеж ного  льда по площ ади, что приводит к зна
чительной неоднородности толщ ины  ледяного покрова.

П о  исследованиям В . Я. Ам иневой [6 ] ,  основанным на сопо
ставлении данны х снеголедомерных съемок на реках и снегомер
ных съемок на прилегаю щ их к участку  реки территориях, толщ ина 
снеж ного льда достаточно тесно коррелнруется с разностью  вы 
соты снеж ного  покрова на суше и на льду (г =  0,9)

/гсл =  0 ,6 2 Д / г с . >

П ри выведении зависимости был использован достаточно обш ир
ный исходный материал, вклю чаю щ ий данные о реках, озерах и 
водохранилищ ах —  всего по 25 объектам , 66 пунктам . О днако ис
пользование полученного соотнош ения для практических расче
тов встречает большие трудности, та к  к а к  для этого необходимы 
данные о высоте' снеж ного  покрова на льду и на суше. Оно пред
ставляет интерес в исследовательском плане при изучении рас
пространения снеж ного  льда, хотя и здесь его применять следует 
с известной осторож ностью . В  частности, на Л ад ож ско м , а такж е  
О нежском озерах высота снеж ного покрова на льду, ка к  правило, 
значительно меньше, чем на прилегаю щ ей территории, и при от
сутствии каких-либ о  следов снеж ного льда.

В  целом снеж ны й лед сущ ественно сглаж ивает многолетние 
колебания м аксимальной за зиму толщ ины  льда, увеличивая ми
нимальное значение этой характеристики . Т ак  толщ ина ледяного 
покрова в средней полосе европейской части С С С Р  в конце ум е
ренно теплой зимы составляет 50— 60 см, а при отсутствии обра
зования снеж ного  льда ее значение в та к у ю  зим у находилось бы 
в пределах 25— 35 см. С неж ны й лед повы ш ает интенсивность 
приращ ения толщ ины  ледяного покрова за счет промерзания 
слоя воды на его поверхности и повыш ения интенсивности ее на
мерзания снизу вследствие уменьш ения вы соты  теплоизолирую 
щего слоя снега.

Н а  участках  с интенсивным теплопритоком  из водной массы 
порядка 20 В т /м 2 и выше благодаря явлению  снеж ного  льда 
процесс ф ормирования ледяного покрова в течение зимы отлича
ется специф ическими особенностями. В этих условиях каж д ы й 
снегопад приводит к интенсивному стаиванию  льда снизу, та к  как  
тепловой поток в атмосферу вследствие увеличения теплоизоли
рую щ его слоя снега становится меньше теплопритока из водной 
массы. С таивание ж е  ледяного покрова увеличивает его пере
грузку, ускоряя излив воды и ее растекание по поверхности льда 
под снегом. Во время образования снеж ного  льда пока происхо
дит промерзание слоя снега, пропитанного  водой, несмотря на
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станваннс снизу, толщ ина ледяного покрова увеличивается, так 
как  интенсивность этого промерзания превосходит интенсивность 
стаивания. После завершения промерзания снеж ного льда может 
иметь место нарастание льда или его стаивание в зависимости 
от соотношения тепловы х потоков, т. е. значений SH3, SK и q.

Ц и кл ы  нарастания и уменьш ения толщ ины  ледяного покрова 
в течение зимы неоднократно повторяю тся, следуя за ходом снеж 
ны х осадков, в результате чего толщ ина ледяного покрова в те
чение всего периода ледостава существенно не увеличивается, 
обусловливая вы сокую  повторяемость образования снеж ного 
льда па участках с интенсивным тенлонритоком даж е в районах 
с суровыми климатическим и условиями.

П ри  выполнении радиолокационной аэроледомерной съемки во 
всех значительны х суж ениях У сть-И лим ского  водохранилищ а 
были зарегистрированы  участки с пониж енной толщ иной ледяного 
покрова. П ри  десантны х обследованиях та ки х  участков были 
выполнены непосредственные измерения толщ ины  льда и описа
ние его структуры . О казалось, что весь слой льда под тонким 
снегом состоял исклю чительно из снеж ного льда. П ризнаков кр и 
сталлического льда не было обнаруж ено ни в одной лунке. Т ол
щ ина ледяного покрова на площ адке размерами 10 X  10 м варьи
ровала от 12 до 35 см. В  суж ениях У сть-И лим ского  водохрани
лищ а толщ ина ледяного покрова оказалась в среднем в два 
раза меньше, чем на расш иренны х участках. Эти закономерные 
изменения толщ ины  ледяного покрова по акватории водохрани
лищ а объясняю тся значительным увеличением теплопритока 
к ниж ней поверхности ледяного покрова из водной массы под 
влиянием турбулентного  обмена на участках  с повыш енными ско
ростями течения. П ри  средней температуре воды водохранилищ а, 
равной 2 °С, сбрасываемой У сть-И лим ской  ГЭ С , теплоприток из 
водной массы в суж ениях по ориентировочным расчетам состав
ляет 50— 100 В т /м 2.

А нализ процесса ф ормирования ледяного покрова на узких  
участках У сть-И лим ского  водохранилищ а производился на основе 
численного моделирования образования снеж ного льда в усло
виях интенсивного теплопритока из водной массы. Бы ло задано 
несколько значений теплопритока в диапазоне от 25 до 100 В т /м 2, 
для которы х по данным метеостанции г. Б ратска  о температуре 
воздуха и осадках были рассчитаны  хронологические граф ики 
толщ ины  ледяного покрова за м алоснеж ную  и м ногоснеж ную  
зимы.

Расчет велся последовательно следующ им образом. П родол
жительность первого расчетного периода устанавливалась до мо
мента перегрузки ледяного покрова снегом. Вы сота снеж ного по
крова на льду определялась по слою осадков на метеостанции из 
расчета средней плотности снега. Толщ ина льда в конце первого 
периода вы числялась по уравнению  (1.8) из условия наличия 
интенсивного теплопритока снизу. После наступления перегрузки 
ледяного покрова снегом слой затопления последнего вычислялся
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по формулам (1.5) п (1 .16). Д алее вычислялось время его про
мерзания и слой стаивания за этот период. Затем выделялся но
вый период, когда не происходило образования снеж ного  льда —  
до момента второй перегрузки ледяного покрова снегом. Далее 
расчетный цикл  повторялся неоднократно до наступления теплого 
периода.

Численное моделирование процесса показало, что при больш их 
значениях q наличие даж е тонкого  слоя снега влечет за собой 
уменьшение толщ ины  ледяного покрова за счет стаивания снизу. 
После растекания воды под снегом промерзание снега, пропитан
ного водой, происходит быстрее, чем стаиванне льда снизу, и 
поэтому толщ ина ледяного покрова в этот период в целом уве
личивается. Если весь снег окаж ется пропитанны м  водой, то при
ращение толщ ины  ледяного покрова будет продолж аться и после 
промерзания снега, хотя и не с такой  интенсивностью. П ри  не
полном же затоплении снега приращ ение толщ ины  ледяного 
покрова после заверш ения промерзания воды, к а к  правило, сме
няется преобладанием стаивания. П ул ьсирую щ ий процесс изме
нения толщ ины  ледяного покрова в течение зимы на участках 
с интенсивным теплопритоком  иллю стрируется хронологическими 
граф икам и толщ ины  льда, полученными расчетным путем, для 
д вух значений теплопритока в м алоснеж ную  и м ногоснеж ную  
зимы (рис. 1.1 и 1.2).

Вследствие неоднократного чередования циклов нарастания 
и стаивания льда на участках, где имеется достаточно большой 
теплоприток из водной массы, толщ ина ледяного покрова после 
завершения непродолж ительного начального периода его развития 
колеблется около среднего значения, которое назовем характер
ной толщ иной ледяного покрова (табл. 1.2). Н еобходимость

Таблица 1.2

Характерная толщина ледяного покрова в малоснежную ( /)  
и многоснежную зимы (2)

<71 Вт/м 2
Характерная толщина 

льда, см
«?1 В т /м 2

Характерная толщина 
льда, см

I 2 I 2

0 7 9 6 5 7 5 18 19
25 44 3 8 100 17 17
5 0 2 4 2 3

этого нового понятия обусловлена тем, что на участках  интен
сивного теплопритока м аксимальная за зиму толщ ина ледяного 
покрова, данные о которой обычно использую тся при анализе про
цессов ледостава, теряет всякий смысл.

О братная зависимость толщ ины  ледяного покрова от тепло
притока  отличается больш ой нелинейностью , вы раж аю щ ейся 
в том, что с увеличением теплопритока сниж ение толщ ины  ледя-
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Рис. 1.1. Формирование ледяного покрова при теплопритоке снизу 
25 и 50 Вт/м2 в малоснежную зиму.
а  —  о с а д к и ,  б  —  т е м п е р а т у р а ,  в  —  т е п л о п р н т о к .  1 — с н е ж н ы й  п о к р о в ,  2  —  
в о д а ,  3 —  с н е ж н ы й  л е д ,  4 —  к р и с т а л л и ч е с к и й  л е д .



М XII / // III1964 г. 1965г.
Рис. 1.2. Формирование ледяного покрова при теплопритоке снизу 
25 и 50 Вт/м2 в многоснежную зиму.
Уел. обозначения см. на рис. 1.1.



ного покрова заметно убывает. Так, при q"= 25 В т /м 2 уменьш е
ние характерной толщ ины  ледяного покрова при увеличении 
теплового потока на 1 В т /м 2 составляет 1 см, а при q =  80 В т /м 2 
оно в десять раз меньше.

П ри  небольш их значениях q толщ ина ледяного покрова оказы 
вается меньше в годы  с обильными снеж ны м и осадками, при

Ъпм

Рис. 1.3. Толщина льда в конце зимы в зависимости от теплопритока 
снизу с учетом (1), (2) и без учета образования снежного льда (3),(4) в малоснежную (2), (4) и многоснежную (1), (3) зимы.

*7 =  50 В т /м 2, наоборот, —  в малоснежные зимы. С увеличением 
теплопритока влияние та ки х  факторов, ка к  тем пература воздуха 
и снежные осадки, на толщ ину ледяного покрова уменьш ается. 
Влияние ж е самого процесса образования снеж ного  льда на тол
щ и н у  ледяного покрова характеризуется граф икам и рис. 1.3, на 
котором представлены зависимости толщ ины  ледяного покрова от 
теплопритока при образовании снеж ного  льда и при отсутствии 
этого явления.



2. РАСЧЕТЫ Т О Л Щ И Н Ы  Л Е Д Я Н О Г О  П О К Р О В А

2.1. О БЗО Р М ЕТОДОВ РАСЧЕТА

К  настоящ ему времени предлож ено большое количество ф ормул 
для расчета толщ ины  ледяного покрова пресноводны х водоемов, 
вклю чая чисто эмпирические, основанные на ее зависимости от 
сумм ы  отрицательны х тем ператур воздуха [16, 31] и получен
ные теоретическим путем. Больш инство из них выведено интегри
рованием исходны х диф ф еренциальных уравнений (1 .3 ), (1.4) и

Расчетные формулы, полученные таким  образом, имеют либо 
логариф мпческомую, либо квадратическую  форму. Л огариф м иче
ские формулы (К.. И . Россинский [4 2 ], И . М . Коновалов [3 2 ])  
в настоящее время практически не прим еняю тся, потому что 
д аж е при наличии теплопритока к  ниж ней  поверхности льда, 
которы й наиболее точно учиты вается логариф мическими и экс
поненциальными ф ормулами, расчетные периоды не м огут быть 
продолж ительны м и из-за требуемого условия квазистационар
ности процесса. П р и  лю бом способе расчета необходимо, чтобы 
в течение расчетного периода высота снеж ного  покрова на льду 
существенно не менялась, из-за чего гр ан и цы  эти х  периодов сле
дует намечать по датам снегопадов. В  этих  условиях в связи со 
сравнительно небольшой продолж ительностью  расчетны х перио
дов достаточную  точность расчетов обеспечивает определение тол
щ ины  льда по разности м еж ду результатом расчета по квадра
тической формуле и слоем стаивания за этот период, прод олж и
тельность которого назначается от нескольких дней до месяца 
в зависимости от значения q и изменения вы соты  снеж ного  по
крова.

В  качестве примера квадратической ф ормулы для расчета 
толщ ины  ледяного покрова, учиты ваю щ ей основные элементы 
теплового баланса, приведем ф ормулу А . П . Б раславского  [14]

(1 .5 ).

где

Лс =  6,1а +  634, Лл =  5 р +  Sc +  а,е +  a2t, 
а, =  12,2 (1 +  0,68№), а 2 =  7,0 (1 +  0,68 W), 

а. =  (а,еп -f- a2tu -f- 0 ,99оТ* —  Л с) (1 /tu).
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Тем пературу поверхности спежно-ледяного покрова здесь реко
мендуется определять по номограммам П . П . Кузьм ина [44] 
в зависимости от тем пературы  воздуха и облачности. Н едостат
ками метода Б раславского является большая трудоемкость расче
тов и ограничения по диапазону температур воздуха.

Серьезные и планомерные исследования по разработке рас
четных методов определения толщ ины  ледяного покрова, осно
ванные на ф ундаментальных работах В. В. П иотровича и 
J1. Г. Ш ул я ко в ско го , ведутся в Гидрометцентре С С С Р . И х  отли
чает законченность разработок, которые доводятся до расчетных 
схем, пригодны х для практического применения и вклю чаю щ их 
комплекс методик и формул для определения необходимых исход
ны х данны х.

П реж де всего отметим ком плексную  методику В. В . П и о тр о 
вича [5 7 ], основанную  на применении дифференциальной фор
м улы  для расчета приращ ения толщ ины  ледяного покрова за 6 ч, 

. . __ —Ял [(«| +  аг) t +  S4 — (а3 +  а4) (еп — е) +  Sp] q
^Р п  [ ( * о  +  Kchc) {es- \ -a,sW)  +  Я7] ^Р л

Значения а2, а3, й< и Й7 в ней постоянны, остальные коэф ф ици
енты определяются по таблицам отдельно для каж д ого  из пяти 
диапазонов тем пературы  воздуха в пределах от 0 до — 40 °С.

Расчетная схема В. В. П иотровича вклю чает такж е  методику 
определения теплового эквивалента снега на поверхности льда 
[5 8 ], а та кж е  приращ ения толщ ины  ледяного покрова за счет 
образования снеж ного льда [5 9 ].

Расчет характеристик снеж ного  покрова на льду водохрани
лищ  основан на допущ ении, что переносом снега с суш и можно 
пренебречь, т а к  к а к  при вы соких и залесенных берегах 
на акваторию  водохранилищ а снег практически не поступает. 
С нос ж е снега с водохранилищ а такж е  мало сказывается на сие- 
гозапас на льду. В  частности, по данным н атурн ы х исследований, 
ветровой снос снега на Ры бинском водохранилищ е не превышает
1 мм.

П лотность снега на льду определяется метеорологическими 
условиям и во время его выпадения, продолж ительностью  и гл у 
биной оттепелей. П ри  ветре более 4 м/с начинается перенос снега, 
что приводит к увеличению  его плотности. В. В . П иотрович по
строил граф ики степенного вида, по которым можно определить 
массу переработанного снега в зависимости от разности скорости 
ветра при этой переработке и ранее наблюдавш ейся. П о  данным
о значениях осадков и плотности снега вычисляется его высота. 
П о плотности снега вычисляется такж е  его теплопроводность. С о
ответствую щ ая зависимость, предлож енная В . В . П иотровичем, 
в пересчете на суточный интервал времени имеет вид

Хс =  8 +  590рс. (2 . 1 )

П о оценке П иотровича, среднее квадратическое значение по
греш ности расчета теплового эквивалента снега составляет около
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2 5 % . А нал изируя  полученны й результат, он приходит к выводу, 
что это значение, скорее всего, завыш ено, та к  ка к  не все метео
станции, данные которы х использовались при расчете, были доста
точно репрезентативными вследствие значительного их удаления 
от исследуемых участков акваторий водохранилищ .

О ригинальную  м етодику расчета толщ ины  ледяного покрова 
на водохранилищ ах разработал Л . Г. Ш у л я к о в с к и й  [9 6 ], предло
ж и в ш и й  определять значение tn по тепловом у балансу способом 
приближ ения, что позволяет избежать погреш ностей расчета за 
счет линеаризации степенной зависимости теплоотдачи излуче
нием от тем пературы  воздуха. Расчетная формула Ш ул я ко в ско го  
имеет вид

h =  V ( * "  ~  7  -  А ' . / ! . ) ' - — (< 1 -

~ ( - т т - * л ) - т 5 Г -  (2 ' 2>

Коэффициент а.0 рассчитывается по данным о скорости ветра 
и облачности, а та кж е  по некоторым коэф ф ициентам, которые 
берутся из таблицы  в зависимости от тем пературы  воздуха. З на 
чение а такж е  находится из таб лиц ы  в зависимости от скорости 
ветра, облачности и суммы «температур воздуха и поверхности 
снежно-ледяного покрова (^ +  4 ) .  Само значение tD определя
ется способом приближ ения. С начала оно принимается равным 
температуре воздуха за расчетный период, затем по таблицам 
определяются коэффициенты а0 и а, а далее по формуле 
iu =  (at - f  а0) (h +  Kchc)/[hji +  a {h +  Kchc)] находится окончатель
ное значение tu, по котором у вторично определяется параметр а. 
О днако приближ ения, как  правило, оказы вается достаточно. М ето
дика  Ш ул я ко вско го  эффективна для расчета толщ ины  тонкого  
ледяного покрова в начале ледостава, когда другие  формулы из-за 
ряда допущ ений при их выводе приводят к  сущ ественным погреш 
ностям.

М . Б. П оном арев [21, 61] для целей краткосрочного  прогноза 
толщ ины  лёдяного покрова К уйбы ш евского  водохранилищ а раз
работал расчетную  схему, в основу которой полож ено вычисление 
поверхности снежно-ледяного покрова по формуле П иотровича

tn =  (а, +  a.2W) t —  S„ —  (а 3 +  a4W) (а5 —  e)j(a0 +  h + 7Kchc) .

где коэф ф ициенты а\, as и а0 определяются по таблицам  в зави
симости от диапазона температур воздуха. Расчет производится 
последовательным приближ ением  по данны м  о температуре воз
духа. Весь остальной расчет приращ ения толщ ины  ледяного по
крова ведется по формуле Ш у л я к о в с к о го  (2 .2 ). П о  данной схеме 
составлен алгоритм  расчета на Э В М , что позволило внедрить ее 
в п ра кти ку  прогнозов.

П о  оценке П оном арева, средняя квадратическая погреш ность 
расчета толщ ины  ледяного покрова в условиях К уйбы ш евского  
водохранилищ а превыш ает 20 % . К раткосрочны й прогноз при

27



ращ ения толщ ины  ледяного покрова дается на срок до 5 сут на 
основе данны х прогноза тем пературы  воздуха. Х арактеристики  
снеж ного  покрова за эти дни приним аю тся таким и же, как  и 
в день вы пуска прогноза, а значения скорости ветра и облачности 
берутся равны ми средним многолетним значениям. Д ополнитель
ная погреш ность прогноза сравнительно с расчетом составляет 
около 20 %. В условиях начала ледостава сумм арная средняя 
квадратическая погреш ность порядка 30— 35 % оказывается 
вполне допустимой.

И нтересную  попы тку распространить методику расчета х а р а к 
теристик снега, разработанную  В. В. П иотровичем для озер и во
дохранилищ , на реки предприняла В . Я. Ам инева [6] .  С читая, что 
результаты  измерений толщ ины  ледяного покрова на гидроло
гических постах вклю чаю т значительную  составляю щ ую  погреш 
н о сти 'р а сче та  за счет неоднородности ледяного покрова, она 
в качестве исходного материала использовала данные снежно- 
ледомерных съемок на гидрологических постах. П олученны й ре
зультат сравнивался как  с данны ми съемок, та к  и постов.

Расчет нарастания ледяного покрова снизу за короткие про
м еж утки  времени ( 1— 2  сут) велся по простой дифференциальной 
формуле типа (1 .4 ). П р и  этом учиты вался теплоприток от 
гр унта  дна, определяемый по граф ику С. Н . Б улатова [5 ].  Р ас
чет начинался с даты  установления ледостава. После начала об
разования снеж ного льда вычисление нарастания ледяного по
крова снизу прекращ алось. Толщ ина снеж ного  льда рассчиты ва
лась по слою затопления, которы й определялся по формулам П и- 
отровича.

П р и  оценке погреш ности расчетного метода В. Я- Аминевой 
целесообразно подразделить используемый ею ряд на две одно
родные группы . П ервая из них вклю чает 14 рек центрального и 
северо-западного районов С С С Р  (25 постов, 41 сл учай ), а вто
рая —  северные реки (Северную  Д вину, С ухону, Ю г, П и не гу  и 
М езень) (22 поста). Средняя квадратическая погреш ность рас
чета при этом составила для первой гр упп ы  9 см, или 26 % , пре
вы ш ая в отдельных случаях 40 %. В . Я. Аминева объясняет зна
чительные погреш ности расчета по данным д вух  гидрологических 
постов неучетом притока тепла с грунтовы м и водами, с чем, од
нако, трудно согласиться. В  частности, для поста Касимов на 
р. Оке расчеты толщ ины  ледяного покрова выполнялись за пять 
лет. И з н их  значительная разность м еж ду ф актическими и вы чис
ленными значениями имела место только в д вух случаях (19 и 
16 см ), а в остальны х она не превысила 7 см. Трудно ож идать, 
что в отдельные годы приток тепла с грунтовы м и водами в зим
нее время подвержен столь значительным колебаниям.

Д ля северной группы  гидрологических постов большие погреш 
ности расчета в отдельных случаях В. Я- Ам инева объясняет 
влиянием подледной ш уги  на интенсивность нарастания ледяного 
покрова. Она попыталась учесть этот ф актор косвенным путем 
в виде поправки в зависимости, от разности уровней воды в пер
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вый день ледостава н наш ш зш его  ее уровня в предледоставный 
период, характеризую щ ей интенсивность заж орны х явлений выше 
поста, а та кж е  от времени нарастания ледяного покрова. В  ре
зультате введения этой поправки среднее квадратическое откло
нение рассчитанной толщ ины  ледяного покрова от наблюденной 
уменьш илось до 5,3 см. В  делом результаты , полученные А м ине
вой для северных рек, надо признать удачны м и, хотя применять 
ее методику расчета характеристик снеж ного  покрова на реках 
следует с большой осторож ностью , та к  как  в отдельных случаях 
перенос снега ветром в условиях речны х долин может играть 
определяю щ ую  роль.

Значительно более высокая точность была получена В. Я -А м и 
невой при расчете толщ ины  ледяного покрова на реках Ам ударья 
и Сы рдарья [8] (средняя квадратическая погреш ность около 
6 % ) в условиях отсутствия или небольшой высоты  снеж ного  по
крова на льду. П р и  этих расчетах потребовалось учиты вать  влия
ние подледной ш уги  и вводить поправку на солнечную  радиацию .

В  практике  ледотермических расчетов ш ирокое распростра
нение получила простая квадратическая формула (1 .9 ), в кото
рой параметр а, равны й отнош ению  температур поверхности 
снежно-ледяного покрова и воздуха, принимается постоянным. 
Н екоторы е исследователи [48, 68] определили значение а расчет
ным путем по сопоставлению  результатов вычисления толщ ины  
ледяного покрова с данны м и непосредственных наблюдений. П о 
их данным значение а  находится в пределах 0,7— 0,9.

2 .2 . О БОСНОВАНИЕ У Н ИВЕРСАЛ ЬНО Й
РАСЧЕТНОЙ ФОРМУЛЫ

Рассмотренные методы расчета позволяю т определить толщ ину 
ледяного покрова на основе учета комплекса гидром етеорологи
ческих данны х. Приемлемые по точности результаты  были полу
чены при детальном учете изменения характеристи к  снеж ного  по
крова, когда расчетные интервалы  не превы ш али нескольких 
суток. О днако этот способ расчета отличается больш ой трудоем 
костью  даж е в случае применения Э В М  вследствие необходи
мости подготовки больш ого числа исходны х д а нн ы х о метеороло
гических элементах. В  расчетной ж е  практике  не всегда воз
м ож на больш ая степень детализации, что в ряде случаев 
определяет целесообразность применения универсальной расчет
ной ф ормулы, позволяю щ ей учиты вать  различное число ф акторов 
с разной степенью их временного обобщения.

П р и  выводе расчетны х формул толщ ины  ледяного покрова 
температура поверхности снежно-ледяного покрова обычно опре
деляется по тепловом у балансу в условиях квазистационарного 
режим а. О днако более плодотворным оказы вается путь опреде
ления параметра а, т. е. зависимости отнош ения tu/t от совокуп
ности метеорологических и снеж но-ледовы х условий. П р и  этом 
конечный результат не изменится, но на основе полученны х вы 
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раж ений оказывается возможным упростить расчетную  ф ормулу 
применительно к  разным вариантам расчета.

П редварительно преобразуем уравнение теплового баланса 
поверхности снежно-ледяного покрова, которое по формулам 
П . П . Кузьм ина [4 4 ], ш ироко применяю щ имся в практике  ледо- 
термических расчетов, может быть представлено в следующем 
варианте:

S =  Sp +  S „, ±  SK ±  SHC =  - Q  (1 -  г )  (1 -  0 ,14;V0 -  0,53АГН)  -

-  11,8 - 1 0 -£(Г о +  г'Г (0,62 -h  0,05 V ^ )  (1 +  0,12A^o +  0,12ДГН) +
+  11,8 • 10- 8 (Г0 +  tny +  7 [( f„  - 1) +  l,7 5 (e „  -  e)] (1 -  0 .5 5 Г ),

(2.3)

где Sp —  приток тепла суммарной солнечной радиации, Sn3, SK и 
Sup —  теплоотдача излучением, конвекцией и испарением, Q —  
сумм арная солнечная радиация, г —  альбедо снеж но-ледяного по
крова, No и NB —  общ ая и н и ж ня я  облачность в долях единицы, 
W —  скорость ветра, tn и t —  температура поверхности снеж но
ледяного покрова и воздуха, еп и е —  максимальная упругость  
водяного пара и абсолю тная влаж ность воздуха, Т0 =  273 К- 
Теплоотдача здесь примята положительной.

Обычно при линеаризации вы раж ения эф ф ективного излуче
ния отбрасы ваю т члены биномов, содержащ ие значения Т 0 
в степени меньше трех. О казалось возм ожным преобразовать 
такж е  множ итель 0,62 +  0 ,'05Уе в виде ф ункции тем пературы  
воздуха. К а к  известно, максимальная упругость  водяного пара 
уменьшается с понижением тем пературы  воздуха, что позволяет 
аппроксим ировать этот м нож итель для средних значений отно
сительной влаж ности линейным уравнением 0,62 +  0 ,0 5 У е «  
~  0,7 +  0,018/. Третье упрощ ение —  это исклю чение ниж ней об
лачности при соответствующ ем увеличении коэффициента при 
значении N0 до 0,24. В  результате получено следующ ее вы раж е
ние для теплоотдачи излучением поверхности снежно-ледяного 
покрова:

S„ з «  196 +  9,6а t — 7,91 —  4 ,5Nt — 112N. (2.4)

Погреш ность расчета значений SH3, обусловленная линеаризацией 
уравнения, в ш ироких пределах значений а и / не превыш ает 
1 0 % , достигая 2 0 %  при температуре воздуха ниж е — 30 °С.

Анализ уравнения теплового баланса показал такж е, что вес 
теплоотдачи испарением при отрицательны х тем пературах воз
духа относительно сум м арны х теплопотерь поёерхности снеж но
ледяного покрова сравнительно невелик. М аксим альная упругость  
водяного пара надо льдом при температуре воздуха — 1.. . — 40 °С 
изменяется в пределах 4,2— 0,09. Разность ж е  еи —  е при реаль
ны х для зим них условий значений относительной влаж ности , 
температуры воздуха и коэффициента а не превышает 1 , что со
ставляет не более 10 % сум м арны х теплопотерь. П ри  наличии 
ветра значение S „c существенно увеличивается, но одновременно
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происходит вы равнивание температур поверхности снега и воз
духа , заметно сниж ая ожидаем ое приращ ение теплоотдачи испа
рением. Т ак, повышение скорости ветра от нуля до 10 м/с увели
чивает относительное значение Sm лиш ь на 5 % . Такое изменение 
значений 5 ИС характерно для тем пературы  воздуха t выш е — 10 °С 
и эквивалентной толщ ины  льда h3 менее 20 см. В  д р уги х  д иапа
зонах значений / п ha оно будет значительно меньше. Таким  об
разом, результаты анализа пределов изменения относительной 
теплоотдачи позволяю т при определении коэффициента а исклю 
чить эту  составляю щ ую  из уравнения теплового баланса.

В  целом, вы раж ение сум м арны х теплопотерь поверхности 
снеж но-ледяного покрова с учетом всех преобразований примет 
вид

S =  —  Q (1 — г)(1  —  0,67ЛО-Ь 1 9 6 +  16,6af +  3,8ctf -
— \5t — 3,8tW — U2N — 4,5 t N . (2.5)

И з уравнений (1.3) и (1.4) следует, что при <7 =  0 X„at — 
=  ĥ S. П одставив в это вы раж ение значение S из уравнения
(2.5) и решая его относительно коэффициента а, получаем иско
мое вы ражение

сс =  [ — Q(1 —  г)(1  —  0 ,67 Л 0 —  l5t — 3,8tW —  1 12iV —

—  4,5/V —  196] h3/—t (1Л +  16,6/гэ +  3 ,8h»W). (2.6)

Значения коэффициента а, вычисленные по формуле (2 .6 ), 
при разны х температуре воздуха, эквивалентной толщ ине ледя
ного покрова, облачности и скорости ветра приводятся в табл. 2 . 1 . 
П риняты е  в ней значения этих  характеристи к  практически охва
ты ваю т реальные диапазоны  их изменчивости.

Д анны е табл. 2.1 показы ваю т, в к а к и х  ш ироких пределах из
меняется коэффициент а. Причем значения h3 не вы ходят за 
рамки реальных случаев. Т ак , значение 1гэ =  500 см м ож ет иметь 
место, например, при толщ ине льда 70 см и высоте снеж ного  по
крова 30 см.

То, что значение а м ож ет превы ш ать единицу, на первый 
взгляд, каж ется парадоксальны м. О днако  така я  ситуация ти 
пична для случаев, когда  теплоотдача излучением при темпера
туре поверхности льда, равной тем пературе воздуха, превышает 
возможное значение теплового потока при данном градиенте тем
ператур, что характерно для сравнительно больш их значений ha. 
В этих случаях тепловое равновесие наступает при температуре 
поверхности льда ниж е тем пературы  воздуха, а составляю щ ие 
теплового баланса и Snc меняют направление тепловы х пото
ков. Н а  то, что тем пература поверхности снеж но-ледяного по
крова водоемов м ож ет быть н и ж е  тем пературы  воздуха, ука зы 
вал еще О. Д эви к  [9 7 ], объяснив этой причиной появление инея 
на поверхности льда.

Кроме Toros из табл. 2.1  следует, что основными ф акторами, 
определяю щ ими значения коэффициента а являю тся температура



Значения коэффициента а в зависимости от параметров t, ЛЭ1 N и W
Таблица 2.1

hg см
Температура воздуха, °С

йэ см
Температура воздуха, °С

—10 —20 —30 —40 —10 —20 —30 —40

N = 0, W =  0 м/с N =  1, W =  0 м/с
5 0 ,3 7 0 ,27 0 ,2 3 0,21 0 0 ,26 0 ,2 2 0,21 0 ,2 0

10 0 ,5 8 0 ,4 0 0 ,34 0 ,3 2 10 0 ,4 5 0 ,3 8 0 ,3 6 0 ,3 5
20 0 ,8 8 0 ,6 3 0 ,54 0 ,5 0 20 0 ,7 2 0,61 0 ,5 7 0 ,5 5
50 1,35 0 ,9 6 0 ,8 3 0 ,7 7 50 1 ,09 0 ,9 3 0 ,8 7 0 ,8 4

100 1,64 1,18 1,02 0 ,9 5 100 1 ,32 1 ,12 1,06 1 ,02
200 1,84 1,32 1,15 1,06 200 1,48 1,26 1,18 1,15
500 1 ,98 1,42 1,24 1,14 500 1,60 1 ,36 1,28 1,24

N = 0 , W= 10 м/с N = 1 , W  =  10 м/с
5 0 ,5 0 0 ,4 3 0,41 0 ,4 0 5 0 ,46 0 ,4 3 0 ,4 2 0,41

10 0 ,7 5 0 ,6 3 0 ,60 0 ,5 8 10 0 ,66 0 ,6 2 0,61 0 ,6 0
20 0 ,9 4 0,81 0 ,7 7 0 ,7 5 20 0 ,8 6 0 ,8 0 0 ,78 0 ,7 7
50 1,14 0 ,9 9 0 ,9 4 0,91 50 1 ,04 0 ,9 7 0 ,9 5 0 ,9 4

100 1,23 1,06 1,00 0 ,9 8 100 1,12 1,05 1,02 1,01
200 1 ,28 1,11 1,05 1,02 200 1,16 1,09 1,06 1 ,05
500 1,31 1,13 1,07 1 ,04 500 1 ,19 1,11 1,09 1,07

воздуха и эквивалентная толщ ина ледяного покрова. С повы ш е
нием тем пературы  воздуха коэффициент а увеличивается, что 
о траж ает усиление роли эффективного излучения в тепловом* ба
лансе снеж но-ледяного покрова. С понижением тем пературы  воз
духа  значение а сначала быстро уменьш ается, но затем интен
сивность его сниж ения затухает. Зависимость коэффициента а 
от значения ha такж е  нелинейна. П р и  небольшой толщ ине льда 
и отсутствии на нем снега значение [а значительно меньше 
единицы (при Лэ =  1 см а < 0 , 1 ) .  С увеличением эквивалент
ной толщ ины  льда коэф ф ициент а сначала быстро возрастает, 
а при /гэ =  500 см увеличение значения а почти прекращ ается.

Такие ф акторы, к а к  облачность и скорость ветра, влияю т на 
значение а в значительно меньшей степени, чем температура 
воздуха и толщ ина снежно-ледяпого покрова. С увеличением 
облачности коэффициент а уменьш ается, и это изменение зави
сит от температуры воздуха. Относительное изменение значений 
а при увеличении облачности от 0 до 1 составляет 40 % при 
t = — 5 °С  и всегда лиш ь 7 %  при t — — 40 °С. В лияние ветра 
проявляется иначе. Если тем пература поверхности снеж но-ледя
ного покрова выше тем пературы  воздуха, то усиление ветра при
водит к  увеличению  значений а. П ри  обратном соотнош ении тем 
ператур с повышением скорости ветра значение а уменьш ается. 
К огда  ж е  а =  1, т. е. при SK =  0, ветер не влияет на значение 
а и на интенсивность нарастания льда.
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Анализ зависимости коэффициента а от метеорологических 
факторов показал, что при расчете толщ ины  ледяного покрова 
в районах с суровы м и клим атическим и условиям и за достаточно 
длинные пром еж утки  времени (более месяца) м ож но принимать 
постоянные значения скорости ветра и облачности. П р и  темпе
ратурах воздуха ниж е — 20 °С относительное изменение значе
ний а при усилении ветра на 5 м /с и изменении облачности на 
50 % возм ож ного значения пе превысит нескольких процентов.

У читы вая, что точность расчета толщ ины  ледяного покрова 
лим итируется приближ енной оценкой та к и х  характеристик, к а к  
высота снеж ного  покрова и его плотность, а та к ж е  теплопритока 
к ниж ней поверхности ледяного покрова, оказывается целесо
образным иметь варианты  расчетной ф ормулы с различной сте
пенью детальности использования исходны х данны х.

Представим вы раж ение (2 .6) в виде

а =  h3SJ[—t Ah3)], (2.7)

где S 0 представляет теплоотдачу с поверхности снеж но-ледяного 
покрова при ее температуре, равной нулю :

S0 =  —  Q (1 —  r ) ( l  —  0,67 N)+  1 9 6 —  15/ —  3,8tW —
—  1 1 2 N — 4 ,5 W  (2.8)

#
II

A =  16 ,6 -|-3 ,8W ’ . (2.9)

П одставив вы раж ения (2.8) и (2.9) в уравнение (1.4) и про- 
иитегрпровав его при q = 0, получаем следую щ ую  универсаль
ную ф ормулу для расчета толщ ины  ледяного покрова в зависи
мости от совокупности метеорологических элементов:

h =  Kchc -  OJA) — V (Л0 +  Кchcf  +  [2Ял5 0т/(£рдЛ)].' (2.10)

По структуре  она аналогична формуле А . П . Браславского, но 
менее трудоем ка при подготовке исходны х данны х.

П р и  наличии подо льдом неподвиж ного  скопления ш уги  в зна
менатель второго члена подкоренного вы раж ения вклю чается как  
сомножитель коэффициент пористости ш уги , представляю щ ий от
ношение объема воды в пробе ш у ги  к  полном у объему пробы,

Km =  VB/Vn.
Значения Кт находятся в пределах 0,6— 0,7.

Вследствие трудоем кости расчетов толщ ины  льда по логариф - 
мифеским и экспоненциальным уравнениям , которы е реш аются 
подбором, квадратическую  ф ормулу целесообразно использовать 
и прн необходимости учета притока тепла к ниж ней поверхности 
льда. В  этом случае из результата расчета по квадратической 
формуле вычитается слой стаивания за расчетны й пром еж уток 
времени, которы й намечается не только в, зависимости от изме-
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пенни высоты снеж ного покрова, но и теплопритока. Если на уч а 
стке теплоприток из водной массы не превыш ает нескольких ватт 
иа метр квадратны й, то продолж ительность расчетны х интерва
лов может достигать 20— 30 сут. Н а  участках  водоемов, где 
имеются выходы грунтовы х вод или происходит разгрузка  тепла, 
накопленного водным потоком, продолж ительность расчетных 
периодов ограничивается 10 сут.

Требуем ую  детальность учета метеорологических ф акторов 
м ож но определить, пользуясь табл. 2.1. П огреш ность расчета 
в случае, если значения N и W будут приняты  постоянными, оп
ределяется по вы раж ению

bha =  (а '  —  а)/а,

где а' —  значение отнош ения t j t  при постоянны х значениях об
лачности и скорости ветра. Рассматриваемая погреш ность зависит 
от тем пературы  воздуха и эквивалентной толщ ины  льда, дости
гая  максимума при вы соких значениях t. Связь м ежду парам ет

рами бha и /га проявляется сложнее. П р и  вы соких значениях t 
она с увеличением значения h3 меняет знак, достигая максимума 
при м алы х и больш их значениях h3. В  случае низких температур

воздуха максимальная погреш ность 6ha, порядка 20  % , достигает 
максимума при небольшом значении hs.

Расчеты толщ ины  ледяного покрова по формуле (2 .10), уч и 
ты ваю щ ей комплекс метеорологических элементов, целесообразно 
проводить при температуре воздуха выше — 20 °С и небольшом 
значении /гэ, т. е. в начале ледостава. Если по этой формуле вы 
полнять расчеты в середине и конце зимы, то при низкой тем
пературе воздуха затраты  времени на подготовку исходны х дан 
ны х не окупятся заметным повышением точности результата, 
погреш ность которого, к а к  это уж е  отмечалось, будет зависеть 
в основном от точности определения высоты и теплопроводности 
снеж ного покрова на льду. П оэтом у расчеты толщ ины  ледяного 
покрова за достаточно продолж ительные периоды целесообразно 
производить по формуле, в которой в качестве аргум ента ф игу
рирует только один метеорологический ф актор —  температура 
воздуха.

Расчетную  формулу, использую щ ую  только тем пературу воз
духа, можно получить подстановкой в парам етры  S 0 и А х а р а к 
терные для данного района значения облачности и скорости 
ветра. Вы численные за ряд лет для 9 пунктов неполярны х обла
стей Восточной С ибири (бассейны рек Л ены  и Верхней А н га р ы ) 
значения средних за месяц общей облачности и скорости ветра 
представлены в табл. 2.2. Средние многолетние зимние значения 
скорости ветра и облачности в данном районе составили соответ
ственно 1,9 м/с и 0,38. П р и  этом наибольш ие отклонения от мно
голетних значений средних за конкретную  зим у характеристи к ни 
на одном из пунктов не превы ш аю т для скорости ветра 1,5 м/с, 
а для облачности 0,17.
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Таблица 2.2

С р ед н и е  зи м н и е зн а ч ен и я  ск ор ости  в е т р а  и обл а ч н о сти  дл я  н ек о т о р ы х  
п ун к тов  В о сто ч н о й  С и бири

Зима, год
Число Ветер, Облач Зима, год Число Ветер, Облач

месяцев м /с ность месяцев м /с ность

с. Ченча с. Синское
1960-61 4 ь б 0,44 1960-61 4 1 , 8 0,25
1961-62 5 1,4 0,47 1961-62 5 2 , 1 0,35
1964-65 5 1 , 1 0,40 1962-63 5 2 , 6 0,32

Среднее 1,4 0,44 1963-64
1964-65

4
5

2 , 6
2 , 1

0,36
0,32

с. Уоян , Среднее 2 , 2 0,32
1960-61 5 1,3 0,37
1961-62
1963-64

5
4

1 , 1
1 , 0

0,37
0,30 пгт Покровск

1964-65 5 1 , 0 0,31 1960-61 5 2 , 1 0,34
Среднее 1 , 1 0,34 1961-62

1962-63
1963-64

4
5 
4

2 , 0
2 , 2
1 , 8

0,31
0,32
0,32с. пюя 1964-65 5 2 , 0 0,37

1960-61
1963-64

5 -
4

1,9
2 . 8

0,36
0,37 Среднее 2 , 0 0,33

1964-65 5 1 , 6 0,40 #
Среднее 2 , 0 0,38 г. Якутск

с. Саныяхтат
0,34

1960-61
1961-62

5
5

1.5
1 . 6

0,55
0,42

1960-61 5 2 , 2 1962-63 4 1 , 6 0,40
1961-62 5 2,7 0,40 1963-64 5 1,4 0,40
1962-63 4 2 , 2 0,36 1964-65 5 1 , 0 0,43
1963-64 4 2 , 0 0,38

Среднее 1,4 0,45
Среднее 2,3 0,37

г. Ленек с. Кюсюр
1960-61 4 2,9 0,42 1960-61 5 2,7 0,32
1961-62 4 3,2 0,47 1961-62 5 2 , 2 0,30
1962-63 4 3,1 0,51 1962-63 4 1 , 8 0,34
1963-64 4 3,4 0,40 1963-64 4 1 , 8 0,39
1964-65 4 2 , 8 0,44 1964-65 5 2,3 0,31

С реднее 3,1 0,45 Среднее 2 , 2 0,33

Расчетное значение облачности по региону принимаем равным 
среднему многолетнему значению  по 9 пунктам  —  0,38. Ч то  каса 
ется скорости ветра, то его характерное значение, учиты вая его 
усиление над руслом реки сравнительно с данны м и береговых 
станций, принимаем равным 3 м/с, т. е. несколько больш им, чем 
результат осреднения многолетних значений.

П ри  среднем альбедо поверхности снега, равном 0,8, х а р а к 
терном для районов с небольшой естественной загрязненностью  
снега, приходная часть сумм арной солнечной радиации Sp =
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Таблица 2.3
С ум м арн ая  сол н еч н ая  р а д и а ц и я , В т /м 2

Месяц
Широта, . . . °

45 so 55 60 65 70

Октябрь 175 135 1 1 0 85 65 50
Ноябрь 1 20 80 60 40 15 —
Декабрь 90 50 30 20 — —

Январь 100 55 35 25 — —
Февраль 155 105 80 65 40 30
Март 225 190 160 140 115 95

=  Q ( 1 — г)  ( 1 — 0,67N) за зим у для ш ирот 50— 60° составит 
в среднем соответственно 14 и 9 В т /м 2 (табл. 2 .3 ). П одставив в вы 
раж ения (2.8) и (2.9) среднее для ш ироты  55° значение Sp, а такж е  
приняты е значения облачности и скорости ветра, получаем простую  
ф ормулу для расчета толщ ины  ледяного покрова по температуре 
воздуха в условиях Восточной Сибири

Ал = - Л С с Л с -  16 +  V(Kc/zc  +  /io +  16)2 +  1 2 , 2 ( 5 - О т .  (2.11)

С равнительно с формулой (1.9) данная формула имеет только 
два дополнительны х члена. О днако ее структура  учиты вает из
менение коэффициента а в зависимости от тем пературы  воздуха 
и эквивалентной толщ ины  ледяного покрова, благодаря чему 
устраняется погреш ность расчета, возникаю щ ая при использова
нии постоянного коэффициента а. П оэтом у формула (2.11) может 
применяться в достаточно ш ироком диапазоне температур воз
духа  и эквивалентной толщ ины  ледяного покрова.

Оценим погреш ность расчета толщ ины  ледяного покрова, обус
ловленную  приняты м и допущ ениям и —  использованием осреднен- 
ны х, характерны х для региона значений N, W и Q. К а к  известно, 
частная погреш ность результата измерения или расчета в зависи
мости от точности определения одного из параметров равна про
изведению частной производной по этом у аргум енту на погреш 
ность его расчета. В ы раж ения  для частны х погреш ностей расчета 
толщ ины  ледяного покрова в зависимости от погреш ности опре
деления облачности, скорости ветра и приходной составляю щ ей 
солнечной радиации будут иметь вид:

6/Z(JV) ==
ХлТ (112 +  4 ,5 0

6/Z(Q) = ■

рлL A  ( йэ +  Хл/ А ) 

Х.пт

■6N да 46/V;

bh

Р л / .  ( h s  +  Я л / А )

Я л So  -f" A t

6 Q ^ 0 ,0 2 5 Q ;

) б ! Г  « 0 , 4 —  1 ,0 6 Г .
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Символом б обозначается погреш ность расчета любой вероят
ности. Численные значения частных производны х получены под
становкой типичны х для региона значений t и /г:, при длитель
ности расчетного периода 100 сут. В  этих ф ормулах погреш ности 
расчета толщ ины  льда вы раж ены  в сантиметрах, облачности 
в долях единицы, ветра в м етрах в секунду и радиации 
в В т /(с м 2 -с у т ).

П одставив из табл. 2.2 значения м аксим альны х отклонений 
годовы х значений скорости ветра и облачности от их приняты х 
характерны х значений, получаем погреш ность расчета толщ ины  
ледяного покрова порядка 6 см. Ее максимальное значение за 
счет использования постоянного значения Sp та кж е  невелико —  
в пределах 3 см. С ум м арная ж е  погреш ность, обусловленная 
этим и допущ ениями, не превыш ает 7 см, что составляет 4— 8 %.

П о таком у ж е принципу м огут быть определены парам етры 
расчетной ф ормулы для лю бы х метеорологических условий. Н а 
пример, для периода со ш тилевой и безоблачной погодой рас
четная формула примет вид

h =  —  Kchc —  27 +  V ( Kchc +  К +  27)2 - f  7 ( 11  —  t) т. (2 . 1 2 )
*

Результаты  расчета по формулам (2.11) и (2.12) за месячный 
период при Kchc =  200, h0 =  50 и t =  — 20 °С различаю тся на
3 см, или 15 %.

2.3. ОПРЕДЕЛЕНИЕ ХАРАКТЕРИСТИК СНЕЖНОГО ПОКРОВА 
И ОЦЕНКА ТОЧНОСТИ РАСЧЕТА 
ТОЛЩИНЫ ЛЕДЯНОГО ПОКРОВА

Д л я расчета высоты и плотности снеж ного  покрова на льду 
по методике В. В. П иотровича [57] необходимы данны е о суточ
ны х значениях скорости ветра, которы е не публ икую тся  в метео
рологических ежемесячниках. П оэтом у оценка значения коэффи
циента приведения высоты снеж ного  покрова и ее изменчивости 
в разные годы для ряда п унктов  Восточной С ибири производи
лась на основе решения обратной задачи, т. е. подстановкой 
в ф ормулу (2 .1 0 ) данны х о высоте снеж ного  покрова, темпера
туре воздуха, скорости ветра и облачности.

Д ля расчета использовались данны е гидрологических постов, 
располож енны х в п унктах, где имелась метеорологическая стан
ция. П редварительно производился анализ процесса нарастания 
толщ ины  ледяного покрова по хронологическим  граф икам и из 
вы бранного ряда были исклю чены  посты, где м ож но было пред
полагать наличие заметного теплопритока  из водной массы за 
счет подземного питания, а такж е, где отмечалось значительное 
влияние подледной ш уги . О наличии теплопритока к ниж ней по
верхности ледяного покрова свидетельствует резкое уменьшение 
наклона линии нарастания толщ ины  льда на хронологических 
граф иках, которая становится почти горизонтальной с середины
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зимы. Н а граф иках ж е, полученны х расчетным путем по данным
о метеорологических элементах и высоте снеж ного  покрова иа 
льду, такое вы полаж ивание линии  нарастания толщ ины  льда не 
прослеж ивается. П о  этой причине были исклю чены из расчетного 
ряда гидрологические посты О лекм инск и С олянка, на которы х 
систематически наблюдается пониж енная толщ ина ледяного по
крова сравнительно с прилегаю щ им и участкам и реки.

В процессе предварительной обработки изломанная форма 
хронологических граф иков толщ ины  ледяного покрова, обуслов
ленная тем, что измерения ка ж д ы й  раз производятся в новой 
точке, сглаж ивалась граф ическим путем. Коэффициент приведе
ния Кс вычислялся за ка ж д ы й  месяц, а по месячным . данным 
определялось его среднее отношение за сезон (табл. 2 .4).

Таблица 2.4

С р ед н и е з а  с езо н  зн а ч ен и я  к о эф ф и ц и ен т а  К с

Число
к  ?л

/Сс за Число
к
К с = ~ к ~

Лс за
Зима, год меся расчетный Зима, год меся- расчетный

цев “с период с период

р. Верхняя Ангара — с.
1960-61 3 11,4
1961-62 5 18,2
1963-64 3 13,2
1964-65 5 16,0

1965 1 15,6

р. Верхняя Ангара —
1960-61 3 18,2
1962-63 1 1 0 , 8
1963-64 3 13,3
1964-65 5 13,5

1965 2 11,7

Ченча 
14,9

13,5

р. Муя — с. Муя
1961 1 11,9

1961-62 5 16,0
1964 3 16,7

р. Лена — с. Нюя
1961 2 18,6

1961-62 4 13,2
1963-64 3 11,7
1964-65 5 15,6

Р. Лена - -с . Саныяхта
1961-62 5 1 1 , 6
1962-63 4 20,4
1963-64 3 11,7
1964-65 2 14,0

1965 2 8,9

14,9

14,8

13,3

р. Лена — г. Ленек
1961 3 8 , 2

1961-62 4 18,7
1962-63 4 16,3
1963-64 4 9,7
1964-65 4 17,8

р. Лена — с. Синског
1961 3 25,0

1962-63 4 2 0 , 8
1963-64 4 18,1

1965 1 2 0 , 8

Р- Лена — пгт Покрове
1961 3 16,6

1962-63 5 22,5
1963-64 4 1 1 , 6
1964-65 5 8,5

1965 2 14,2
р. Лена — г. Якутск

1960-61 3 17,1 '
1 1961-62 5 13,6

1962-63 4 28,1
1963-64 4 13,7
1964-65 5 29,4
1965-66 2 27,0

р. Лена — с. Кюсюр
1961 3 18,5 I

1964-65 4 1 2 , 6

14,1

21,2

18,7

21,5

15,6



Среднее значение /(<• за рассмотренные годы  по всем г и д р о л о 

гическим постам оказалось равным 16. Это значение м ож ет бы гь 
принято в качестве ориентировочного данного  расчетного пара
метра для Восточной С пбнрн. П ространственная вариация значе
ний Ко составила 2,7, или 17 % , а сум м арная пространственно- 
временная изменчивость —  4,6, или 2 9 % - Э тим и данны ми опреде
ляется погреш ность расчета коэф ф ициента приведения при 
использовании его среднего значения, полученного за ряд лет по не
скольким постам. К райним  значениям Кс соответствует плотность 
снега 0,15— 0,3 г /см 3. Средние за ряд лет значения К о  в боль
шинстве пунктов  находятся в пределах 14— 15, и только в с. С пи 
ском и г. Я кутске  их значение превысило 20. Если эта аномалия 
для г. Я кутска  мож ет быть объяснена пониж енной скоростью 
ветра, равной 1,4 м/с, при среднем по региону значении 2,2 м/с, 
то во втором пункте это объяснение не проходит.

Оценим такж е, ка к  влияю т метеорологические условия на ха 
рактеристики  снеж ного  покрова на льду и на суше. В верхней 
части рассматриваемого участка  р. Л ены  (г. Л енек) сумма осад
ков за зиму составляет около 100 мм, а на остальном его протя
ж ении —  50— 40 мм. Этом у распределению осадков не соответ
ствует распределение высоты снеж ного  покрова на постах. 
В  г. Ленске высота снеж ного  покрова на реке в конце зимы до
стигает в среднем 26 см, в г. О лёкминске —  31 см и в г. Я к у т 
ске —  26 см. Аном ально низкая высота снеж ного покрова и по
вы ш енная толщ ина ледяного покрова систематически наблю да
ются на гидрологическом посту Н ю я. О том, что данные этого 
гидрологического  поста отр аж аю т условия ф ормирования снеж 
ного покрова на льду на прилегаю щ ем участке реки, свидетель
ствую т материалы аэроледомерных съемок, которые приводятся 
в  разделе 4, и аномально вы сокая толщ ина ледяного покрова 
в районе с. Н ю и  зарегистрирована на протяж ении нескольких де
сятков километров.

Д анны е табл. 2.5 наглядно показы ваю т, что по результатам 
метеорологических Наблюдений на станциях далеко не всегда 
м ож но надеж но определить вы соту снега на прилегаю щ ей терри
тории, тем более на льду участка реки.

Рассмотрим условия ф ормирования снеж ного  покрова на а н о 
мальном участке реки у  гидрологического  поста Н ю я . П реж де 
всего отметим, что вы соты  снеж ного покрова на площ адке метео
станции и на льду в районе поста соответствую т д р у г  д р угу , сви
детельствуя об идентичности процессов ф ормирования снеж ного 
покрова в долине и в пределах русла. П оэтом у в качестве ана
лога руслового участка  по условиям ф орм ирования снеж ного  по
крова мы можем рассматривать о ткр ы тую  площ адку метеостан
ции. Характерной особенностью ф ормирования снеж ного  покрова 
на откры той площ адке является очень небольшое увеличение 
влагозапаса в снеге в течение зимы сравнительно с приращ ением 

( суммы осадков. Н едостаточную  вы соту и влагозапас снежного 
покрова к а к  на суше, так  и на льду м ож но объяснить только
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Приращение в течение зимы суммы осадков (М 0), влагозапаса в снежном  
покрове на метеостанции (Л1с ) и средняя месячная скорость ветра

Таблица 2.5

Мссяц
1961-62 r. 1962-63 г. 1964-65 г.

M Q мм M Q мм W  м /с M Q мм М с мм W  м /с -MQ мм Мс мм W  м /с

г. Олёкминск
Декабрь 15,6 15 2 , 0 16,6 17 1,7 16,6 14 1 , 2
Январь 32,9 38 2 , 0 28,2 34 2 , 2 29,6 37 2 , 0
Февраль 38,7 64 2,5 37,0 41 2,4 33,7 41 1 , 2
Март 45,3• 64 2 , 2 41,7 44 2 , 6 42,1 30 2,4

с. Нюя
Декабрь 9,2 0 2,7 3,8 0 2,7 13,6 5 1 , 8
Январь 19,1 0 3,6 1 0 , 1 0 2,7 24,9 9 1,5
Февраль 24,0 0 3,5 2 1 , 8 0 3,3 28,1 1 2 0 , 8
Март 31,9 0 1 , 8 30,1 10 1 , 8 39,5 13 2,5

с. Саныяхтат
Декабрь 13,7 7 2 , 0 9,4 6 1,9 10,7 8 1 , 8
Январь 34,7 37 1 , 8 2 1 , 8 9 2 , 6 17,1 1 1 2 , 2
Февраль 44,9 38 2 , 8 31,1 1 1 2 , 0 2 0 , 0 8 1,9
Март 50,1 65 2 , 2 37,0 17 2 , 2 23,7 15 2 , 1

ветровым переносом, при котором сдуваемый снег отклады вается 
на неровностях рельефа. Н а д р уги х  ж е постах такого  несоответ
ствия м еж ду влагозапасом в снеге и осадками не наблюдается. 
О днако по характеристикам  ветра, вклю чая его максимальные 
значения и продолж ительность, пост Н ю я  не выделяется из ряда 
д р уги х  постов. Если на площ адке метеостанции Н ю я  наблю дается 
систематическое заниж ение влагозапаса, то на остальны х метео
станциях в отдельные годы  влагозапас в снеге превыш ает сумму 
осадков, а в другие, наоборот, происходит ветровой снос, но д а 
леко не такой  значительный, к а к  на посту Н ю я. В целом резуль
таты  анализа ф ормирования снеж ного  покрова выявили, что наш и 
представления об этом процессе недостаточны для надеж ного  рас
чета характеристик снега на ледяном покрове рек в районах с су
ровыми климатическими условиями.

П огреш ность расчета толщ ины  ледяного покрова в зависи
мости от погреш ности определения теплового эквивалента снега 
вы раж ается следующ ей формулой:

6% слс =  [AhKchcKhh,)] 6 Kchc, (2.13)

где Ah —  приращ ение толщ ины  ледяного покрова за расчетный 
период. Если расчет выполняется с начала ледостава, когда зна
чение h0 м ож но принять равным нулю ,

&hKchc =  (Kcfijha)&Kchc «г (0,4 —  0,8) f>Kchc■ (2.14)
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В заключение рассмотрим вопрос об эф ф ективности и целе
сообразности расчета толщ ины  ледяного покрова по метеороло
гическим данным. Расчеты будут только тогда эф ф ективными, 
когда точность результата будет превосходить точность опреде
ления толщ ины  ледяного покрова по среднему многолетнему его 
значению  нз ряда наблю дений, т. е. долж но  соблю даться условие

6 /z < 0 ,8  Cji, (2.15)

где о/г — - средняя квадратическая погреш ность расчета, Cji —  
вариация толщ ины  ледяного покрова за период наблюдений. 
В противном случае расчеты теряю т смысл, та к  ка к  погреш ность 
расчета результата достигает или превыш ает возм ож ную  погреш 
ность определения характеристи ки  по ряду наблюдений.

Коэффициенты вариации толщ ины  ледяного покрова в конце 
зимы (табл. 2 .6) в большинстве п унктов  на р. Лене составляет

Таблица 2.6

Коэффициенты вариации максимальной за зиму толщины ледяного 
покрова на р. Лене

Пункт наблюдений Число лет
Средняя максимальная 

толщина ледяного  
покрова, см

C v h

г. Лекск 2 1 114 0,16
с. Нюя 2 1 150 0,17
г. Олёкминск 21 юз 0,27
с. Саныяхтат 2 1 153 0,13
с. Си некое 15 163 0,14
пгт Покровск 21 135 0,15
г. Якутск 21 116 0,13

13— 17%  и лиш ь в г. О лёкминске его значение превыш ает 2 0 % . 
Такие  сравнительно небольшие значения наклады ваю т высокие 
требования к  точности расчета. Если принять погреш ность опре
деления теплового эквивалента в соответствии с результатами, 
полученны м и В. В. П иотровичем [58J —  порядка 20— 2 5 % , то 
расчет толщ ины  ледяного покрова в конце зимы для больш ин
ства пунктов на р. Лене будет неэффективным. И ное дело начало 
ледостава, когда вариация толщ ины  ледяного покрова сущ ест
венно возрастает вследствие значительной изменчивости сроков 
его возникновения.

Н а точность расчетов оказы вает влияние такж е  неравномер
ность распределения по длине реки теплопритока к  нижней по
верхности льда. Если составляю щ ие q за счет теплопритока От 
дна и преодоления сил трения поддаю тся расчету, то для опре
деления мест выхода в подледный поток гр унто вы х вод и интен
сивности создаваемого ими теплового потока необходимы специ
альные исследования. Следует заметить, что распределение тол
щ ины  ледяного покрова по длине реки м ож ет быть индикатором
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мест повыш енного подземного питания, а расчеты с использова 
пнем данны х непосредственных измерений толщ ины  ледяного 
покрога , высоты и плотности снеж ного  покрова даю т возм ож 
ность па основе решения обратной задачи оценить суммарное 
значение теплопритока из водной массы, особенно значительное 
иа реках, расходы которы х в зим ню ю  межень не превы ш ают
10 м3/с.

2.4, ЭМПИРИЧЕСКИЕ ФОРМУЛЫ ДЛЯ РАСЧЕТА 
ТОЛЩИНЫ ЛЕДЯНОГО ПОКРОВА

Из-за отсутствия сведений о высоте н плотности снеж ного по
крова на льду в практике  ледотермических расчетов получили 
ш ирокое распространение простые эмпирические формулы [16, 
31, 34] типа

h =  а [ £  ( - / ) ] " ,  (2.16)

в которых показатель степени обычно принимается равным 0,5. 
В общем случае параметры а и п определяются либо по граф и
кам зависимостей значений h от суммы £  (— t), которые строятся 
на логариф мической клетчатке, или аналитически.

Результаты анализа интенсивности нарастания толщ ины  ле
дяного покрова под влиянием разны х ф акторов убеж даю т в зна
чительной роли снеж ного покрова в этом процессе, что вы зывает 
сомнение в правомерности ш ирокого  применения эмпирических 
формул, в связи с чем автором совместно с Р. Я- Алексеенко 
было проведено исследование их эффективности.

Точность расчета по стохастической зависимости определяется 
по степени связи уравнения регрессии из вы раж ения [63]

- V , =  СЭу У 1 -  Гху, (2.17)

где Syx —  оценка средней квадратической погреш ности расчета,. 

CVy — коэффициент вариации ряда искомы х величин и гху —  

парны й коэффициент корреляции. Принимаем , как и раньше, что

расчеты становятся достаточно эф ф ективными, если Syx/Cv 0,8.

В соответствии с этим неравенством получаем следую щ ий крите
рий достаточной тссноты  стохастической зависимости

| 1  -  г 'ху <  0 ,8 . (2.18)

Таким образом, расчет толщ ины  ледяного покрова по сумме от
рицательных температур воздуха даст заметное улучш ение ре
зультата сравнительно с расчетом по средней многолетней тол
щине ледяного покрова при г ^  0,6.

Бы ло вы брано два района с характерны м и для каж д ого  из 
них процессами нарастания ледяного покрова в течение зимы.
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П ериы й вклю чает север и северо-запад европейской части тер
ритории С С С Р , т. е. в основном бассейны рек Северной Д вины  
и Печоры. Д ля рек этого района типично нарастание значитель
ной части толщ ины  ледяного покрова за счет снеж ного  льда. 
Второй район (бассейн р. Л ены ) характеризуется сравнительно 
редким образованием снеж ного льда и его незначительной долей 
в сумм арной толщ ине ледяного покрова в конце зимы. К ак 
в первом, та к  и втором районах выбирались гидрологические 
посты, вблизи которы х имелись метеорологические станции, и 
для них были вычислены парные коэф ф ициенты корреляции 
м еж ду толщ иной ледяного покрова и корнем квадратны м  из 
суммы отрицательны х температур воздуха, а та к ж е  толщ иной ле
дяного покрова в конце зимы и суммой снеж ны х осадков за пе
риод ледостава (табл. 2 .7).

Д лительность использованны х рядов составляет 10— 25 лет. 
П ри  этом вероятная погреш ность вычисления коэффициента ва
риации по вы раж ению  [5]

Sp =  0,67 У (1  —  r 2)/(n  —  1)

находится в пределах 0,15— 0,22, что подтверж дает достаточную  
надеж ность ролученны х результатов.

И з 38 рассмотренных случаев парной корреляции, приведен
ны х в табл. 2.7, только в одном парны й коэф ф ициент корреля
ции rt больше 0,6, а коэффициент гх только в д вух  случаях 
больше 0,6. Из данны х этой таблицы  та кж е  ясно, что и м ного
ф акторная зависимость не повы ш ает точность расчетов, так как  
м нож ественный коэффициент корреляции в одном случае превы
шает установленны й критерий. П олученны е результаты показали 
низкую  корреляцию  м еж ду изучаемой величиной с одной сто
роны, температурой воздуха и осадкам и, с д ругой . П оэтом у при
менение для расчетов толщ ины  ледяного покрова зависимостей 
типа (2.16) требует в каж дом  конкретном  случае статистического 
обоснования.

Следует заметить, что увеличение объема вы борки за счет 
деления зимнего сезона на периоды, т. е. вклю чения в ряды в к а 
честве Отдельных членов сумм отрицательны х температур воздуха 
и толщ ин -ледяного покрова в конце ка ж д о го  зимнего месяца су
щ ественно повыш ает тесноту связи: (г  =  0 ,7 . . .  0 ,8 ). Н о точность 
расчета нисколько не возрастает. П росто  зависимость становится 
более тесной за счет внутрисезонны х связей. П оэтом у при вы пол
нении расчетов толщ ины  ледяного покрова на лю бой календар
ный срок их точность долж на оцениваться без учета внутрисезон
ны х связей.

Известные случаи достаточно тесной связи м еж ду толщ иной 
ледяного покрова и температурой воздуха получены для отдель
ны х участков рек С ы рдарья и А м ударья  [6 2 ], характеризую 
щ ихся отсутствием или небольшой высотой снеж ного  покрова на 
льду. П о  расчетам В. Я. Ам иневой [8] ,  средняя квадратическая
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Таблица 2.7
Коэффициенты корреляции между толщиной ледяного покрова и корнем 

из суммы отрицательных температур воздуха rt, суммой осадков гх, 
а также обоими этими факторами rt х

N.. Река — пункт Число
лег rt '"ж г1. X

1 Печора — с. Усть-Уса 12 0 ,2 1 0 , 0 5 0 , 2 0

2 Печора — д. Мутный Материк 12 0 , 2 6 — 0 , 6 9 0 , 7 8

3 . Печора — пос. T3Kiiia 12 — 0 ,0 6 0 , 1 8 0 , 1 7

4 Печпра — с. Усть-Цильма 12 0 , 5 5 — 0 , 0 2 0 , 5 5

5 Печора — пгт Троицко-Печорск 12 — 0 , 4 2 0 , 3 9 0 , 3 3

6 Сев. Двина — с. Красноборск 12 0 , 5 5 — 0,51 0 , 5 7

7 Сев. Двина — пгт Березник 12 0 , 2 6 0 , 1 6 0 , 3 6

8 Сев. Двина — с. Усть-Пнкега 12 0 , 1 8 0 ,1 4 0 , 1 9

9 Сев. Двина — с. Верхняя Тойма 12 0 , 1 7 0 , 1 8 0 , 3 2

10 Сухона — г. Тотьма 12 — 0 , 3 5 0 , 5 5 0 , 3 9

11 Сухона — г. Великий Устюг 12 0 , 0 6 0 ,4 1 0 , 4 6

12 Ижма — с. Ижма 12 0 , 2 4 0 , 3 7 0 , 4 7

13 Ижма — с. Усть-Ухта 12 0 , 0 5 — 0 , 0 7 0 ,1 1

14 Ухта — г. Ухта 12 0 , 1 7 0 , 0 2 0 , 1 7

15 Вычегда — г. Сыктывкар 9 0 , 2 1 0 , 2 3 0 , 2 0

16 Вычегда — с. Помоздпно 12 — 0 ,0 1 0,06 0 , 0 7

17 Мезень — с. Дорого рское 12 0 , 1 3 —0,35 0 , 3 1

18 Вага — г. Шенкурск 12 0,39 0,37 0 , 1 0

19 Воркута — г. Воркута 10 — 0 , 1 4 0,09 0 , 1 0

20 Щугор — ГМС Верхний Щугор 12 0 , 2 7 —0,50 0 , 3 5

21 Емца — пгт Емецк 12 0 , 0 0 — 0 , 1 9 0 , 1 9

22 Вожегда — г. Коневка 12 — 0 , 0 9 0 , 2 7 0 , 2 5

23 Пеза — пгт Сафонове 12 0 , 2 4 0 , 2 9 0 , 3 6

24 Вель — д. Пумииовская 12 0 , 7 6 — 0 ,3 1 0 , 6 0

25 Вишера — д. Лунь 12 — 0 , 1 7 0 , 5 7 0 ,3 1

2 6 Кожим — Кожим рудник 12 0 , 5 5 — 0 , 7 0 0 , 7 6

27 Вологда — г. Вологда 12 0 , 5 5 — 0 , 0 7 0 , 5 2

28 Пинега — с. Кулогоры 12 —0,07 — 0 , 2 4 0 , 2 7

29 Лена — г. Ленек 25 0 , 3 4 — 0 , 2 7 0 , 4 5

30 Лена — с. Нюя 25 0 ,1 1 — 0 , 4 5 0 , 4 6

31 Лена — с. Мача 25 0 , 0 6 — 0 , 3 6 0 , 3 6

32 Л ена— г. Олёкминск 25 0 , 3 2 0 ,0 1 0 , 3 2

33 Лена — с. Саныяхтат 25 — 0 , 1 9 — 0 , 0 5 0 , 2 0

34 Лена— с. Синское 15 0 , 5 4 0 , 0 7 0 , 5 5

35 Леиа — пгт Покровек 25 0 ,4 1 — 0 , 2 3 0 , 4 9

36 Лена — г. Якутск 23 0 , 3 5 0 , 2 0 0 , 4 0

37 Муя — с. Таксимо 14 — 0 , 5 0 — 0 , 0 9 0 , 5 0

38 Верхняя Ангара — с. Верхний Уоян 25 0 , 2 0 — 0 , 3 8 0 , 4 7
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погреш ность расчета по этим локальны м  зависимостям не пре
вышает 10 %.

П р и  изучении ледового режим а озер и водохранилищ  зависи
мости м еж ду толщ иной ледяного покрова и сумм ой отрицатель
ных температур воздуха иногда строятся по совокупны м  данным 
всех постов о толщ ине ледяного покрова на объекте, полученны х 
осреднением данны х о толщ ине льда и тем ператур воздуха и ха 
рактеризую щ их ледовую  обстановку на озере в целом. О перация 
осреднения сниж ает значения случайны х отклонений и коэффи
циент корреляции м еж д у осредненными значениями толщ ины  ле
дяного покрова н суммой отрицательны х тем ператур воздуха мо
ж ет превыш ать 0 ,6, что позволяет использовать обобщ енные за
висимости для расчета среднего значения толщ ины  ледяного по
крова на озерах и водохранилищ ах в конце зимы.



3. РЕ Ч Н Ы Е  Н А Л Е Д И

3.1. РАЗВИТИЕ ПРЕДСТАВЛЕНИЙ 
О НАЛЕДЕОБРАЗОВАНИИ

Н аледные явления, вклю чая речные наледи, ш ироко распростра
нены в районах с суровыми клим атическим и условиям и и оказы 
ваю т заметное влияние на природную  среду и деятельность чело
века. П оэтом у с давних пор при освоении и изучении С ибири и 
Д альнего Востока  наледные явления привлекали внимание и яв
лялись объектами исследований специалистов разных направле
ний, в том числе геологического, мерзлотно-гидрогеологического, 
географ ического и гидрологического направлений.

Первое и верное в своей основе объяснение возникновения 
наледей на реках дано в 1903 г. горным инженером С. А . П одъ- 
яконовым [6 0 ], которы й на основе натурны х наблю дений в пой
мах наледных- рек за уровнем воды в ш урф ах, защ ищ енны х водо
непроницаемыми срубами, установил, что наледеобразование яв
ляется следствием возникновения напора при стеснении ж ивого  
сечения реки ледяным покровом: «О бразовавш ийся в речке ледя
ной покров плотно примерзает к берегам и благодаря морозам 
все увеличивается в своей толщ ине, сверху вниз,- насчет русла 
реки. Таким  образом, ж ивое сечение русла постепенно все умень
ш ается и движ ение воды в нем является все более стесненным.» 
И  далее: «Высота подъема воды в наледи будет находиться в за
висимости от величины напора, при котором вода всего долинного 
потока может пройти через сущ ествую щ ее в данны й момент пол
ное ж ивое сечение его русла. П о  мере усиления морозов и про
мерзания почвы и русла вглубь это ж ивое сечение будет есте
ственно все уменьш аться, а поэтому потребны й для прохож дения 
всей массы воды напор будет увеличиваться. В связи с ним будет 
расти и высота наледи».

С. А. П одъяконов такж е  первый обратил внимание, что на 
крупны х реках наледи ф ормирую тся только на прибреж ны х уча 
стках русла, правильно объяснив это явление формой прогиба ле
дяного покрова. Его описание этого явления представляет инте
рес и в наше время.

«Явление это происходит таким  образом. К огда ледоход уж е 
остановится и мороз скует все отдельные ледяные глы бы  в один 
сплош ной ледяной покров, которы й постепенно все более и более 
крепнет, то по берегам реки вы ступает т. н. «черная» вода, кото
рая прекращ ает часто всякое сообщение, заливая пролож енную
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берегом реки осенню ю  дорогу. Явление это известно каж д ом у, кто 
ж и л  в среднем течении Л ены  или осенью ездил по ней, и вы зы 
вается оно теми ж е, излож енны м и выше, причинами, т. е. умень
шением площ ади ж и в ого  сечения вновь образую щ им ся льдом, 
меж ду тем к а к  количество воды в реке в это время не умень
шается, и она стремится остаться на прежнем уровне. В сил} 
этого, ледяной покров ее долж ен подняться кверху, но та к  как  
бока его, примерзшие плотно к берегам, подняться не м огут, то 
лед поднимается кверху —  выпучивается —  только в середине 
реки, образуя покатость к берегам, а из образую щ ихся во льду 
щелей вода реки проникает н а р уж у  и затопляет эти береговые 
углубления, образуя наледь».

В большинстве работ, опубликованны х до ш естидесяты х го 
дов, полностью  или частично посвящ енны х речным наледям, при
водится описание обследованных наледей, особенности их ре
ж им а, а такж е  предполож ения о причинах их образования. П ред
ставляет интерес объяснение возникновения наледей на реках, 
данное Ю . М . Б илибины м  [ И ] ,  выделивш им два типа наледного 
процесса. П ервы й тип  наледи формируется в результате прост
ранственного несоответствия расходов воды и пропускной способ
ности русла, т. е. в местах увеличения расходов или резкого сок
ращ ения ж ивого  сечения потока. В торой тип  вклю чает случаи 
временного несоответствия расходов воды и пропускной способ
ности русла. В частности, ф ормирование наледей по второму типу 
происходит, когда сокращ ение ж ивого  сечения потока вследствие 
нарастания ледяного покрова опережает его условное сокращ ение 
вследствие зимнего снижения расходов воды, в результате чего 
избыток воды изливается на поверхность ледяного покрова и 
превращ ается в наледь.

Если второй случай достаточно типичен и в самых общ их чер
тах  верно объясняет причину возникновения м ногих речных на
ледей, то образование наледей по первому типу —  в местах вы 
хода грунтовы х вод и впадения притоков —  значительно меньше 
распространено, чем предполагал Билибин. Он не учел, что при 
ф ормировании ледяного покрова сохраняется и поддерж ивается 
пропускная способность подледного русла в соответствии с рас
пределением стока расходов воды по длине реки.

Серьезным вкладом в разработку теории образования речных 
наледей явилась работа К . И . Российского [6 4 ], опубликованная 
в 1960 г., в которой рассмотрен случай возникновения наледей 
в каналах при наличии сквозны х трещ ин в ледяном покрове. П ри  
увеличении расходов воды она через эти трещ ины  свободно изли
вается на поверхность льда, затопляя его. Л ед под действием 
сил плавучести вы гибается вверх, и при значительной ш ирине ка 
нала его центральная часть оказывается на плаву. Н а основе 
расчетных схем для балки с различной заделкой концов Россий
ским получены вы раж ения для определения условий, когда на
ледь распространяется на всю ш ирину канала или только поло
сами вдоль его берегов. П р и  этом впервые была выявлена роль
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ш ирины  потока, определяю щ ая тип наледного процесса. В  зави
симости от толщ ины  ледяного покрова расчетная схема Россий
ского позволяет вычислить критическую  ш ирину канала. Д ля 
естественных условий схема Российского является частным сл у
чаем, поскольку наличие постоянны х сквозны х трещ ин в ледяном 
покрове рек в районах с суровы м и клим атическим и условиям и —  
явление не типичное.

Н . Ф. С авко [ 1 ] механизм наледеобразования представил 
к а к  результат сосредоточенного стеснения руслового и подрусло- 
вого водны х потоков. И спользуя известные в гидравлике фор
мулы для расчета потерь напора на сопротивлениях входного и 
вы ходного отверстий, С авко получил следующ ее вы раж ение

где Z  —  потери напора на участке стеснения, е ,  —  суммарный 
коэффициент сопротивления русла на входе и выходе стеснения, 
т. е.

в, =  (1,5 -  2,5) { HJH ,) +  (Я 2/Я ,)2,

где Н\ и # 2  —  соответственно глубина  русла перед и в створе 
перемычки. П ри  этом С авко допускает, что в случае короткой 
перемычки потери напора по длине участка  стеснения будут малы 
и ими можно пренебречь. С редняя мощ ность наледи связывается 
с потерями напора следующ им соотношением:

/zH= l , l Z .  (3.2)

Рассмотренная модель не учиты вает деф ормацию ледяного 
покрова и вклю чает два ош ибочны х положения. П о  мнению 
Савко, средняя мощность наледи не м ож ет быть больше м акси
мальны х потерь напора воды на участке реки. П р и  этом не уч и 
тывается, что вес ледяного покрова только частично восприни
мается берегами. Увеличение толщ ины  льда неизбежно приводит 
к  соответствую щ ему повы ш ению  напора с учетом инерционности 
процесса деформации ледяного покрова. П оэтом у мощ ность н а 
леди может в десятки раз превыш ать потери напора на участке 
стеснения потока. Вторая ош ибка в том, что коэффициент 1,1 
в формуле (3.2) представляется излиш ним. Этот коэффициент, 
учиты ваю щ ий объемное расш ирение воды при замерзании, был бы 
необходим, если бы излив воды был разовым, а процесс замерза
ния этой воды начинался после прекращ ения излива. В  этом сл у
чае мощность наледи действительно бы превы ш ала гл уб и н у  из
ливш ейся воды и вы соту напора на величину, соответствую щ ую  
коэффициенту объемного расш ирения. Н о поскольку оба эти про
цесса происходят одновременно и постепенно в результате неод
нократны х изливов, уровень поверхности наледи не долж ен пре
вы ш ать пьезометрического уровня воды на участке выш е стес
нения.
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Предприним ались такж е  попы тки получить количественные 
зависимости развития наледей от гидрологических и метеороло
гических факторов. Ещ е в начале века С. А. П одъ яконов [60] 
представил связь м еж ду «степенью развития наледи» и ком плек
сом гидром етеорологических условий в виде вы раж ения

d ~  p A l  о ------ --------
А  —  hc w  Г ,  +  W2 *

где Р —  «сила мороза», ).я —  теплопроводность аллю вия, /гс —  
высота снеж ного покрова, Q -  расход воды, b —  ш ирина русла, 
W1 и W2 —  соответственно площ ади сечения руслового и подрус- 
лового потоков

Это ж е направление, т. е. установление связей м еж ду пока
зателями, в какой-то  мере характеризую щ им и с количественной 
стороны наледеобразование в регионе, и внеш ними ф акторами, 
длительное время разрабаты вал А. А . Ц в и д  [7 9 ], представивш ий 
в конце концов эту зависимость в виде простой ф ормулы

П „ =  ^ 1 Х / ( 1  —  5 /у ,

где П н —  «показания интенсивности наледного процесса», —  
сумма среднемесячных температур воздуха за холодны й период 
года, X  X  —  сумма осадков за осенне-летний период и пс —  вы 
сота снеж ного  покрова в середине зимы. Обе эти ф ормулы по 
сути дела лиш ь перечисляю т основные ф акторы наледеобразова- 
ния, не вскрывая- сл ож ны х ф ункциональны х связей м еж ду ними, 
и поэтому отр аж аю т процесс лиш ь с качественной стороны.

Д олгое время исследованием наледей занимались главны м 
образом геологи, мерзлотоведы, гидрогеологи  и лиш ь с конца 
пятидесяты х годов появились работы гидрологического  направ
ления [32, 70, 71, 7 8 ]. Основное внимание в них уделялось оценке 
роли наледны х явлений в ф ормировании водного реж им а и вод
ны х ресурсов. В этом отнош ении следует отметить вклад Б. Л . С о
колова, исследовавш его закономерности реж им а наледей в годо
вом и многолетнем циклах, разработавш его способы расчета 
гидрограф ов наледного питания и стока и ряд аспектов методики 
наблюдений.

Впервые комплексные натурны е исследования процессов 
ф ормирования речных наледей были проведены В . В . Кравченко 
в 1979— 1982 гг. на р. Уде в В осточны х С аянах. Н а полигоне 
были оборудованы  створы для ледомерных съемок, для учета 
стока с непрерывной регистрацией скорости течения подледного 
потока, установки для регистрации пьезометрического уровня 
воды и деф ормации ледяного покрова. Н а  этом полигоне с по
мощью перечисленных установок, разработанны х Кравченко, 
производились учащ енны е или непрерывные наблю дения за нара 
станием кристаллического и наледного льда, деформацией ледя
ного покрова, ходом пьезометрического уровня и добавочного на 
пора подледного потока, а такж е  приходны х и расходны х состав
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ляю щ их баланса стока на участке  наледного полигона, т. е. при 
ращение расхода воды за счет подземного питания и ее расход, 
затрачиваемый на наледеобразование. П о  материалам этих ис
следований Кравченко опубликовал серию работ [38, 4 1 ], посвя
щ енны х закономерностям распространения наледей на террито
рии Восточного Саяна, методики исследования, классиф икации 
и механизму наледеобразования.

П риблизительно в этот ж е период н ам и 'ра зр аб аты ва л ась  мо
дель ф ормирования наледей на реках, учиты ваю щ ая взаимодейст
вие водного потока и ледового покрова. Эмпирической основой 
теоретического анализа процесса явились результаты азроледо- 
мерных радиолокационны х съемок, вы полнявш ихся под нашим 
руководством в 1977— 1979 гг. на реках Восточной Сибири. П о 
полученным продольным профилям толщ ины  ледяного покрова, 
охвативш им значительные по протяж енности участки рек, вы яви
лась следующ ая особенность пространственного распределения 
наледей на реках: распространяю щ иеся на всю ш ирину русла 
наледи наблю дались только на реках с расходами воды в зимню ю  
межень не больше 10 м3/с и ш ириной русла до 50 м. В научной 
литературе, посьящ енной наледям, не было объяснения этой за
кономерности. Л иш ь только схема Российского указы вала на 
возможность ограничения наледного процесса по ш ирине реки. 
Таким  образом, материалы пространственного распределения 
толщ ины  ледяного покрова по длине рек явились предпосы лкой 
теоретического анализа процессов наледеобразования, а резуль
таты  ком плексны х натурны х исследований Кравченко базой для 
эмпирической проверки разработанны х моделей.

3.2. ОСНОВНЫЕ ОПРЕДЕЛЕНИЯ, КЛАССИФИКАЦИИ
И ТИПИЗАЦИИ РЕЧНЫХ НАЛЕДЕЙ

Н аледи представляю т природные объекты с цикличной  формой 
сущ ествования: в течение зимы наледи возникаю т и развиваю тся, 
а в теплое время года они в большинстве случаев полностью  
стаиваю т. Речные ж е наледи отличаю тся еще и непостоянством 
мест образования, а такж е  некоторой неопределенностью прост
ранственных границ, что определяет их двойственность ка к  при
родных образований. Заметим, что к таком у ж е классу природ
ных образований относятся, например, заторы и заж оры . В  свое 
время имели место споры: что такое наледь —  явление или ледя
ной массив? В конце концов последнее положение стало общ е
признанны м , что, разумеется, не устранило их двойственную  
природу.

Л ю бое определение наледей поэтому оказывается расплы вча
тым и недостаточно конкретны м , ка к  например, «наледь пред
ставляет собой ледяной массив на поверхности льда пли земли, 
сф ормировавшийся в результате послойного нам ораж ивания 
воды естественного или антропогенного происхож дения». Это 
наиболее полное определение все же недостаточно четко о грани
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чивает рассматриваемый класс природны х образований, так  как 
лю бая промерзшая до дна л уж а  в соответствии с ним может 
считаться наледью. И  ограничиваю щ ее в данном определении 
(послойное нам ораж ивание) условие здесь не помогает, та к  к а к  
наледный слой может быть п один, что часто бывает при обра
зовании наледей в результате перегрузки льда снегом (снеж ны й 
лед).

В настоящее время принимается, что наледи ка к  ледяные 
массивы, т. е. объекты криосферы Земли, являю тся предметом 
изучения гляциологии  —  географ ической н ауки  о природны х 
льдах. Это положение в принципе верно, поскольку лю бы е есте
ственные ледяные образования д олж ны  изучаться гляциологией, 
если ее поннм ать в соответствии с приведенной выше трактовкой. 
О днако наледи и особенно их разновидности, ф ормирующ иеся 
в пределах речной сети, входят в «сферу интересов» гидрологии, 
являясь органическим компонентом ледяного покрова рек и д р у 
ги х  водоемов, а такж е  особенностью и одновременно ф акторами 
режим а их питания. С д ругой  стороны, применение при изуче
нии наледей гидрологических методов и гидром етрии, в частности 
учет гидрологических и гидроф изических процессов и гидравлики  
потока, позволяю т повысить эф фективность их исследования.

Н аледные явления на реках отличаю тся исклю чительны м раз
нообразием по таким  признакам , к а к  м асш табы  проявления и ин
тенсивности процесса, повторяемости, месту образования, морфо
л огии наледного тела, а та к ж е  механизму ф ормирования. П о 
этому исследование наледны х процессов долж но  сопровождаться 
определением границ  области применения полученны х результа
тов на основании достаточно полной классиф икации или типиза
ции явления.

Больш инство классиф икаций наледей вслед за классиф икацией
Н. И . Толстихина [72] основано на делении наледны х вод по 
генезису. Если в общ ей классиф икации наледей генетический 
принцип себя полностью  оправдывает, то для речных наледей он 
недостаточен, а в ряде случаев вообще лиш ен смысла, поскольку, 
к а к  это точно сф ормулировал Б. Л . С околов [7 1 ], «Выделение 
наледей речных вод в самостоятельный класс не дает объектив
ного критерия для отнесения наледного питания и наледного 
стока к  конкретной генетической составляю щ ей общ его речного 
стока, ф ормирую щ егося зимой преимущ ественно подземными во
дами».

Во всеобщей классиф икации наледей природны х вод 
В . Р. Алексеева [3] речные наледи отнесены к  отдельному классу 
«наледи поверхностны х вод» с более подробным, чем в д р угих  
классиф икациях делением на типы , в основу которого положена 
причина стеснения ж ивого  сечения (закуп ор ка) русла, вы зы ва
ю щ ая выход воды на поверхность ледяного покрова. Всего А л е к
сеевым выделяется семь типов речных наледей:

при заж орах,
при закупорке русла донным льдом,
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при закупорке русла грядой донны х наносов, 
при промерзании русла,
при «изостазии», т. е. перегрузке ледяного покрова снегом 
пли торосами,
при колебаниях расходов речного потока, 
при снеж ны х обвалах.

Д анная  типизация в принципе логична, но не полна и отли
чается несколько формальным подходом. В  частности, второй тип 
назван неточно. Более правильны м было бы сказать: при за ку
порке русла ш угой. Д ело в том, что под ледяным покровом ни 
внутриводны й лед, ни его разновидность —  донны й лед —  просто 
не м огут появиться, та к  как  там нет условий для переохлаждения 
воды. Д ругое  дело ш уга , плы вущ ая в потоке. Она образуется на 
участках, где имеется откры тая водная поверхность, т. е. доста
точно протяж енная полынья. Ш у г а  мож ет заноситься под кром ку 
ледяного покрова и передвигаться в потоке подо льдом на зна
чительные расстояния.

Вызывает сомнение и возможность закупорки  подледного сече
ния русла грядам и донны х наносов, та к  ка к  в местах стеснения 
русла вследствие неизбежного повыш ения скорости течения изме
няется сам характер движ ения наносов: гряды  донны х наносов 
будут размываться. Речной поток и наносы представляю т взаимо
связанную  систем у и нельзя их рассматривать изолированно д р уг 
от друга.

В начале восьмидесятых годов оригинальную  классиф икацию  
речных наледей, ф орм ирую щ ихся в пределах речной сети, разра
ботал В. В. Кравченко [3 8 ]. В  качестве основы классиф икации 
им принято шесть уровней причинно-следственны х связей генезиса 
наледей, под которым Кравченко понимает процесс их формиро
вания: типы  природны х вод, условия, необходимые для излияния 
наледных вод, ф акторы, определяющ ие необходимые условия для 
излияния наледных вод; основные причины  (предпосы лки) излия
ния наледны х вод, основные особенности механизма излияния 
наледных вод, дальнейшее развитие процесса образования 
наледей.

П о структуре  схема классиф икации имеет форму веретена, 
расш иряясь от двух клеток в первой графе до пятнадцати в графе 
факторов, определяю щ их условия излияния наледны х вод, затем 
схема постепенно сжим ается до одной клетки: «растекание и за
мерзание наледны х вод —  наледи». В строгом смысле представ
ленная схема не является классиф икацией наледей, что, по-види- 
мому, сознавал и сам Кравченко, хотя под граф ической схемой 
классиф икации имеется подпись: «Генетическая классиф икация 
наледей на реках», в самом тексте несколько раз подчеркивается 
другое ее содержание —  «В качестве предмета классиф икации при
нимаем процесс наледеобразования во всех его стадиях». И  да
лее: «. . .предлагаемая схема является первым опытом классиф и
кации генезиса наледей к а к  п ро це сса ...» .
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П ричина возникновения столь противоречивы х определений 
кроется, по нашему мнению, в двойственности таки х  природны х 
образований, ка к  наледи, о чем говорилось выше. Сам ж е  К р ав
ченко не определяет прямо своего отнош ения к наледям: следует 
лк их рассматривать как  явление или как  массивы льда, т. е. 
природные объекты. П о  сути дела, классиф икация Кравченко 
представляет незаверш енную  классиф икацию  процессов наледе- 
образованпя —  схему причинно-следственны х связей. Ч тобы  дан 
ная схсма стала классиф икацией, необходимо сф ормулировать 
основные принципы  деления и подразделения наледны х про- 

-цессов.
Н еобходимо отметить такж е , что в классиф икационной схеме 

В. В. Кравченко имеются некоторые неточности и ошибочные 
положения. В частности, такой фактор, как  «формирование нале
дей за счет боковых притоков, клю чей и т. д.», по схеме отно
сится к внешним нагрузкам , вклю чаю щ им  и все случаи пере
гр узки  ледяного покрова снегом, торосами, складированием и 

' др. Здесь оказались объединенными в одну гр у п п у  совершенно 
разные процессы: вы ход воды на поверхность ледяного покрова 
под действием гидростатического давления и стекание воды на 
лед со склонов долины  или со льда притока, т. е. под действием 
силы тяж ести. П оэтом у рассматриваемый ф актор обусловлен не 
внеш ними нагрузкам и, а поверхностным склоновым стоком в реч
ную  сеть.

Основные причины  предпосы лки излияния наледны х вод К р а в 
ченко обусловливает исклю чительно гидродинам ическим  напором. 
Н о при наличии полыней подъем воды и ее вы ход на поверхность 
льда вызывается подпором, под которым в гидравлике потоков 
понимается подъем уровня воды в результате стеснения ж ивого  
сечения потока при откры той, хотя бы частично, водной поверх
ности. И злив воды на поверхность ледяного покрова под влия
нием подпора имеет место при несплош ном ледоставе и ниж е 
полыней. Н апорное ж е  движ ение потока наблю дается, когда он 
течет в замкнутом  пространстве и стеснение его ж и в ого  течения 
повы ш ает пьезометрический уровень воды, а не уровень свободной 
водной поверхности. П ричины  стеснения ж и в ого  сечения в обоих 
случаях м огут быть одними и теми же.

Различие м еж ду этим и двум я состояниями потока проявляется 
та кж е  в том, что при подпоре деф ормация ледяного покрова 
происходит под действием сил плавучести, а не давления за счет 
избыточного гидродинам ического напора, ка к  это принимает 
Кравченко [3 8 ]. В частности, условие устойчивости заберегов не 
зависит от высоты уровня воды, покры ваю щ ей забереги, а опре
деляется соотношением ш ирины  заберегов и толщ ины  ледяного 
покрова:

bl <  ha/6g (рв —  p j .

В заключение заметим, что в принципе возможно создание 
классиф икации речных наледей, учиты ваю щ ей их двойственную
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природу, т. е. признаки по ти пу  их развития, а такж е  признаки, 
характеризую щ ие наледи ка к  природные объекты —  размеры, 
положение и др. М е ж д у  отдельными признакам и из двух групп  
при этом д олж ны  выявиться связи, отраж аю щ ие закон о пере
ходе количества в качество. О днако ввиду недостаточной изу
ченности наледей строгая классиф икация в настоящее время не
возможна, а классиф икации, построенные по формальным при
знакам, вследствие трудностей идентиф икации наледей будут 
иметь в основном познавательный или, ка к  говорят^в та ки х  слу
чаях, «академический» интерес.

О граниченны е возможности практического применения своей 
классиф икации продемонстрировал сам В. В. Кравченко, так  как 
в последующ ей работе «Закономерности формирования и распро
странения наледей на реках Восточной С ибири» [40] он, по сути, 
излагает типизацию  наледей, характерны х для данного района, 
которая не согласуется с его классиф икацией. В  одних случаях 
наледи именую тся по факторам, определяющ им условия (пр и 
чины ) излияния наледны х вод, в д р уги х  —  прослеж ивается связь 
с самими условиями.

В соответствии с реальными требованиями изучения наледей 
в целях разработки методов расчета, а та кж е  инж енерны х меро
приятий  по борьбе с наледными явлениями актуальной задачей 
является создание типизации наледей, вклю чаю щ ей наиболее 
распространенные их "типы , оказы ваю щ ие влияние на хозяйствен
ную  деятельность, гидрологический и ледовый режим рек и до
ступные для идентиф икации.

Предварительно уточним схему процессов формирования реч- 
я ы х  наледей, которая в общем случае вклю чает следующ ие ста
дии развития: возникновение условий, необходимых для излива 
воды на поверхность льда, образование трещ ин в ледяном по
крове или просачивание воды через гр унт, излив, растекание и 
промерзанне воды. Д анная  схема отраж ает причинно-следствен
н у ю  связь м еж ду совокупностью  процессов наледеобразования и 
отчасти временную последовательность.

П ервая стадия вклю чает процессы, которые приводят к  по
вы ш ению  пьезометрического уровня воды над поверхностью ле
дяного покрова вследствие его перегрузки или возникновения ги д 
родинам ического напора при стеснении ж ивого  сечения подлед
ного потока. Хотя эта стадия и не является достаточной для 
образования наледей (для этого необходимы еще отверстия 
в ледяном покрове), она определяет основные закономерности 
их развития с качественной и количественной стороны в зависи
мости от гидрологических условий. Э ту стадию  процесса разви
тия наледей В. В. Кравченко разделил на три уровня: условия, 
факторы и основные причины  излива наледны х вод. Н о в его 
классиф икационной схеме не наш ли отраж ения непосредственно 
гидрологические условия, т. е. водность и характеристики  под
ледного русла. М е ж д у  тем одни и те - ж е  факторы излияния 
наледных вод проявляю тся по-разному в зависимости от ги д р о 
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логических условий и приводят к возникновению  различны х ти 
пов наледей. Н априм ер, на ш ирокой реке стеснение ж ивого  сече
ния подледного потока под влиянием разных ф акторов, в том 
числе и в результате приращ ения расходов воды, приводит к пре
выш ению  пьезометрического уровня воды над поверхностью  ле
дяного покрова только в прибреж ной полосе. В этих условиях 
ф ормируются наледи, не распространяю щ иеся на всю ш ирину 
реки. Подробнее механизм этого явления будет рассмотрен ниже.

Рассмотрим основные процессы наледеобразования в зависи
мости от причин выхода воды на поверхность ледяного покрова 
и гидрологических условий подледного потока.

1. П ервая группа  объединяет случаи, корда вы ход воды на по
верхность льда происходит вследствие возникновения подпора на 
участках частично откры того  русла. П р и  этом наледи специфи
ческих типов ф ормируются при следую щ их гидрологических усло
виях и ледовой обстановке:

на м алы х реках при ш ирине водного потока до 20— 30 м под
пор появляется в период интенсивного развития заберегов, стес
няю щ их ж ивое сечение подледного потока. Н а участках  интен
сивного притока подземного питания, где формируется неустой
чивый ледостав, забереги растут в периоды похолодания, а при 
ослаблении морозов они отступаю т. О бразование наледей 
происходит в результате выхода воды на поверхность заберегов 
и ледяны х перемычек;

на ш угоносны х реках процесс образования наледей ускоряется 
за счет стеснения ж и в о го  сечения подледного потока под забере
гам и и перемычками в результате отлож ения ш уги ;

на участках постоянно действую щ их полыней в местах выхода 
подземных вод. П оявление подпора, вы зы ваю щ его перелив воды 
на поверхность ледяного покрова, связано со стеснением ж ивого  
сечения подледного потока вследствие нарастания толщ ины  льда 
и пульсациями расходов воды. Распространение наледей этого 
типа ограничено сравнительно небольш ими рекам и с расходами 
воды в зим ню ю  межень не более 15— 20 м3/с. Д ело в том, что 
на ш ироких реках стеснение ж ивого  сечения при нарастании льда 
и приращ ении расходов воды не происходит вследствие свобод
ного перемещения ледяного покрова с изменением уровня воды 
на преобладающ ей части ш ирины  реки.

2. В торая группа вклю чает наиболее распространенные в С и
бири и на Дальнем Востоке случаи наледеобразования, когда 
излив воды па поверхность ледяного покрова обусловлен напор
ным движением подледного потока:

на неш ироких реках нарастание сплош ного ледяного покрова 
приводит к стеснению ж ивого  сечения подледного потока и воз
никновению  добавочного напора, равного превы ш ению  пьезомет
рического уровня воды над поверхностью  льда;

в зоне распространения вечной мерзлоты в зимнее время ха 
рактерны  эпизодические приращ ения расходов воды в реках 
вследствие увеличения дебита грунтового  питания под действием

55



криогенного напора. П овыш ение расхода воды подледного потока 
при ограниченной пропускной способности русла приводит к по 
явлению его добавочного напора и образованию  наледей особого 
типа, отличаю щ ихся значительной мощ ностью  и объемом;

в устьевой части притоков происходит стеснение ж ивого  сече
ния льдом основной реки, что создает условия для образования 
наледей, отличаю щ ихся вы сокой повторяемостью и постоянством 
места образования.

3. П ри  иссякании поверхностного стока начина*ет промерзать 
подрусловой поток. М ерзлы й водонасыщ енный гр ун т  имеет зна
чительно меньш ую  пластичность, чем чистый лед, что при про
мерзании донны х отлож ений приводит к возникновению  относи
тельно больш ого добавочного напора подруслового потока. П р о 
цесс наледеобразования различается в зависимости от наличия 
транзитного подруслового потока;

на перемерзающих реках наледеобразование отличается высо
кой повторяемостью сравнительно с участкам и, где сохраняется 
русловой сток. Н а  поверхности наледи нередко возникаю т бугры  
пучения, что свидетельствует о возникновении значительного 
напора в подрусловом потоке;

в зоне сплош ного распространения вечной мерзлоты на неко
торы х реках иссякает не только русловой, но и подрусловой по
токи, что приводит к полному промерзанию  аллювия. Этот про
цесс сопровождается появлением зам кнуты х линз непромерзшего 
грунта , в которы х возникает криогенны й напор, приводящ ий к об
разованию  бугров пучения, при разруш ении которы х нередко вы 
деляю тся значительные объемы газа.

4. Н аледные процессы четвертой группы  обусловлены, по вы 
раж ению  В. Р. Алексеева, «изостазией» ледяного покрова, т. е. 
перегрузкой снегом или нагром ож дениям и льда —  торосами.

О днако если за основу процесса приним ать не внешние усло
вия, а причины  излива воды на поверхность льда, в данном сл у
чае гидростатический напор, то рассматриваемая гр упп а  будет 
вклю чать и случаи термической деф ормации ледяного покрова.

Наиболее типичны  следующ ие случаи наледеобразования под 
действием гидростатического напора:

при перегрузке снегом, когда вода через трещ ины  и другие 
отверстия изливается на поверхность льда, пропиты вая снег, 
промерзание которого приводит к  образованию  слоя снеж ного 
льда. М еханизм  этого явления рассмотрен в первой главе;

при образовании гряд  торосов ледяной покров под их тя 
жестью  прогибается, что приводит к затоплению  прим ы каю щ ей 
к  ним полосы льда и образованию  специфической наледи, ха р а к 
терной для морей и крупны х озер;

при складировании на поверхности ледяного покрова ш табе
лей леса и д р уги х  грузов;

наледи особого типа ф ормирую тся при термических деформа
циях ледяного покрова, которое он испыты вает при значительны х 
изменениях тем пературы  воздуха. А м плитуда  таки х  деформаций
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оказывается существенном при отсутствии снега на льду, что ха-, 
рактерно, в частности, для оз. Б а й кал  и ряда небольш их озер 
Восточной С ибири. П ри термической деф ормации ледяной покров 
рек прогибается волнообразно, а на озерах изгибы с полож итель
ными и отрицательны ми прогибам и располагаю тся в ш ахматном 
порядке. А м плитуда разности уровней поверхности ледяного по
крова при этом достигает десятков сантиметров. В вогнуты х 
местах поверхность льда оказывается н иж е  уровня воды, и при 
наличии трещ ин в них образую тся локальны е наледи.

К а к  уж е  отмечалось, В. В. Кравченко к этой группе процессов 
отнес случаи распространения на поверхности ледяного покрова 
основной реки наледей, ф орм ирую щ ихся на притоках и от бере
говы х клю чей, считая, что перегрузка ледяного покрова роднико
вой наледью приведет к образованию  гидростатического  напора. 
П ри  этом не учитывалось, что перегрузка льдом мож ет возник
нуть только при ком пактном  строении ледяного массива, возвы 
ш аю щ егося над поверхностью  ледяного покрова. Если ж е  инород
ный лед плавно сопрягается с ледяным покровом, к а к  это имеет 
место в случае наледи, то  перегрузки возникнуть не мож ет и из
лияния вод основной реки не произойдет.

5. П яты й  тип наледного процесса вклю чает случаи притока 
воды на лед под действием силы тяж ести  из родников на скло
нах долины , а та кж е  при таянии снега, т. е. из источников, не 
дм ею щ их гидравлической связи с русловым или подруеловым 
потоками.

В заключение заметим, что рассмотренные пять типов про
цессов, характеризую щ ие силовые условия излияния наледных 
вод, в зависимости от порож д аю щ их их ф акторов и конкретны х 
гидрологических условий обусловливаю т все многообразие типов 
речных наледей. И з них существенное влияние на гидрологиче
ский режим рек и хозяйственную  деятельность оказы ваю т наледи, 
ф ормирующ иеся при нарастании толщ ины  ледяного покрова, 
при повышении расходов воды, при промерзании подруслового 
потока и в устьях притоков.

3.3. М Е Х А Н И З М  О Б Р А З О В А Н И Я  Н А Л Е Д Е Й  
П Р И  Н А П О Р Н О М  Д В И Ж Е Н И И  
П О Д Л Е Д Н О Г О  ПОТОКА

Общие положения

Н а реках Восточной С ибири и Д альнего  Востока наиболее ш и 
роко распространены  наледи, ф ормирующ иеся в результате излива 
воды на поверхность льда вследствие стеснения ж и в ого  сечения 
подледного потока при нарастании ледяного покрова и повыше
нии расходов воды. В озни каю щ ий при этом напор, строго говоря, 
не является ни гидродинамическим , ни гидростатическим , та к  как  
зависит от уп р уги х  и пластических свойств ледяного покрова.
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П оскольку в гидравлике не рассматривается влияние на поток 
уп руги х  свойств стенок трубопроводов или каналов, необходимо 
предварительно остановиться на принятой терм инологии и си
стеме отсчета.

Свободно плаваю щ ий ледяной покров, слабо связанны й с бе
регами, создает гидростатический напор рЛЛЛ. П ри  наличии снега 
на льду к  этой величине прибавляется рскс. Э тот гидростатиче
ский напор не оказывает влияния на движ ение подледного по
тока, поскольку он уравновеш ивается массой льда, и поэтому не 
создает гидравлического уклона.

П ри  значительной связи с берегами, что характерно для не
ш ироких рек, нарастание толщ ины  ледяного покрова и повы ш е
ние расходов воды приводят к  стеснению ж ивого  сечения потока 
и возникновению  напорного движ ения подледного потока. П ри  
этом пьезометрический уровень воды мож ет существенно превы
ш ать уровень верхней поверхности ледяного покрова.

Обычно в гидравлике напор определяется над одной для 
всего потока плоскостью  сравнения. Н о для анализа процесса 
наледообразования необходимо знать ту  часть напора, которая 
обусловлена реакцией ледяного покрова при стеснении ж ивого  
сечения потока, получивш ая в настоящ ей работе название «до
бавочный напор». Он численно равен превыш ению  пьезометриче
ского уровня воды над уровнем воды в лунке, которы й бы наблю 
дался при отсутствии напорного движ ения потока. П рактически  
оказывается возможным  с достаточной степенью точности прини
мать добавочный напор равным превыш ению  пьезометрического 
уровня воды над верхней поверхностью  ледяного покрова.

- Если допустить, что ледяной покров испытывает только у п р у 
гую  деформацию, то количественные соотношения приращ ения 
напора по длине реки в зависимости от гидравлических х а р а к 
теристик подледного потока для участка  равномерного движ ения 
м ож но получить на основе ф ормулы Ш е зи , которая для подлед
ного русла принимает вид

Q =  HbRyR0,5 i°’5/nn, (3.3)

где Q —  расход воды, b —  ш ирина реки, Я  —  средняя глубина
русла, R —  гидравлический радиус, t —  уклон  водной поверхности,
пп —  приведенный коэффициент ш ероховатости, учиты ваю щ ий 
влияние на поток воды л ож а реки и ниж ней поверхности ледя
ного покрова, у —  коэффициент ' П авловского , имеющ ий значение 
на небольш их реках в пределах 1/3— 1 / 5 .

И з вы раж ения (3 .3 ), подставив среднее значение у и допу
ская, что R =  0 ,5 Я ,‘ получим значение уклона водной поверхности 
при  изменении гидравлических характеристи к  в результате на 
растания толщ ины  ледяного покрова и приращ ения расходов воды

i =  t0 (Я с/ Я )3,5 (Q /Q o f (bjbf, (3.4)

где характеристики  с нулевы м и индексами соответствую т на-
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чальпому условию  безнапорного движ ения подледного потока. 
Здесь i представляю т уж е  гидравлический уклон

i =  i ,  +  (A Z //),

где AZ — приращ ение напора на участке  равномерного движ е
ния подледного потока длиною  /. П оэтом у

A Z  =  И0 [ (Я „ /Я  )3'5 (Q /Q o)2 ( b , J b f  -  1 J. (3 .5 )

На участках с неравномерным движ ением подледного потока 
приращ ение напора определяется та кж е  изменением соответст
вую щ их гидравлических характеристик. Значение A Z // на пере
ходны х участках будет занимать пром еж уточное положение 
м еж ду значениями A.Z/1 прилегаю щ их участков равномерного 
движ ения с повы ш енны ми и пониж енны м и уклонам и.

И з вы раж ения (3.5) следует, что приращ ение напора при из
менении гидравлических характеристи к  подледного потока  зави
сит от базового продольного уклона русла.

С аморегулируемая система «поток —  ледяной покров»

Рассмотренная выше по аналогии с движ ением ж и д кости  в т р у 
бопроводах модель напорного движ ения подледного потока, от
р аж аю щ ая его потенциальные возм ож ности с точки  зрения воз
никновения добавочного напора, на самом деле практически не 
реализуется. Об этом свидетельствую т материалы натурны х наб
людений. Если бы ледяной покров обладал достаточной ж е ст
костью , то пропускная способность русла при нарастании тол 
щ ины  ледяного покрова могла быть восстановлена лиш ь за счет 
повыш ения гидравлического  уклона. А  в этом случае добавочный 
напор будет возрастать по длине реки в соответствии с падением 
напора в трубопроводах. О днако реж им  наледеобразования и ре
зультаты  обследования наледны х рек не согласую тся с этим по
ложением.

О казалось, что на достаточно протя ж енны х участка х  рек па
дение напора подледного потока по длине отсутствует, что согла
суется с режимом наледеобразования на реках, та к  к а к  в про
тивном случае повторяемость наледны х явлений была бы значи
тельно выше сущ ествую щ ей. В случае «жесткой» модели даж е 
при небольшом стеснении жив'ого сечения подледного потока при
ращение его напора по длине реки долж но  привести к  том у, что 
в каком -нибудь пункте  добавочны й напор достигает значения, до
статочного для разруш ения ледяного покрова и возникновения 
наледи.

О тсутствие приращ ения напора подледного потока по длине 
реки в период нарастания толщ ины  ледяного покрова и при по
выш ении расходов воды говорит, что вызываемое ими стеснение 
ж ивого  сечения потока компенсируется прогибом ледяного по
крова. Причем этот прогиб осущ ествляется главны м  образом за



*

счет пластической деформации, та к  ка к  уп р уга я  деформация льда 
слишком незначительна.

Равновесие системы «поток —  ледяной покров», при которой 
ие происходит его разруш ения, поддерживается, если ледяной 
покров прогибается вверх под действием добавочного напора со 
скоростью , необходимой для поддерж ания ж ивого  сечения потока 
в соответствии с его расходом. Это условие равновесия подлед
ного потока при нарастании толщ ины  ледяного покрова (Q =  
= const) достигается при

dWJdx =  Ь (df/dx) (3.6)

и при повы ш ении расходов воды (Лл =  const)

dW/dx =  b (df/dx), (3.7)

где W и Wn —  площ ади сечения потока и ледяного покрова,
a f —  средний по ш ирине прогиб ледяного покрова. В арианты  
распределения напора подледного потока по длине участка  реки
при «жестком» и деформируемом ледяном покрове представлены
на рис. 3.1.

П ри  наличии добавочного напора состояние равновесия под
ледного потока до некоторой степени аналогично состоянию  реки 
при ледоставе, когда поток воды испытывает сравнительно со 
свободным руслом повышенное сопротивление, которое компенси
руется увеличением площ ади ж и в ого  сечения русла в результате 
общ его подъема уровня воды. После установления ледостава про
исходит перераспределение уклонов потока в зависимости от ш е
роховатости льда и степени стеснения русла на различны х уч а 
стках. Н о  в целом, если рассматривать участки  достаточной про
тяж енности, уклон  реки не меняется.

Возникновение напорного движ ения потока при нарастании 
толщ ины  ледяного покрова и повы ш ении расходов воды такж е  
не приводит к  изменению генерального уклона реки, та к  ка к  со
кращ ение ж и в ого  сечения подледного потока, вызываемое упом я
нуты м и процессами, полностью  компенсируется деформацией 
ледяного покрова, которая регулируется добавочным напором. 
В  местах, где для поддерж ания необходимой скорости деформа
ц ии  требую тся повыш енные нагрузки , добавочный напор имеет 
более высокие значения сравнительно с участкам и, где п ропуск
ная способность подледного потока  обеспечивается при меньшей 
скорости деф ормации ледяного покрова.

П одледны й поток и ледяной покров представляю т единую  са
м орегулирую щ ую ся систему, в которой добавочный напор опреде
ляется условиям и деф ормации ледяного покрова, и наоборот. О со
бенность тако го  состояния реки в том, что необходимая пропуск
ная способность русла поддерж ивается возникновением добавоч
н о го  напора, в результате чего пьезометрический уровень воды 
превышает поверхность ледяного покрова. Разруш ение ж е  льда 
и появление трещ ин приводит к  излиянию  воды и наруш ает рав
новесие.
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Общее условие равновесия системы «поток —  ледяной покров» 
м ож ет быть вы раж ено та кж е  следую щ им равенством:

Ли^ +  Л^р +  Ди^ +  Д Н^^О , (3.8)

Р ис. 3.1. Схема возникновения напора в потоке 
под ледяным покровом при нарастании льда при 
упругой (а) и пластической (б) деформациях ле
дяного покрова, а также деформация ледяного 
покрова в поперечном сечении при нарастании 
его толщины (в).

где А 1Г л, AWP и AWf —  изменение ж и вого  сечения подледного 
потока в единицу времени за счет нарастания льда, деформации 
русла и прогиба ледяного покрова, Д1 Vq —  изменение площ ади 
этого  сечения, необходимое для поддерж ания пропускной способ
ности русла при приращ ении расходов воды. Все компоненты
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этого равенства м огут иметь полож ительны й или отрицательны й 
знак.

Рассматриваемая закономерность была проверена В. В. К р а в 
ченко по материалам наблю дений на полигоне «С иний камень», 
где за зим у 1980-81 г. было выполнено десять ком плексны х де
тальны х измерений гидравлических и ледовых характеристик, 
вклю чая расходы воды, деф ормацию русла, площ адь ж ивого  
сечения подледного потока, площ адь сечения ледяного покрова 
и его прогиб. О брабаты вая результаты наблю дений, Кравченко 
представил уравнение (3.8) в виде равенства, в котором измене
ние соответствую щ их площ адей вы разил в линейны х единицах, 
разделив приращ ение площадей на ш и р и ну подледного потока. 
И сходны е данные и результаты расчета, заимствованные из ра
боты [4 1 ], представлены в табл. 3.1. П олученны й расчетным

г
путем прогиб ледяного покрова &Wf не отличается от измерен- .

Таблица 3.1
Г и др ав л и ч еск и е эл ем ен ты  п о д л ед н о г о  п оток а  и р а с ч ет  п р ир ащ ени я  
п р о ги б а  л е д я н о г о  пок рова ( А / ' ) ,  р . У да, пол игон  „Синий кам ен ь",

1880-81 г.

Дата Ъ м W  м2 * л м2 Af см А/гр см
U)

A W j b  см 
(2)

см
(3)

Af'  см 
(1 + 2  +  3)

* Декабрь
25 3 7 ,9 12,1 3 0 ,8

Январь
6 33,1 6 ,8 3 6 ,8 5 4 — 16 18 6

14 3 2 ,4 6 ,7 3 8 ,3 8 2 0 5 7
25 3 0 ,4 6,1 4 2 ,9 15 1 — 2 15 14

Февраль
3 2 6 ,5 4 ,5 4 7 ,0 9 0 ---6 15 9

14 25,1 4 ,4 4 8 ,3 5 0 0 5 5
25 2 4 ,6 5 ,6 5 0 ,5 14 0 5 9 14

Март
5 2 4 ,0 3 ,9 5 1 ,0 1 5 — 7 2 0

14 2 4 ,0 3 ,5 5 0 ,2 — 5 0 — 2 — 3 — 5
24 2 4 ,3 3 ,6 49 ,1 5 — 6 — 2 0 — 3 — 5

ного более чем на 1 см. Таким образом, результаты  натурны х
исследований подтвердили вы двинутую  гипотезу о взаимном 
влиянии потока и ледяного покрова, являю щ ихся единой саморе- 
гулируем ой системой.

Особенности напорного движения потока 
при нарастании толщины ледяного покрова

Стеснение ж ивого  сечения потока при нарастании толщ ины  ледя
ного покрова приводит к  возникновению  добавочного напора, ко 
торы й создает давление на н и ж н ю ю  поверхность ледяного по-
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крова, обеспечивающее его прогиб, ком пенсирую щ ий это стесне
ние. Количественное соотношение, определяющее добавочный 
напор при нарастании льда в зависимости от гидром етеорологи
ческих условий, м ож но получить из равенства (3.8) при AWq = 
=  0 и Д 1\7/Г1 =  0. В этом случае изменение сечспия подледного 
потока за счет прогиба льда будет равно приращ ению  площ ади 
сечения ледяного покрова за счет намерзания снизу.

Д авление на н и ж н ю ю  поверхность ледяного покрова является 
постоянно действую щ ей равномерно распределенной нагрузкой, 
направленной вертикально вверх. В  соответствии с теорией М а к с 
вела, если допустить, к а к  это принято, что лед представляет вяз
кую  ж ид кость, скорость деф ормации (производная прогиба по 
времени) для балки с заделанны ми концам и под действием рав
номерно распределенной нагр узки  определяется выражением

где рgZ —  равномерно распределенная нагрузка  за счет добавоч
ного напора Z  и (J, —  коэф ф ициент вязкости льда [7 5 ].

М одель деф ормации ледяного покрова на основе изгиба балки 
является сравнительно грубой  схематизацией явления. Н о  по
скольку в настоящее время отсутствует решение уравнения по
верхности ледяной плиты  на упругом  основании, подвергаю щ ейся 
пластической деформации под н агрузкой , принятое допущ ение, 
учиты вая поставленную  цель —  вы явить законом ерности и усло
вия ф ормирования наледей на реках, вполне оправдано, та к  как  
использование ф ормулы изгиба балки позволяет получить срав
нительно простые соотнош ения, раскры ваю щ ие механизм явления.

Н а  сравнительно узки х  реках, для которы х характерно нале- « 
деобразование, кривая изгиба ледяного покрова приближ ается 
к  параболе, что позволяет принять среднее значение прогиба 
/ с равным 2/3 его м аксимального значения. Воспользовавш ись 
простейш им вы ражением для определения интенсивности нара 
стания толщ ины  ледяного покрова (1 -7), приравнивая ему произ
водную  среднего по ш ирине реки прогиба ледяного покрова f c, 
получаем значение добавочного напора в зависимости от ш ирины  
подледного потока, тем пературы  воздуха, толщ ины  льда, высоты 
снеж ного покрова на льду и притока тепла к  ниж ней  поверхности 
льда

Применение данной ф ормулы затрудняется неопределенностью, 
возникаю щ ей при выборе расчетного значения параметра (j,. 
Д ело в том, что он не является физической константой, а зависит 
от тем пературы  льда, его структуры , направления деф ормации и 
напряж ения [13, 19, 6 9 ]. Результаты  эксперим ентальны х опреде
лений значений fi рядом исследователей отличаю тся д р уг от 
д руга  иногда на порядок.

dfl(clx) =  (tgZb'/^ih3), (3.9)

Z (3.10)
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П ри  выборе значения ц для ориентировочной оценки возм ож 
ного добавочного напора приним ались во внимание следующ ие 
соображения. Во-первы х, учиты валось то, что с увеличением на 
грузки  вязкость льда существенно понижается. Т а кж е  учиты ва
лось, что при деф ормации льда параллельно плоскости ледяного 
покрова значение ц оказывается меньше чем по норм али к  его 
поверхности. Эти особенности изменчивости параметра ц при 
учете того , что равновесие ледяного покрова происходит при на
пряж ениях в последнем, близким к  разруш аю щ им , обусловили 
целесообразность выбора м иним ального значения р, из известных 
экспериментальны х данны х в соответствии с рекомендациями 
С Н  76-66 [7 5 ], (н -с у т ) /м 2,

, i =  ( l 4 — 1,2/л +  0,35Й ) • 106, (3.11)

где tn —  средняя по вертикали тем пература ледяного покрова,
которая м ож ет быть определена в зависимости от тем пературы
воздуха, толщ ины  ледяного покрова и высоты снеж ного  покрова, 
т. е. tn = 0,5ht/h3. С учетом этого  вы раж ения формула для опре
деления вязкости ледяного покрова при различны х ледовых усло
виях приним ает вид

■ 10е. (3.12)

Д анны е табл. 3.2, являю щ иеся результатами расчета по фор
мулам (3.10) и (3.12) при q — 0, иллю стрирую т определяющее

Таблица 3.2
Добавочный напор (см) при ширине подледного потока 10 м

Высота 
снега, см

Температура воздуха, °С
Высота 

снега, см

Температура воздуха, ®С

-10 —20 —30 —10 —20 —30

Толщин;
0
5

1 0
20

Толщина

0

ледяногс
28
1 0
7
4

ледяпогс
50

э покрова
96
27
14
7

покрова
160

80 см
240
55
26
1 2

1 00  см 
390

5
1 0
20

Толщин,
0
5

10
20

19
1 1
7

ледяногс
68
31
2 1
1 2

51
28
15

покрова
230
85
48
25

1 1 0
53
24

1 2 0  см 
570 
180 
94 
43

влияние па процесс наледеобразования при нарастании толщ ины  
ледяного покрова та ки х  ф акторов, к а к  тем пература воздуха и 
высота снеж ного  покрова на льду. Так,- при температуре воздуха 
— 10 °С добавочный напор мож ет превысить 50 см лиш ь при тол
щ ине ледяного покрова более 80 см. Н о  такая  толщ ина ледяного 
покрова характерна для районов с суровы м и климатическими
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условиями, когда в течение длительного времени преобладает 
температура воздуха ниж е — 20 °С. Этим обстоятельством, в ча
стности, объясняется преимущественное распространение наледей 
на реках в регионах с холодны м климатом .

Снег к а к  хорош ий' тенлоизолятор сущ ественно замедляет ско
рость нарастания толщ ины  льда и повы ш ает его тем пературу, 
увеличивая пластичность ледяного покрова. П оэтом у при высоте 
снеж ного покрова более 10 см добавочны й напор, превы ш аю щ ий 
50 см, возможен только при значительной толщ ине ледяного по
крова. Н о между высотой снеж ного  покрова и толщ иной ледяного 
покрова сущ ествует обратная зависимость. П оэтом у наличие на 
льду снеж ного покрова высотой порядка 15— 20 см и больше яв
ляется препятствием для образования наледей при .нарастании 
толщ ины  ледяного покрова. О днако при повы ш ении расходов 
воды сущ ественный добавочный напор, к а к  это будет показано 
ниже, возникает и при значительной высоте снеж ного  покрова.

М атериалы  наблю дений на гидрологических постах подтверж 
даю т эту закономерность. Т а к  на р. Ч ара  у  с. Ч ара  с 1951 г. 
в течение 11 зим отмечено образование наледей. И з них только 
в одном случае высота снеж ного  покрова превы ш ала 10  см.

Приведенные в табл. 3.2 значения добавочного напора вычис
лены для ш ирины  подледного потока 10 м. Ч тобы  получить ве
личину значения этого  напора при д р угой  ш ирине реки доста
точно соответствующ ие значения из таблицы  разделить на 
(0 ,1 /;) '1. Гак, при ш ирине подледного потока 15 и 20 м добавоч
ный напор уменьш ается по сравнению  с данны м и этой таблицы  
is 5 п 16 раз соответственно.

Ледовые и метеорологические характеристи ки  варьирую т год 
от года, определяя вероятность наледеобразования в многолетнем 
цикле. Ш и р и на  ж е подледного потока менее подвержена измене
ниям и разные годы , и поэтому она м ож ет рассм атриваться ка к  
ф актор распределения наледей по длине реки.

О ценивая достоверность полученны х результатов расчета, 
следует учиты вать, что в естественных условиях возм ож ны  сущ е
ственные отклонения коэф ф ициента вязкости льда от приняты х 
значений. Вследствие наличия обратной степенной зависимости 
вязкости льда от нагр узки  м ож но ож идать, что максимальные зна
чения добавочного напора, представленные в табл. 3.2, завыш ены. 
О днако это обстоятельство не влияет на общ ий характер  выявлен
ны х зависимостей и, в частности, на вывод о роли ш ирины  под
ледного потока на характер  наледеобразования, с увеличением 
которой добавочный напор быстро затухает. Ч то  касается про
верки полученны х соотнош ений по материалам натурны х наблю 
дений, то она затрудняется отсутствием данны х о теплопритоке 
к  ниж ней  поверхности льда из водной массы, которы й на налед
ны х реках обычно имеет большое значение. С ледует такж е  прини
мать во внимание значительную  изменчивость параметра q по 
длине участка  реки в зависимости от распределения источников 
подземных вод, п итаю щ их реку в зим ню ю  межень.
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К а к  уж е  отмечалось, возникновение добавочного напора яв
ляется лиш ь предпосылкой наледеобразования, т. е. условием 
необходимым, но еще недостаточным. Собственно образование 
наледи начинается при изливе воды на поверхность ледяного по
крова, которы й осущ ествляется через трещ ины  или другие  отвер
стия, а та кж е  в результате просачивания через гр ун т  береговых 
отложений.

После начала излива воды на поверхность льда расход воды 
ниж е места излива резко сокращ ается, что приводит к  отрицатель
ному прогибу ледяного покрова и уменьш ению  сечения подлед
ного потока. С корость деф ормации льда при его проседании о ка 
зывается достаточно большой за счет «тяжести» потока воды на 
поверхности ледяного покрова и повы ш ения тем пературы  слоя 
льда до нуля. В результате поддерж иваю тся условия излива 
воды на поверхность льда и после того, ка к  на вышележащ ем 
участке добавочный напор уменьш ается.

Напорное движение подледного потока
при повышении расходов воды

Н арастание толщ ины  ледяного покрова не является единственной 
причиной стеснения сечения подледного потока и возникновения 
добавочного напора. Д ля районов распространения многолетней 
мерзлоты характерны  ре.зкие повыш ения подземного питания 
в середине и во второй половине зимы, связанные с неравномер
ной разгрузкой подмерзлотных вод в результате возникновения 
криогенного напора. Эта особенность режим а подземного п ита 
ния была установлена по материалам наблю дений за развитием 
клю чевы х наледей. С ум м арны й ж е  зимний сток наледной реки 
с достаточной степенью точности впервые был измерен В . В. К р ав
ченко. Н а  наледном полигоне «С иний камень» в верхнем течении 
р. У ды  проводились регулярны е наблю дения за наледеобразова- 
нием и стоком подледного потока с помощ ью  достаточно боль
ш ого числа вертуш ек, установленны х под ледяным покровом. 
Р егистрация скорости течения по ним осущ ествлялась несколько 
раз в сутки. Ч асть стока, затрачиваемая на обычное нарастание 
льда и наледеобразование, определялась по данным детальных 
и часты х ледомерных съемок.

Гидрограф  подземного питания р. Уды , построенный по этим 
данны м, отличается повы ш енны м и расходам и воды во второй по
ловине зимы и значительной пульсацией. Эта часть питания 
(пульсациоины е добавки) полностью  расходую тся на наледеоб
разование и поэтому обычно не выявляется по гидрометрическим 
данным.

Увеличение расхода воды вызывает возникновение добавочного 
напора и деф ормацию ледяного покрова, которая обеспечивает 
изменение пропускной способности русла в соответствии с прира
щением расхода воды. Н а кр упн ы х реках добавочный напор, 
достаточны й для требуемого вертикального перемещения ледяного
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покрова, ничтож ен —  доли сантиметра. Таким  образом, на доста
точно ш ироких реках лсд свободно перемещается по вертикали 
при изменении расходов воды. Н а  узких  ж е  реках при повыше
нии расходов воды ледяной покров не м ож ет быстро изменить 
свое высотное положение, та к  к а к  для этого  долж но  произойти 
его значительное удельное растяжение. П оэтом у возникает о щ у
тим ы й добавочный Hafiop, вы зы ваю щ ий деф ормацию ледяного по
крова, скорость которой поддерж ивается в соответствии с изме
нением расхода воды. П ьезометрический уровень воды при этом 
превышает поверхность ледяного покрова.

П р и  полож ительной деф ормации ледяного покрова площ адь 
ж ивого  сечения подледного потока увеличивается за счет прира
щ ения его средней глубины . Н а  участка х  равном ерного движ е
ния м еж ду изменением расхода воды и приращ ением средней гл у 
бины потока при постоянном уклоне соблю дается следующ ее со
отнош ение, полученное дифференцированием уравнения д ви ж е 
ния:

. Л ( , 7 Q d HdQ/dx— АН ik .

Переходя к  суточным значениям приращ ения напора АН и рас
хода воды AQ, получаем

АН =  4/7 AQH. (3.13)

Гак как гидравлические элементы определялись через значи
тельные пром еж утки  времени (10 с у т ), ф ормула (3.13) применя
лась при проверочны х расчетах (табл. 3.3) в виде

АН' =  [4 (Q, -  Q/ +  ,) (Я , +  Hl + l)]/[7 (Qt - f  Qj +  OJ.
\ v
С ходимость результатов расчета и измерений для случая 

соответствия приращ ения расходов воды и средней глубины  под
ледного потока оказалась хуж е , чем соответствия прогиба ледя
ного покрова и изменения глубины . Среднее отклонение соста
вило 1 см, а наибольш ее —  3 см. П о  видим ом у, в процессе нара 
стания льда в какой-то  мере происходит перераспределение ги д 
равлического уклона  подледного потока, что приводит к отдельным 
несоответствиям м еж ду приращ ением расходов воды и площ ади 
ж ивого  сечения подводного потока в конкретном  створе.

П одставив в ф ормулу (3.12) вы раж ение приращ ение прогиба 
ледяного покрова из ф ормулы (3.9) и учиты вая, что А /с =  
=  2/ЗА/ =  КрАН, где Kv =  2 А W/(bi +  bi+\)AH, получим  вы раж е
ние для оценки, величины добавочного напора в зависимости от 
интенсивности приращ ения расхода воды

Z =  8 2 /\ ,Я  AQoM/r1 10 - 4/ й \  (3.14)

где Д<А, относительное приращ ение расхода воды в сутки. Ч тобы  
покпч.тгь роль отдельных ф акторов в ф ормировании добавочного
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С о п остав л ен и е р е зу л ь т а т о в  р а сч ет а  п р ир ащ ени я с р е д н ей  глубины  
п о д л ед н о го  п оток а по  ф о р м у л е  (3 .12) с данны м и и зм ер ен и й  ДН .  р. У да , 

пол игон „Синий кам ен ь", 1980-81 г.

Таблица 3.3

Дата Qi м3/с Н  см _ Q i +  <Э/+| 
4  2

4 Д Q {H i + H i +l )

7 (Qi  +  Q j+ i)
АН  см

25/ХII 12,3 32 9 ,4 1 0 11
6 / 1 6,52 2 1 6,46 0 0

14/1 6 ,3 9 2 1 6 , 1 1 1 1
25/1 5,81 20 5,0 4 1
3/11 4,18 19 4,14 0 1

14/11 4,10 18 4,61 — 2 —5
25/11 5,12 23 4,32 5 6

5/1II 3,53 16 4,32 1 1
14/111 3,11 15 3,16 0 0
24/1II 3,20 15

Таблица 3.4
Д о б а в о ч н ы й  н ап ор  (см ) при ш ири не 10 м и с р е д н е й  г л у б и н е  1 м

Высота снежного 
покрова, см

Температура 
воздуха, “С

Приращение расхода воды в сутки. %

1 5 10 20

Толщина ледяного покрова 50 см
0 — 20 9 46 91 180
0 —30 9 47 94 190

1 0 — 20 3 14 27 54
1 0 —30 3 16 38 66
20 — 20 2 1 2 2 2 46
20 —30 2 1 2 25 50

Толщина ледяного покрова 1 00 см

0 — 20 73 360 730 1450
0 —30 130 670 1340 2700

1 0 — 20 28 140 280 550
1 0 —30 40 200 400 800
20 — 20 21 1 1 0 2 1 0 430
20 —30 26 130 260 530

напора при повыш ении расходов воды, в табл. 3.4 приводятся 
результаты расчета по формуле (3 .14). .

С равнение данны х табл. 3.2 и 3.4 показывает, что в случае 
возникновения добавочного напора за счет увеличения расходов 
воды ослабляю щ ая роль снега проявляется менее резко, чем при 
нарастании ледяного покрова. Этой законом ерностью , по-види
мому, и объясняю тся случаи образования речных наледей и 
в зимы с достаточно обильны м и снеж ны м и осадками.
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Закономерности наледеобразования 
с учетом нарастания толщ ины  ледяного покрова 
и измерения расходов воды

Рассмотренные выше условия возникновения напорного движ е
ния подледного потока при !г =  const и Q = const являю тся схе
м атизированны ми моделями, о тр аж аю щ и м и  частный случай, та к  
как  в действительности оба процесса (изменение расходов воды
i i  нарастание толщ ины  ледяного покрова) обычно протекаю т од
новременно. Общее условие равновесия системы «поток— ледяной

Им над у  р. Веды

Рис. 3.2. Оседание ледяного покрова в начале ледостава при сниже
нии расходов воды. р. Витим у с. Мокша.
/  - дед , 2 — шуга.

покрои» можно представить в виде уравнения, отраж аю щ его  со- 
отнош ение между интентивностью  прогиба ледяного покрова, с од
ной стороны, и. нарастанием его толщ ины , а та кж е  изменением 
сроднен глубины  русла, ком пенсирую щ ей изменение расхода 
поды, с другой.

Д ля рек Восточной С ибири характерно быстрое падение рас
ходов воды в начале зимы, сопровож даю щ ееся понижением ее 
уровня и оседанием ледяного покрова иа гр у н т  в пределах п ри
бреж ны х участков русла (рис. 3 .2). В этот период средняя 
[лубнна  подледного потока уменьш ается значительно быстрее, 
чем нарастает толщ ина ледяного покрова и поэтом у наледеобра- 
зонанпе на реках невозможно.
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В общем случае добавочный напор определяется следующ им 
вы ражением :

В противном случае возникает «отрицательный» напор, при ко 
тором уровень воды в лунке будет ниж е, чем при свободно пла
вающем ледяном покрове. Вес льда в этом случае полностью  не 
уравновеш ивается, в результате чего происходит отрицательная 
деформация ледяного покрова —  прогиб вниз.

И з гидрологических элементов подледного потока неравенство
(3.15) вклю чает только глубину, которая поэтому является ф ак
тором распределения добавочного напора по длине реки, так  ж е 
ка к  приток тепла с подземным питанием. В период плавного по
ниж ения расходов подледного потока прогиб ледяного покрова 
может быть на одних участка х  полож ительны м, а на д р уги х  о т
рицательным в зависимости от средней глубины  русла (при от
сутствии подземного питания или его равномерного распределе
ния в пределах уч а стка ).

Ч тобы  убедиться, что соотнош ение (3.15) отраж ает реальные 
условия, рассмотрим численные примеры. П риним аем следую щ ие 
исходные условия, характерны е для метеорологических и ледо
вы х условий Восточной С ибири: t  =  — 25 °С, <7 =  0, h =  1 м ,
hc = 0,2 м и а =  1. Д опустим  такж е , что расход воды п о н и ж а 
ется за сутки  на 1 % (AQ =  — 0,01). В  этом случае на участках  
данного  русла с глубиной менее 0,8 м будет иметь место поло
ж ительны й прогиб ледяного покрова, а при средней глубине боль
шей этого  значения —  отрицательны й. П ри  отсутствии снега на 
льду критическая глубина , определяю щ ая распределение «поло
ж ительного» и «отрицательного» напора, для наш его примера 
окаж ется больше 2 м. Чередование по длине реки полож ительного 
и отрицательного прогиба в этом случае м ож ет быть только при 
более интенсивном сниж ении расходов воды. Рассмотренны й 
пример наглядно показывает, что одновременное сущ ествование 
полож ительного (на мелководны х участках) и отрицательного 
(на плесах) прогибов вполне вероятно для рек Восточной С ибири 
с расходами воды в зимнее время менее 10  м3/с.

П одобны й случай чередования участков реки с деформацией 
ледяного покрова, направленной вверх и вниз, наблю дался на 
р. У да зимой 1981— 1982 гг. В пределах полигона «С иний камень» 
на участках  с неглубоким  руслом происходила полож ительная 
деформация ледяного йокрова и излив воды на его поверхность, 
в то время к а к  в местах со значительной гл уб иной  реки неза
мерзш ая наледная вода стекала обратно через трещ ины под лед, 
свидетельствуя о наличии здесь «отрицательного» напора.

П ри  этом добавочный напор будет иметь место, если

(3.15)
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Д иалогичны й процесс наблю дался А. Л. С пвцовой на р. И н д и 
ги р к е — образование наледей чередовалось со стоком незамерз- 
шей воды обратно под лед. Т а к  как  детальны х наблю дений на 
р. И ндигирке  не производилось, объяснение данного  явления мо
ж ет быть только предполож ительны м. А. А . С пвцова, в част
ности, образование наледей на расш ирениях связывает с промер
занием руслового н подруслового потоков. А  в тех местах, где под
русловой поток еще не промерз, незамерзшая наледная вода, по 
ее мнению, снова уход ит в тол щ у подруслового талика . Это объ
яснение нельзя признать обоснованным, та к  ка к  по материалам 
наблю дений на гидром етрических створах, поверхностны й сток 
р. И нд и ги рки  в течение зимы полностью  не прекращ ается. А  ка к  
показано выше, чередование участков излива воды на поверхность 
льда и обратного ее просачивания под лед м ож ет происходить 
и при наличии подледного руслового потока. Т ак , характерны й 
для р. И нд и ги рки  процесс наледеобразования наблю дался в пе
риод плавного сниж ения расходов воды. В  этих условиях прира
щение толщ ины  ледяного покрова иа мелководны х участках 
реки приводит к  появлению  добавочного напора, вы зы ваю щ его 
полож ительную  деф ормацию ледяного покрова и излив воды 
на его поверхность. Н а гл уб оки х  местах в это ж е  время продол
ж ается оседание льда и поток приним ает дополнительны й расход 
из остатков незамерзш их наледны х вод.

Чередование участков реки с полож ительной и отрицательной 
деформацией ледяного покрова приводит к  образованию  сравни
тельно коротки х  наледей на мелководье. Э тот ти п  процесса нале
деобразования характерен для м алоснеж ны х зим. П р и  повыше
нии расходов воды добавочны й напор возникает на всем протя
ж ении участка  и наледеобразование приобретает значительны й 
м асш таб, распространяясь на десятки километров, а нарастание 
толщ ины  ледяного покрова за один наледны й цикл  достигает
1 м. Характерно, что в этом случае добавочны й напор и скорость 
деформации льда будут преобладать на гл уб оки х  участка х  русла. 
П ри  этом добавочный напор оказы вается слабо связанным с вы 
сотой снеж иого покрова, поэтом у 'значительны е повыш ения расхо
дов воды приводят к  образованию  мощ ны х наледей и в снежиые 
зимы.

Образование трещин при наледеобразовании

В ы хо д  поды на поверхность ледяного покрова при образовании 
наледей осущ ествляется различны м и путям и. Ч ащ е всего вода 
просачивается через береговые отлож ения в местах, где они гл у 
боко не промерзают под снегом. Н ередки случаи излива воды че
рез трещ ины  в ледяном покрове, которы е м огут возникнуть при 
оседании ледяного покрова под действием добавочного напора 
или в результате тем пературны х деф ормаций. Рассмотрим все 
эти условия возникновения трещ ин.
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Вы раж ение для определения добавочного напора, вы зы ваю 
щ его разруш ение ледяного покрова, получим на основе формулы 
балки с равномерно распределенной нагрузкой  и двум я заделан
ными концам и

где Zn —  предельное значение добавочного напора, вызывающ ее 
образование трещ ин, оиз —  прочность ледяного покрова на изгиб. 
Трещ инообразование может произойти только после того, к а к  до
бавочный напор превысит значение Zn. Реш ая это неравенство, 
подставив в него значения Z и Z n из формул (3.14) и (3 .16), по
лучаем следующ ее вы раж ение для определения условий, при ко 
торы х образую тся трещ ины  в результате возникновения добавоч
ного напора:

Расчеты по вы раж ению  (3.17) показы ваю т, что образование 
трещ ин под действием добавочного напора возможно только на 
участках рек с очень небольшой ш ириной подледного потока. 
П редельная ш ирина этого  потока при отсутствии снега на поверх
ности ледяного покрова не превыш ает 10 м, если добавочный на
пор обусловлен приращ ением толщ ины  льда. П ри  повыш ении 
расходов воды с интенсивностью  10 % в сутки  образование тре
щ ин может происходить при ш ирине потока до 20 м. С толь не
большие значения ш ирины  подледного потока, при которой про
исходит разрушение льда, обусловлены тем, что добавочный на
пор уменьш ается в зависимости от ш ирины  в четвертой степени. 
Если ж е учесть, что коэффициент вязкости льда пониж ается 
с увеличением напряж ения, то  возможность разруш ения ледя
ного покрова под действием добавочного напора в начальной 
стадии его деформации вообще вызывает сомнение.

Рассмотренный механизм разруш ения ледяного покрова по 
схеме балки с двум я заделанны ми концам и отраж ает только на
чальную  стадию  процесса, когда прогиб этого  покрова еще незна
чителен. П ри  длительном действии добавочного напора прогиб 
ледяного покрова становится достаточно большим и его надо 
учиты вать при определении условий возникновения трещ ин. 
В  этом случае прибреж ная полоса ледяного покрова оказывается 
н и ж е  его центральной части и, помимо давления добавочного на 
пора, испытывает такж е  давление гидростатического напора, рав
ного значению  прогиба. П р и  удалении от берега гидростатиче
ский напор в соответствии с кривой прогиба постепенно умень
шается. Н а «ш ироких» реках в центральной части ледяной покров 
не испытывает нагрузки , а на «узких» последняя равна добавоч
ном у напору. У  берегов нагрузка  оказы вается м аксимальной: 
<7макс =  pgf +  Z («узкие» реки) и дмау,с =  рgf («ш ирокие» реки) 
(рис. 3.3).

Zn =  2aIl3h2/pgb2, (3 .1 6 )

(3 .1 7 )
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В соответствии с рассматриваемой схемой разруш ение ледя
ного покрова произойдет под действием неравномерно распреде
ленной нагрузки. П редставим  прибреж ны й изогнуты й участок 
ледяного покрова в виде балки с заделанны м и концам и: один 
сопрягается с береговым откосом, а д ругой  —  с горизонтальны м  
участком  ледяного покрова, которы й на «узкой» реке совпадает 
с ее серединой.

ос

Рис. 3.3. Распределение по ширине реки нагрузки на ледяной 
покров под действием добавочного напора («широкая» река).

\  а  — нагрузка за счет добавочного набора, б — дед, в  — прогиб ледя- 
иойо покрова, "г — вода.

Если допустить, что в соответствии с формой прогиба нагрузка  
на рассматриваемой части поперечного сечения ледяного покрова

распределяется по параболе qa = <7макс ( " р )  , т0  м аксимальны й

изгибаю щ ий момент и максимальное напряж ение в плоскости 
заделки по линии контакта  льда с береговым откосом (рис. 3.3) 
находится из следую щ их вы раж ений:

М =  J с/ш.с^г {I -  х) dx =  , (3.18)

n __ 0,38р g f l2 .Г,
~  м а к с —  fj2 ‘ •

П одставив в выраж ение (3.19) временное сопротивление льда иа 
изгиб (106 Н /м 2) , получаем простую  ф ормулу для ориентировоч-
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пого определения критического прогиба ледяного покрова в зави
симости от толщ ины  льда и ш ирины  полосы прогиба I

(3.20)

Н а «узкой» по характеру деф ормации реке значение I равно 
половине ш ирины  реки. Что касается «ш ироких» рек, то в настоя
щее время способы расчета полосы пластического прогиба отсут
ствую т. Д ля  ориентировочной оценки значения I мож но восполь
зоваться уравнением уп руго го  прогиба плиты  на упругом  основа
нии [3 3 ]. В соответствии с решением этого уравнения граница 
м еж ду «узкими» и «ш ирокими» реками Ьь, а такж е  ш ирина про
гиба на «ш ирокой» реке будут равны

г д е ! )  —  цилиндрическая ж есткость плиты , определяемая по вы ра
ж ению

(Е —  модуль упругости  льда и v —  коэффициент П уассо на ). П од 
ставив значения Е и v в это вы ражение, получаем следующее 
выражение для определения ш ирины  прогиба: I =  29/г3/4, где ко 
эффициент 29 представляет критическую  ш ирину подледного 
потока (гра ни ц у м еж ду «узкими» и «ш ирокими» реками) при тол
щине льда i м и модуле упругости  5 - 1 09 Н /м 2. Соответственно 
предельное значение самого прогиба ледяного покрова оказы ва
ется равным

Рассмотрим случай образования трещ ин в ледяном покрове 
при его прогибе, наблю давш ийся В. В. Кравченко в 1982 г  Н а 
ш ироком (110 м) и глубоком  (5,5 м) плёсе, левый берег кото
рого представляет отвесную  скалу, в течение 10 суток происхо
дила деформация ледяного покрова под действием добавочного 
напора. П ро ги б  при этом на середине реки достиг 40 см. Т ол 
щ ина ледяного потока у  берега была равна 1,56 м, на середине —
1,3 м. Вы сота снеж ного покрова на льду в этот период не пре
вы ш ала нескольких сантиметров, а тем пература воздуха колеба
лась в пределах •— 1 5 .. .  — 25 °С. Деф ормация ледяного покрова 
заверш илась возникновением системы трещ ин по линии контакта 
со скальным обрывом, через которые начался излив воды, что 
привело к ф орм ированию  вдольбереговой наледи.

Н а этом примере проверим, насколько полученные соотнош е
ния отр аж аю т реальные процессы прогиба ледяного покрова и об
разования трещ ин. С уточны й прогиб ледяного покрова в его цен

D =  £7г3/12 (1 —  V2)

/  =  0,32 V/»- (3.21)
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тральной части в зависим ости от интенсивности его нарастания и 
приращ ения расходов воды определяется вы ражением

з г w ------
2 L /-Рп/гэ '  £рл /

П одставив в пего значения средней глуб ины  водного потока 
(3 м ), эквивалентной толщ ины  льда (2  м ), относительного суточ
ного приращ ения расхода воды (0,015) и допуская  q =  0, полу
чаем средний суточны й прогиб ледяного покрова равным 6 см, 
т. е. на 2 см выше, чем по данны м  наблю дений. Это расхождение 
м ож но объяснить тем, что теплоприток к  ниж ней  поверхности 
ледяного покрова не равен нулю .

П ри  проверке формулы, вы раж аю щ ей условия возникновения 
трещ ин при прогибе ледяного покрова под действием добавоч
ного напора (3 .21), принимаем тол щ и ну ледяного покрова по 
данным измерения у  берега равной 1,56 м. Соответственно полу
чаем ш ирину полосы прогиба в 40 м. П оско л ьку  ш ирина подлед
ного потока превыш ает 21, полученное значение I подставляем 
в ф ормулу (3.21) и получаем вы соту прогиба, при котором начи
нается образование трещ ин, равную  40 см, что совпадает с ф ак
тическим значением.

Таким образом, сопоставление расчетов с натурны м и данны ми 
показывает, что выведенные теоретическим путем ф ормулы рав
новесия системы «поток— ледяной покров» и условий образова
ния трещ ин в целом отр аж аю т реальные условия, раскрывая 
количественные соотнош ения наледеобразования на реках при воз
никновении добавочного напора. П о  мере накопления материа
лов наблюдений на специализированны х станциях структура  и 
параметры этих формул д о л ж н ы  быть уточнены , что позволит их 
применить при прогнозах и расчетах наледны х явлений.

Следует; заметить такж е, что после образования системы вдоль- 
береговых трещ ин изменяется форма изгиба ледяного покрова 
в соответствии с изменением характера его соединения с бере
говым откосом. П ервоначально имеет место ж есткая  «заделка», 
т. е. жесткое соединение льда с береговым откосом , при котором 
плоскость наибольш их напряж ений совпадает с плоскостью  «за
делки», а ледяной покров в месте контакта  залегает горизон
тально. После возникновения трещ ин соединение с берегом ста
новится «ш арнирным » и наблю дается м аксим альны й наклон ле
дяного покрова (рис. 3 .4). П оэтом у по характеру поперечного 
профиля поверхности ледяного покрова м ож но узнать о том имело 
л и  место на данном участке в предш ествующ ее зимнее время об
разование вдольбереговых трещ ин.

В заклю чение рассмотрим еще один случай разруш ения ледя
ного покрова, при повы ш ении расходов воды, наблю давш ийся на 
полигоне «С иний камень» в начале марта 1982 г., которы й при
вел к  изливу воды и образованию  наледи. Ч тобы  объяснить при
чину возникновения трещ ин, приведем из работы [41] данные ме
теорологических, гидрологических и ледовы х наблюдений, харак-
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терпзую щ пх рассматриваемый процесс (рис. 3 .5). Разруш ение 
ледяного покрова произош ло у  гидром етрического створа №  13, 
оборудованного установкам и для измерения пьезометрического 
уровня воды и деформации льда, на середине прям олинейного 
участка реки с небольшими глубинам и (менее 0,5 м) и ш ириной 
подледного потока по ниж ней поверхности льда в 25— 30 м.

Во второй половине февраля наблюдалось систематическое 
повышение расходов воды со средней интенсивностью  около 1 % 
в сутки и максимальной до 5 % . Гидрограф ы  на обоих створах

Рис. 3.4. Схема деформации (форма прогиба) ледяного покрова при его «жест
ком» (а) и «шарнирном» (б) креплении с берегом на «широких» (/) и «узких» 
(Ч) реках.

представляют волнистые линии, отраж аю щ ие колебания суточ
ного приращ ения стока. О днако эти колебания на верхнем и 
нижнем гидром етрических створах оказались несинхронны ми, что 
говорит об их случайном происхож дении, обусловленном погреш 
ностью измерений, которая составляет 3— 5 % расхода воды. 
Увеличение расходов воды происходило при устойчивой морозной 
погоде и сопровождалось .непрерывной деформацией (прогибом ) 
ледяного покрова под действием сравнительно небольш ого доба
вочного напора (порядка 5 см ).

Резкое потепление началось 1 / I I I .  За двое суток температура 
воздуха повысилась на 10 °С. Ыа верхнем гидрометрическом 
створе приращ ение расходов воды прекратилось 2/1I I ,  а на н и ж 
нем оно продолж алось еще одни сутки. Это несоответствие, по- 
видимому, такж е  обусловлено погреш ностью  измерений. О дновре
менно с потеплением произош ло резкое увеличение пьезометри
ческого уровня воды и добавочного напора, на которое ледяной 
покров не успел прореагировать: скорость его прогиба за этот
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период возросла незначительно. За трое суток добавочны й напор 
увеличился до 15 ем, а прогиб за это время не превысил 4 см. 

Чем ж е  объяснить столь значительное и резкое увеличение

£°С

Рис. 3.5. Хронологический график гидрометеорологических 
условий при наледеобразовании. р. Уда, полигон «Синий 
камень».
/  — температура воздуха, 2  — прогиб ледяного покрова, 3 — пьезометри
ческий уровень воды, 4 — добавочный напор над поверхностью льда,
5 и 6 — расходы воды соответственно в 2,4 км выше и 0,5 км ниже 
наледи.

добавочного напора? О босновать его приращ ением расходов воды, 
как  это делает В . В . К равченко, нельзя, так  к а к  с 1 по 3 / I I I ,  
если ориентироваться на данные обоих гидром етрических ство
ров, приращ ение расходов воды было не больш им, чем в пред
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шествующ ем периоде. Вы зы вает сомнение и второй вывод К р а в 
ченко, что образование трещ ин, которое произош ло 3/1I I ,  вызвано 
увеличением добавочного напора, не ском пенсированного проги 
бом льда. Расчеты показы ваю т, что совокупной нагр узки  за счет 
гидростатического напора, обусловленного деформацией ледяного 
покрова, и добавочного напора оказы вается недостаточно для 
разруш ения льда. Этот вывод подтверж дается и тем фактом, что 
за весь период наблюдений на полигоне были отмечены случаи и 
большего добавочного напора, не сопровождавш иеся образова
нием трещ ин.

Анализ всей совокупности метеорологических, гидрологических 
и ледовых условий приводит к  выводу, что и резкое повышение 
добавочного напора 1— 3 / I I I  и образование трещ ин 3 / I I I  являю тся 
следствием одной и той ж е причины  —  повыш ения температуры  
воздуха на 10 °С за трое суток, поскольку при небольшой высоте 
снеж ного покрова оно привело к  повыш ению  тем пературы  ледя
ного покрова и к его термической деформации, а на прям олиней
ных участках  рек расширение льда при повыш ении тем пературы  
воздуха вызывает волнообразный изгиб ледяного покрова. У вели
чение добавочного напора в гидрологическом  створе №  13 могло 
быть вызвано тем, что на этом участке волна термического про
гиба ледяного покрова была направлена вниз по течению. В ре
зультате лед прогнулся и его поверхность оказалась ниж е пьезо
метрического уровня воды, что привело к  появлению  местного 
добавочного напора термического происхож дения.

Само разрушение ледяного покрова произош ло, по-видим ом у^ 
вследствие возникновения в нем значительны х термических н а 
пряж ений. О б этом свидетельствует характер расположения тре
щ ин, направленных вдоль и поперек течения воды, в результате 
чего ледяной покров был разруш ен на отдельные блоки. Если бы 
имело место разрушение льда только под действием добавочного 
напора, то возникли бы продольные трещ ины  у  берега (при «ж е
стком» креплении льда) или на некотором удалении от него (г?р.и 
«ш арнирном » креплении).

Совпадение наледеобразования с началом потепления наб лю 
далось и на д р уги х  реках [86] ,  что связывалось с возможным 
увеличением речного стока при повыш ении тем пературы  воздуха. 
И  лиш ь детальные наблю дения за комплексом гидром етеорологи
ческих и ледовых условий позволили установить возм ож ную  при-' 
чину этого совпадения. В  целом ж е  вопрос об образовании тре
щ ин в ледяном покрове, нередко являю щ ихся спусковы м  механиз
мом процесса наледеобразования, требует дальнейш его изучения 
на основе экспериментальны х и натурны х исследований.

П о материалам наблю дений и обследований установлено, что 
при образовании наледей излив воды через береговые отлож ения 
встречается чаще, чем из трещ ин в ледяном покрове. П ри  этом 
вода может просачиваться на поверхность льда непосредственно 
с берегового откоса. В стречаю тся та кж е  случаи, когда она вы хо
дит на поверхность в разных местах поймы, сложенной галечни-



новыми отложениям и. В этом случае наледь формируется сна
чала в пределах поймы, а затем распространяется на ледяной 
покров над руслом. П р и  значительной глубине слоя изливш ейся 
воды (десятки сантиметров) его промерзание часто приводит 
к  возникновению  ледяны х бугров под действием криогенного 
напора.

Устьевые наледи

Весьма многочисленную  гр у п п у  представляю т та к  называемые 
устьевые наледи, ф ормирую щ иеся в устьях небольш их притоков 
средних и крупны х рек. Устьевые наледи распространяю тся на 
акваторию  основной реки на 100— 200 м, д остигая на реках В и 
тим и О лёкма середины русла и д а ж е  противополож ного  берега. 
Н о на р. Лене эти наледи, за исключением отдельных случаев, 
не вы ходят за пределы прибреж ной зоны. В верх по притоку усть
евые наледи распространяю тся на расстояние до нескольких к и 
лометров. Ш ирокое  распространение устьевы х наледей было вы 
явлено во время радиолокационной аэроледомерной съемки, про
водившейся в 1976— 1978 гг .

Ц елесообразность выделения этого типа наледей в отдельную  
гр упп у  обусловлена специф ическими особенностями механизма их 
образования и тем, что наледи этого типа д о стигаю т на крупны х 
реках значительной мощ ности —  до 2— 4 м.

Формирование устьевых наледей происходит в результате стес
нения ж ивого  сечения притока ледяным покровом основной реки, 
что приводит к  появлению  в устьевой части притока значитель
ного добавочного напора. О днако под действием этого  добавоч
ного напора деф ормируется только ледяной покров притока. С а
морегулирования ж е  пропускной способности устьевого сечения 
притока не происходит, та к  к а к  ледяной покров основной реки 
не реагирует на добавочный напор в устьевой части притока. 
И з-за этого  образование наледей в устьях небольш их притоков 
отличается вы сокой повторяемостью.



4. ПРОСТРАНСТВЕННОЕ РАСПРЕДЕЛЕНИЕ  
ТОЛЩИНЫ ЛЕДЯНОГО ПОКРОВА

4.1. ОБЩИЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ

Л едовы й режим рек Советского Союза изменяется в ш ироких 
пределах в зависимости от клим атических условий. Н а ю ге на
шей страны  и в Средней А зии  ледостав бывает лиш ь в отдельные 
годы  и продолж ается короткое время —  до одного месяца. П о 
направлениям на север и восток продолж ительность ледостава 
увеличивается, достигая в северных районах Восточной С ибири 
6— 8 месяцев.

Т акж е  значительна изменчивость по территории С С С Р  тол
щ ины  ледяного покрова рек, озер и водохранилищ . М ощ ность 
льда в течение периода ледостава не остается постоянной: зимой 
она возрастает, а весной до начала вскры тия уменьш ается вслед
ствие таяния. П оэтом у анализ пространственной и временной из
менчивости толщ ины  ледяного покрова (в многолетнем цикле) 
производится по ее м аксим альном у за год значению. М аксим ал ь
ное значение этой характеристи ки  наблюдается на реках и озецах 
полярной зоны С ибири (до 3 м) и на наледных участках  рек —  
до 4 м. В многолетнем цикле изменение максимальной за зим у 
толщ ины  ледяного покрова в некоторы х п унктах  д о сти гае т/ по 
данны м гидрологических постов, 100  % . .

П ространственная изменчивость распределения толщ ины  ледя
ного покрова по масш табам проявления подразделяется на зо
нальную , районную  (л о ка л ь н ую ), местную и м елком асш табную .

Зональная изменчивость толщ ины  ледяного покрова опреде
ляется клим атическим и условиям и и в достаточной степени вы яв
ляется данны м и наблю дений на гидрологических постах. О со
бенно заметно проявляется она на реках, текущ их в меридиональ
ном направлении. Т ак, толщ ина ледяного покрова крупнейш их 
сибирских рек увеличивается в ниж нем течении по сравнению 
с участкам и их верхнего течения примерно в два раза.

Л окальная неоднородность толщ ины  ледяного покрова отра
ж ает значительные (до 50 % и более) изменения толщ ины  ледя
ного покрова в пределах сравнительно больш их участков рек и 
озер. П ри  этом зональная законом ерность наруш ается и толщ ина 
льда на отдельных участках рек м ож ет быть сущ ественно больше 
или меньше характерны х для данного  района значений.

М естная неоднородность ледяного покрова проявляется на 
сравнительно небольшом пространстве, соизмеримым с ш ириной
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реки, отраж ая влияние гидрологических ф акторов на ф ормирова
ние п развитие ледяного покрова. К  этом у ти н у  пространственной 
неоднородности относятся, например, закономерные изменения 
рассматриваемого параметра по ш ирине реки.

М елком асш табная вариация толщ ины  ледяного покрова имеет 
случайны й характер  и плановые размеры неоднородностей от од- 
ного-двух метров до двух-трех десятков метров.

И сходя из общ их закономерностей пространственного распре
деления толщ ины  ледяного покрова представляется целесообраз
ным рассмотреть вопрос о репрезентативности наблю дений за ней 
на гидром етрических постах. П редварительно следует заметить, 
что понятие репрезентативности относительно толщ ины  ледяного 
покрова точно не сф ормулировано. Е го  общее значение —  соответ
ствие результатов наблю дений средним характеристикам  данного 
параметра на определенном участке акватории —  к  этом у виду 
наблю дений, к а к  правило, неприменимо. Основное методическое 
требование к  измерениям толщ ины  ледяного покрова на ги д р о 
логических постах заклю чается в том, чтобы в пункте  наблю де
ний не было бы заметны х искаж ений за счет влияния факторов, 
не характерны х для участка в целом. Рассмотрим, к а к  оно вы 
полняется на реках, водохранилищ ах и озерах.

Н а  речных гидрологических постах толщ ина ледяного покрова . 
долж на  измеряться в п унктах  за пределами прибреж ной зоны, 
где не сказывается влияние заберегов, вдольбереговых наледей 
и выходов грунтовы х вод. В  целом это требование логично, но 
во м ногих случаях центральная полоса ледяного покрова зани
мает меньш ую  часть его площ ади. П ри  этом не исклю чается зна
чительные случайны е искаж ения под влиянием подледной ш уги  
и снеж ного льда, неравномерно распределяю щ ихся в пределах 
участка. П олож ение границ  скоплений подледной ш уги , имеющ их 
слож ную  конф игурацию ,' с поверхности льда без бурения опреде
лить нельзя. П оскольку ка ж д ы й  раз толщ ина льда измеряется 
в новой точке, наблю датель иногда попадает в место, где была 
ш уга , а иногда и туда, где ш уга  отсутствовала. В  та ки х  случаях 
граф ик нарастания толщ ины  ледяного покрова приобретает ха 
рактерную  изломанную  форму. П ри  средней толщ ине льда 1,5 м 
различие в его толщ ине в местах, где была ш ута и где ее не было, 
достигает 30 см. Н еоднородность пространственного распределе
ния толщ ины  ледяного покрова приводит к  том у, что данные 
поста даж е при тщ ательном выборе точки измерения во м ногих 
случаях не м огут считаться репрезентативными. И з-за этого при 
проверке расчетных методов в тех случаях, когда имеется такая  
возможность, использую тся м атериалы  ледомерных съемок, х а 
рактеризую щ ие средние по участку условия.

Если данные одного гидрологического  поста д о л ж н ы  давать 
представление о толщ ине ледяного покрова на определенном 
участке, то сеть этих постов долж на  о траж ать  особенности рас
пределения толщ ины  ледяного покрова по длине реки или аква
тории озера, т. е. вы являть их зональную  и локальную  неоднород-
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пости. О днако гидрологические посты располагаю тся слиш ком 
редко, и особенности локальны х изменений толщ ины  ледяного 
покрова, ка к  правило, вы являю тся в недостаточной степени.

Т акая инф ормативность наблюдений за толщ иной ледяного 
покрова не удовлетворяет многие отрасли народного хозяйства. 
В частности, для обеспечения безопасности переправ и ледовых 
автодорог наиболее важ ной является инф ормация о минимальной 
толщ ине ледяного покрова, а для ледокольны х работ, наоборот, 
наибольш ий интерес представляю т сведения о максимальной тол
щине, которая обычно наблюдается на участках торош ения и за
жоров. О граниченны е возм ожности точечных измерений иногда 
восполняются небольшими по м асш табу ледомерными съемками, 
но вследствие трудоем кости и тяж елы х условий такие работы 
проводятся далеко не на всех постах и в ограниченном объеме.

Н а  водохранилищ ах регулярны е наблю дения за толщ иной ле
дяного покрова ведутся обычно в прибреж ной зоне, что часто 
приводит к  значительным ош ибкам при распространении этих 
данны х на центральную  часть акватории. Ещ е меньшей инф ор
мативностью  отличаю тся ледомерные наблю дения на крупны х 
озерах. В  частности, больш инство гидрологических постов на 
Л ад ож ском  озере характеризую т лиш ь толщ ину ледяного покрова 
в заливах и в зоне припая. О граниченны е по протяж енности мар
ш рутов ледомерные съемки, которые здесь регулярно проводятся, 
уточняю т только распределение толщ ины  льда на прилегаю щ их 
к  постам участках.

Инф ормативность наблюдений за толщ иной ледяного покрова 
на гидрологических постах зависит такж е  от точности измерений, 
определяющейся в основном мелкомасш табной неоднородностью 
этого параметра. Ее оценка выполнена по результатам измере
ний на эталонны х м арш рутах, которые проводились при опреде
лении погреш ности радиолокационного зондирования льда. Эти 
м арш руты  проклады вались на однородны х по толщ ине участках 
ледяного покрова. Н а каж дом  из них бурилось большое число 
"скважин на расстоянии д р уг от друга  1— 20 м. Такие  исследова
ния проводились на оз. Красавице, О неж ском  озере и Н и ж н е 
камском водохранилищ е.

П о данным измерений на эталонны х м арш рутах были вычис
лены некоторые статистические характеристики  пространствен
ного распределения толщ ины  ледяного покрова. Предварительно 
определялся характер  ее изменчивости. Д л я  этой цели по всем 
м арш рутам  вы числялись обеспеченности толщ ины  ледяного по
крова в каж д ой  точке и эти данные наносились на клетчатку ве
роятностей. Н а  всех м арш рутах точки располож ились приблизи
тельно по прямой линии, что свидетельствует о нормальном рас
пределении толщ ины  льда в пределах участков ледяного покрова 
с однородным строением.

Затем были рассчитаны парные коэффициенты м еж ду членами 
ряда измерений по каж д ом у м арш руту. Вследствие сравнительно 
небольшого числа членов в каж д о й  выборке парные коэффици-
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еиты вы числялись только м еж ду соседними членами или членами, 
располож енны ми через одну точку. Граф ики зависимости парны х 
коэффициентов корреляции от расстояния м еж ду точкам и изме
рений даю т представление о форме пространственной корреляци
онной ф ункции толщ ины  ледяного покрова, которая п р и б л и ж а 
ется к  экспоненте при радиусе корреляции 6— 8 м.

П о данны м измерений толщ ины  ледяного покрова на эталон
ны х м арш рутах бы ли вычислены средние квадратические ее от
клонения в абсолю тны х Gh и относительны х CVh значениях,

а такж е  рассчитана точность полученны х оценок по формуле 
Г. А . Алексеева [51, которая при м алы х значениях Cv приводится 
к  виду

сгс„ »  Сс, У (1 +  г)/2 n (1 —  г), (4.1)

где п —  число измерений, г —  коэффициент корреляции м ежду 
соседними точкам и (табл. 4 .1).

Таблица 4.1
П ростр ан ств ен н ая  в а р и а ц и я  толщ ины  л е д я н о г о  п о к р о в а  при наличии

с н е ж н о г о  л ьда

Число точек
Расстояние 

между точками, 
м

Средняя толщина 
ледяного 

покрова, см
oh см Cvh

19 25 77 5 , 5 + 0 , 9 7 ,0
20 25 84 4 , 3 + 0 , 7 5 ,1
17 1 ,5 54 2 , 2 + 1 , 0 4 ,0
14 1 ,5 41 1 , 7 + 0 , 4 4 ,1
13 1 ,5 55 3 , 5 + 2 , 0 6 ,4
10 1 ,5 40 0 , 9 + 0 , 4 2 ,2

Представление о пространственной вариации толщ ины  д р угих  
типов ледяного покрова были получены по данны м измерений на 
эталонны х площ адках. Н а  ка ж д о й  такой  площ адке, размерами

Таблица 4.2
В ари аци я р азл и ч н ы х ти п ов  л е д я н о г о  п о к р ов а  по  е г о  толщ ине  

на эта л о н н ы х  пл ощ адк ах

Характеристика снежно-ледяного покрова, %
П ределы изменения тилщины 

ледяного покрова, %

Ровный и прозрачный лед без снега < i
Лед с ровным снежным покровом < 2
Ледяной покров полярных областей с выражен 3—5
ным ветровым рельефом снега
Ледяной покров, сформировавшийся прп участии 2— 7
снежного льда
Ледяной покров в местах интенсивного тепло

Оh-1§

притока к его нижней поверхности 
Участки интенсивного торошения 20— 100
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Ю Х  10 М, бурилось по три — пять скваж ин. Всего было промерено 
несколько десятков площ адок с различны м и снежно-ледовыми 
условиями (табл. 4 .2).

Результаты  анализа пространственной изменчивости толщ ины  
ледяного покрова показы ваю т, что запросы практи ки  во м ногих 
случаях не м огут быть удовлетворены одиночными периодиче
скими измерениями на гидрологических постах. Точечные измере
ния на этих постах долж ны  быть дополнены ш ироком асш табны м и 
ледомерными съемками на основе радиолокационны х измерите
лей толш ины  льда, размещаемых на воздуш ном и наземном тран 
спорте.

4.2. МЕТОДИКА РАДИОЛОКАЦИОННЫХ 
АЭРОЛЕДОМЕРНЫХ СЪЕМОК

Первые ш ироком асш табны е экспериментальные аэроледомерные 
съемки для изучения пространственного распределения толщ ины  
ледяного покрова рек, озер и водохранилищ  выполнялись 
в 1977— 1981 гг.

Радиолокационны й метод измерения толщ!?ны ледяного по
крова основан на определении времени запазды вания м еж ду 
сигналами, отраж енны м и от его верхней и ниж ней поверхностей. 
С корость распространения электром агнитны х волн радиолокаци
онного диапазона в пресноводном льде является константой, по
этому его толщ ина пропорциональна времени запазды вания. Зон
дирование ледяного покрова м ож ет осущ ествляться непосредст
венно в движ ении к а к  с наземного, та к  и воздуш ного транспорта. 
Измеренная толщ ина льда регистрируется в виде граф ика на бу
м аж ной ленте, которы й при постоянной скорости транспортного  
средства будет представлять профиль толщ ины  ледяного покрова 
по м арш руту.

Аэроледомерные съемки с помощ ью радиолокационны х изме
рителей сочетают в себе масш табность, позволяю щ ую  в течение 
короткого периода произвести измерения толщ ины  ледяного по
крова по м арш рутам  протяж енностью  сотни километров, и высо
кую  степень детальности, та к  ка к  зондирование ведется в непре
рывном режиме. Д етальность профиля толщ ины  ледяного покрова 
определяется скоростью  п р о тя ж ки  ленты  самописца.

М атериалы  по распределению толщ ины  ледяного покрова пред
ставляю т больш ой интерес для науки  и народного хозяйства, и 
поэтому крупном асш табны е радиолокационны е съемки начали 
вы полняться еще на стадии разработки аппаратуры  —  экспери
ментальными макетами. Возм ож ность использования материалов 
съемки для научны х обобщ ений и практических полей обеспечи
валась при этом постоянным контролем результатов зондирова
ния непосредственными измерениями. П ри  выполнении аэроледо- 
мерных съемок в качестве летательны х аппаратов применялись 
вертолеты, позволяю щ ие вы саж ивать на лед в любом месте



гр у п п у  для эталонны х измерений толщ ины  льда в пробуренных 
скваж инах.

Н а реках и водохранилищ ах съемки вы полнялись в основном 
по продольным м арш рутам , которые намечались п а  фарватеру. 
П ривязка  м арш рутов осущ ествлялась по береговым ориентирам 
(населенные пункты , устья притоков, гидротехнические сооруж е
ния и д р .). В отдельных местах намечались и поперечные м ар
ш руты  для характеристики  распределения толщ ины  ледяного по
крова по ш ирине реки. В  процессе съемки велось визуальное 
картирование ледовой обстановки и регистрация в ж урнал е  ха 
рактерны х особенностей ледяного покрова. Э ти материалы  впо
следствии использовались при деш иф рировании лент самописца.

П ри выполнении аэроледомерных съемок Л а д о ж ско го  озера 
м арш руты  намечались в разных направлениях к а к  вдоль, так  и 
поперек длинной оси акватории озера. Д л я  удобства привязки 
м арш рутов к картограф ической основе они проклады вались 
м еж ду характерны м и береговыми ориентирам и —  мысами, насе
ленными пунктам и, островами и др. В  процессе движ ения по 
м арш руту по возм ожности поддерж ивалась постоянная скорость 
полета. Горизонтальны й масш таб полученны х профилей ледяного 
покрова при обработке корректировался по крупном асш табной 
карте.

В северных районах страны  и в Восточной С ибири аэроледо- 
мерные съемки проводились во второй половине марта —  первой 
половине апреля с таким  расчетом, чтобы полученные данные 
характеризовали м аксим альную  за зим у толщ ину ледяного по
крова. Из этих же соображ ений на европейской части территории 
С С С Р  съемки проводились в более ранние сроки —  во второй по
ловине февраля —  начале марта.

П олученные в процессе аэроледомерных съемок материалы 
представляю т качественно новую  гидрологическую  и гл яц иол оги 
ческую  инф ормацию, позволяю щ ую  характеризовать ледяной по
кров крупны х водных объектов и вы явить общие закономерности 
пространственного распределения толщ ины  ледяного покрова по 
длине рек и акваториям озер и водохранилищ , а такж е  оценить 
репрезентативность его измерений на гидрологических постах.

4.3. ЛЕДЯНОЙ ПОКРОВ р. ЛЕНЫ
И ЕЕ ПРИТОКОВ

Река Лена

К рупнейш ая река центральной части Восточной С ибири в своем 
верхнем и среднем течении направлена на северо-восток, а в н и ж 
нем —  строго на север. Д олина реки на протяж ении большей 
части участка от устья р. В итим  до г. Я кутска , охваченного аэро- 
ледомерными съемками, имеет слабоизвилистое однорукавное 
русло с небольшой поймой. Л и ш ь  в самом ниж нем  конце участка
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долина реки значительно расш иряется, а русло разветвляется па 
многочисленные протоки. Н а всем протяж ении река отличается 
достаточно быстрым течением, что приводит к  повсеместному то 
рошению в период установления ледостава (табл. 4 3 ).

Таблица 4.3
Ледовые и метеорологические условия на рассматриваемом участке

р. Лены

Пункг наблюдений
Толщина 

льда  
в конце 

зимы, см

Средняя 
высота снеж 
ного покрова 

на льду, см

Сумма отри
цательных 

температур 
воздуха, СС

Снежные 
осадки в виде 

снега, мм

Средняя 
скорость 
ветра за 

зимы, м /с

пгт Витим 72 29 3870 1 0 2 1,4
т. Ленек 114 17 3940 99 3,2
с. Нюя 146 8 3920 54 2,5
г. Олёкминск 82 21 4140 59 2 , 0
с. Саныяхтат 140 17 4490 51 2,4
с. Синское 150 14 4580 52 2,4
пгт Покровск 1 20 2 2 5290 50 2 , 0
„г. Якутск 1 1 0 19 5310 46 1,7

В верхней половине участка  тем пература воздуха очень мало 
изменяется по длине реки: приращ ение суммы отрицательны х 
температур не превыш ает 1 0 % , в то  время ка к  на протяж ении 
его ниж ней половины она возрастает от 4100 °С у. О лёкминска 
до 5300 °С у г. Я кутска, т. е. на 30 %.

Распределение осадков в виде снега не соответствует темпе
ратуре воздуха. Н а самом верхнем участке, протяж енностью  
около 250 км, толщ ина слоя зим них осадков превыш ает 100 мм. 
Н а  остальном протяж ении она варьирует в пределах 60 до 45 мм 
с некоторой тенденцией уменьш ения на северо-восток.

О бобщ енные продольные проф или толщ ины  ледяного покрова 
участка  р. Л ены  от устья р. В итим  до г. Я кутска  общ ей протя
ж енностью  1400 км, построенные по материалам аэроледомерных 
съемок 11— 1 3 /IV  1977 г. и 15— 17/1V  1978 г. [8 5 ], приводятся на 
рис. 4.1. Н а граф ике такж е  нанесены максимальные за зиму зна
чения толщ ины  ледяного покрова за ряд лет по материалам 
наблю дений на гидрологических постах, т. е. за даты  приблизи
тельно совпадаю щ ие со сроками съемки. П р и  составлении обоб
щ енны х профилей для удобства их анализа данные о толщ ине 
ледяного покрова осреднялись по десятикилометровым отрезкам. 
Разры в на профиле в районе с. С аны яхтат объясняется о гра ни 
ченным радиусом действия вертолета.

М е ж д у  результатами съемок 1977 и 1978 гг. имеются замет
ные отличия. В  1978 г. распределение толщ ины  ледяного покрова 
по длине реки было более однородным при его меньшей средней 
толщ ине сравнительно с 1977 г. Эти отличия обусловлены тем, 
что зима 1977-78 г. выделялась аномально больш ими снеж ны м и 
осадками. В марте 1978 г. высота снеж ного  покрова на льду 
была равна 50— 70 см. В о  м ногих местах под снегом отмечалась
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-вода, выступившая на поверхность ледяного покрова в резуль
тате его перегрузки снегом. Поэтому данные съемки в 1978 г. ме
нее характерны, чем за предыдущий год.

Продольные профили толщины ледяного покрова, построен
ные по данным наблюдений на гидрологических постах, в целом 
соответствуют аналогичному профилю, построенному по материа
лам аэроледомерной съемки, что свидетельствует о закономерном 
характере полученного пространственного распределения рас
сматриваемой величины, которое может быть использовано для 
прогноза толщины ледяного покрова на участках за пределами 
зоны действия гидрологических постов. В то же время резуль
таты радиолокационного зондирования наглядно выявляет недо
статочную репрезентативность отдельных постов. Во-первых, 
многие участки ледяного покрова с повышенной его толщиной 
просто не фиксируются постами, а, во-вторых, в пределах раз
ветвленного участка реки, где измерения производятся в рукавах, 
данные постов оказываются заметно заниженными относительно 
центральных проток.

В целом картина распределения толщины ледяного покрова 
характеризуется закономерным ее увеличением вниз по течению 
реки и значительной локальной неоднородностью на отдельных 
ее участках. В самом верхнем конце участка, охваченного съем
кой, преобладает толщина льда меньше 1 м, затем она возрастает 
и варьирует в пределах -2— 1,2 м. Здесь проявляется значитель
ная локальная неоднородность распределения толщины ледяного 
покрова, особенно рельефная в малоснежные годы. На фоне пре
обладающих ее значений отмечаются многочисленные короткие 
отрезки реки с повышенной на 40—70 % мощностью ледяного 
покрова. В отдельных местах массивы ледяного покрова с повы
шенной толщиной льда имеют протяженность несколько десятков 
километров (между гидрологическими постами Нюректей и 
Олёкминск, а также гидрологических постов Нюя и Хатынг-Ту- 
мул). В этих массивах толщин ледяного покрова достигает 1,5—
1,7 м. Ниже г. Олёкминска (до с. Солянки) она снижается до
0,8 м, а ниже с. Солянки резко увеличивается, и на остальном 
протяжении участка до г. Якутска преобладает ледяной покров 
мощностью 1,5—2,0 м.

Локальная неоднородность толщины ледяного покрова обус
ловлена главным образом распределением высоты снежного по
крова на льду, которая определяется суммой зимних осадков и 
условиями формирования снежного покрова непосредственно 
в русловой части реки. Этим обстоятельством, в частности, объяс
няется повышенная толщина ледяного покрова в районе поста 
Нюя. Образование отдельных коротких массивов ледяного по
крова с повышенной толщиной может быть объяснено повышен
ной зашугованностью русла и торошением при возникновении 
ледостава.

Аномальное понижение толщины ледяного покрова в районе 
с. Солянка нельзя объяснить ни метеорологическими условиями,
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ни высотой снежного покрова на поверхности льда. Анализ хро
нологических графиков ее нарастания и сравнение результатов 
расчета с фактическими данными убеждают в том, что на этом 
участке имеет место значительный приток тепла с грунтовыми 
водами.

Распределение толщины ледяного покрова по длине реки ока
зывает влияние на многие явления ледового режима и, в част
ности, на процессы заторообразования и вскрытия. На рис. 4.1 
показано в продольном масштабе графика положение заторных 
скоплений на изучаемом участке р. Лены за период с 1966 г. по
1977 г., которое было составлено по материалам авиаразведок 
Якутского гидромета. Из-за нерегулярности авиаразведок сведе
ния о заторах льда на участке пгт Витим — г. Ленек в некоторые 
годы отсутствуют. На совмещенном графике отчетливо проявляется 
связь между заторообразованием и распределением толщины ледя
ного покрова по длине реки, а также некоторые закономерности 
процессов вскрытия.

Вскрытие р. Лены обычно сопровождается повсеместным обра
зованием заторов льда. Практически в любом месте реки в пе
риод подвижек и начала ледохода отмечаются заторные явления. 
Однако развитие этих очагов в настоящие заторы, т. е. форми
рование в русле__реки устойчивых скоплений из обломков льдин 
протяженностью 10 км и более, отмечается только на определен
ных участках, длиной 150—200 км. В промежутках между ними 
за время проведения регулярных ледовых авиаразведок форми
рование заторов не наблюдалось. Чередование заторных и неза
торных участков на р. Лене было выявлено А. С. Рудневым 
[65], который по материалам авиаразведок составил схему поло
жения затороопасных мест.

Всего в пределах рассматриваемой части р. Лены можно вы
делить четыре заторных участка: пгт Покровск — с. Синское,
с. Хатынг-Тумул — с. Солянка, с. Нюя — г. Ленек, пгт Кресто
вый — пгт Витим. Расстояние между нижними концами этих за
торных участков составляет соответственно 420, 420 и 270 км.
Протяженность промежутков между ними, где заторообразование 
не наблюдалось (расстояние между нижними и верхними концами 
соседних участков), составляет 160— 170 км.

Чередование заторных и незаторных участков объясняется тем, 
что вскрытие р. Лены происходит отдельными участками. За
торы обычно разрушаются уже тогда, когда река на значитель
ном протяжении ниже по течению очистится ото льда. Лед в за
торных скоплениях тает практически на месте и не участвует 
в значительных количествах в формировании заторного скопления 
иа следующем участке. Дело в том, что для образования затора 
требуется достаточно большой объем льда. Поэтому непосредст
венно ниже устойчивого затора на значительном протяжении 
вскрытие происходит спокойно вплоть до участка, где объем плы
вущего льда окажется достаточным для формирования следую
щего затора. По этой причине вскрытие крупных рек часто
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происходит цепочкой: за заторными участками следуют участки со 
спокойным вскрытием, причем последовательность вскрытия уча
стков сверху вниз по течению реки не всегда соблюдается.

В пределах выделенных заторных участков отмечалось по не
скольку мест, где начинается формирование заторов. Возникаю
щие сначала заторы в верхней части участка оказываются недо
статочно устойчивыми. После их прорыва заторная масса льда 
смещается на несколько десятков километров, где формируется 
новый мощный затор. Положение фронта головной части заторов 
каждый раз соответствует участкам ледяного покрова с повышен
ной толщиной льда или с русловыми препятствиями (острова, 
сужения, повороты). Так развивался, например, затор у г. Ленска 
(1969 г.), ниже которого образовался. участок открытой воды, 
а далее на значительном расстоянии ледяной покров был избо
рожден трещинами. И только ниже с. Нюя начинался ненару
шенный ледяной покров с закраинами. Авиаразведка на следую
щий день показала уже другую картину. Затор выше г. Ленска 
уже прорвался и сместился на участок ниже с. Нюя. Положение 
фронта его головной части соответствовало верхнему краю со
рокакилометрового участка ледяного покрова повышенной тол
щины. Здесь затор простоял более шести дней.

В пределах следующего заторного участка — в районе г. Олёк- 
минска — отмечено несколько мест, где происходит задержка 
вскрытия и могут сформироваться заторы: и сужения русла, и 
острова, и конусы выноса притоков. Положение же фронтов ниж
них заторов совпадает с участками ледяного покрова повышен
ной толщины. В пределах олёкминского заторного участка также 
происходят последовательное развитие и перемещения заторов 
сверху вниз по течению реки, обусловленные следующими осо
бенностями распределения толщины ледяного покрова в пределах 
участка: перед ним преобладает толщина льда 0,8— 1,0 м, перед 
г. Олёкминском она увеличивается до 1,7 м, далее на протяжении 
80 км наблюдается снова небольшая толщина ледяного покрова. 
В нижней части участка она постепенно возрастает до 2 м и со
храняется на значительном протяжении в пределах 1,7—2,1 м. 
Заторные скопления после прорыва верхних заторов задержива
ются в зоне ледяного покрова повышенной толщину у с. Саны
яхтат. Характерно, что на этом участке русло реки прямолинейно, 
и здесь отсутствуют выраженные русловые препятствия. Это об
стоятельство свидетельствует, что причиной задержки вскрытия 
и формирования заторов в этом месте является массив ледяного 
покрова повышенной толщины.

На рассматриваемом участке развитие процессов вскрытия 
каждый год зависит от конкретных условий: высоты волны поло
водья, толщины льда и степени потери им прочности. При высоком 
половодье местоположение устойчивых заторов определяется рас
пределением толщины ледяного покрова. Если весна оказывается 
маловодной, при формировании заторов главную роль играют рус
ловые препятствия.
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Четвертый заторный участок — ниже с. Синское — отличается 
значительной толщиной ледяного покрова (1,8—2,1 м), и здесь 
у начала зоны с повышенной толщиной льда регулярно форми
руются заторы. На этом участке начинается многорукавное русло, 
превращающееся у пгт Покровска в разветвленную сеть проток 
с большим количеством мест, где могут сформироваться заторы. 
Заторы у пгт Покровска формируются практически ежегодно, за
полняя льдом одну из проток. По другим, свободным, протокам 
в это время осуществляется транзит воды и льда. Поэтому заторы 
здесь, как правило, не вызывают значительных затоплений, хотя 
и сохраняются продолжительное время. Здесь последовательное 
смещение заторов после их прорыва мало характерно.

Если места положения заторных скоплений четко связаны 
с распределением толщины ледяного покрова, то масштаб затор
ных явлений не зависит от последних. Отсюда можно сделать 
вывод, что толщина льда не является основной прогностической 
характеристикой для предсказания масштаба заторов на том или 
ином участке реки. Главным фактором образования катастрофиче
ских заторов на Лене является ход развития половодья в соче
тании с погодными условиями, определяющими весеннее ослаб
ление льда.

Реки Витим и Олёкма

В 1977 г. аэроледомерная съемка р. Витим производилась на 
участках в пределах Муйской долины и Южно-Муйского хребта, 
а также от пгт Мамакан до устья (рис. 4.2). В 1978 г. съемкой 
были охвачены среднее и нижнее течения р. Витим (рис. 4.3).

В нижнем и среднем течении реки преобладает толщина ле
дяного покрова в пределах от 0,9 до 1,2 м при высоте снежного 
покрова на льду в конце зимы 25—35 см. Мощность ледяного по
крова более 1,5 м была зарегистрирована только на коротких от
резках напротив устьев небольших притоков. Его повышенная 
толщина в таких местах обусловлена распространением наледей, 
формирующихся в устьевой части притоков, на акваторию основ
ной реки.

Зима 1977-78 г. отличалась обильными снежными осадками, 
что привело к началу повсеместного образования снежного льда. 
При проведении аэроледомерной съемки было зафиксировано 
также много мест с толщиной ледяного покрова 0,4 м и меньше. 
Возникновение мест с аномально небольшой толщиной ледяного 
покрова объясняется тем, что после образования глубокого снеж
ного покрова на участках повышенного теплопритока из водной 
массы начинается интенсивное стаивание льда снизу. В конце 
зимы в местах, где не происходило образование снежного льда, 
толщина ледяного покрова уменьшилась до критических значе
ний, что в марте 1978 г. привело к нескольким случаям провала 
транспорта на ледовых автодорогах-зимниках.
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В пределах Муйской долины р. Витим 
меандрирует и разветвляется на много
численные протоки. Средняя толщина 
ледяного покрова па этом участке на
ходится в пределах 1,0—1,4 м.

Выше Муйской долины р. Витим пере
секает Южно-Муйский хребет. Река на 
этом участке приобретает ярко выражен
ный горный характер. Если в пределах 
Муйской долины зимние расходы воды 
составляли 30—40 м3/с, то выше впаде
ния реки в долину они снижаются до 3— 
—10 м3/с, река протекает в ущелье с кру
тыми склонами и без поймы. На этом 
участке имеются перекаты-шивера с 
уклоном водной поверхности более
1 %. Толщина ледяного покрова реки 
в пределах пересечения ею Южно- 
Муйского хребта варьирует в пределах 
1,7—2,6 м.

Мощный ледяной покров на этом уча
стке формируется в результате развития 
здесь наледных явлений и наличия по
стоянных сильных ветров, сдувающих 
снег с поверхности ледяного покрова. Не
большие расходы воды (менее 10 м3/с) и 
ширина зимнего русла (менее 50 м) при 
повышенных уклонах водной поверхности 
и отсутствии снежного покрова приводят 
к интенсивному образованию наледей на 
этом участке. Многочисленные наледи 
в конце зимы нередко сливаются друг 
с другом и их суммарная длина достигает 
нескольких десятков километров.

Аэроледомерная съемка р. Олёкмы 
производилась на участке ее нижнего 
течения длиной 160 км (рис. 4.4).

Для нижнего течения р. Олёкмы 
характерен сравнительно тонкий ледяной 
покров в марте 1977 г. толщиной 0,7—
1,0 м, а в марте 1978 г.— 0,9— 1,2 м. 
Преобладание более толстого льда в мно
госнежную зиму объясняется повсемест
ным образованием снежного льда. Мак
симальная его толщина, осредненная по 
пятикилометровым отрезкам, достигает
1,3 м. Однако в процессе съемки на не
которых коротких отрезках была заре-
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гистрирована и большая толщина — до 2,6 м, обязанная своим 
происхождением устьевым наледям.

Сравнительно небольшая толщина ледяного покрова в нижнем 
течении рек Витима и Олёкмы обусловлена значительной высо
той снежного покрова на поверхности ледяного покрова.

4.4. РАСПРЕДЕЛЕНИЕ ТОЛЩИНЫ 
ЛЕДЯНОГО ПОКРОВА НА ВОДОХРАНИЛИЩАХ 
АНГАРСКОГО КАСКАДА

Братское водохранилище
Аэроледомерная съемка по продольному маршруту ангарской 
части Братского водохранилища выполнялась в марте 1977 г. на 
участке г. Усолье Сибирское — г. Братск и в марте 1978 г. на 
участке г. Усолье Сибирское — с. Подволочное. Для определения 
репрезентативности данных по толщине ледяного покрова цен
тральной части водохранилища относительно всей его акватории 
производилась аэроледомерная съемка и по поперечным маршру
там. В 1977 г. было выполнено три, а в 1978 г. — семь попереч
ных маршрутов (пять по ангарской и два по окской частям во
дохранилища).

Как видно из обобщенных продольных профилей ледяного- 
покрова, представленных'на рис. 4.5 [13], его толщина на всем 
протяжении Братского водохранилища изменяется в сравни
тельно небольших пределах. По данным съемки 1977 г., средняя 
толщина ледяного покрова оказалась равной 0,9 м, а максималь
ная и минимальная — соответственно 1,15 и 0,7 м (С„ =  0,11). 
Наибольшая его толщина наблюдалась в приплотинной части, 
а также на узком участке в районе с. Подволочное. По данным 
съемки 1978 г. (табл. 4.4), толщина ледяного покрова колебалась 
в пределах 0,6—0,15 м (среднее значение 0,88 м, С„ =  0,12). По
ложение мест с максимальной его толщиной в 1977 и 1978 гг. не 
совпало друг с другом, что указывает на случайный характер рас-

Таблица 4.4
Р аспределение толщины ледяного покрова по поперечны м марш рутам  

Братского водохранилищ а в м арте 1978 г.

Номер
маршрута

Длина  
маршру

та, км

Средняя 
толщина 
ледяного  

покрова, м

Номер
маршрута

Длина  
маршру

та, км

Средняя 
толщина 
ледяного  

покрова, м

1
2
3
4

Ангаре

7,1
4,3
8.7
3.8

кая часть

0,74
0,77
0,65
0,76

0,07 
0,08 ' 
0,13 
0,08

5

6 
7

2 , 6

Окска
13,6
7,3

0,81

я часть
0 , 8 6
0 , 8 6

0 , 1 0

0,09
0,07
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нределеиия снежного покрова по аква
тории водохранилища, возможно связан
ного с количеством зимних осадков: зима
1978 г. была более снежной, чем зима 
1977 г.

Профили по поперечным маршрутам 
не выявили каких-либо характерных за-, 
кономерностей распределения толщины 
ледяного покрова по ширине водо
хранилища и существенных отличий 
в ней в прибрежных и центральных зонах. 
Можно лишь отметить, что на некоторых 
маршрутах наблюдалось увеличение 
мощности ледяного покрова у берегов 
примерно на 10 % сравнительно со сред
ним значением. Объясняется это, по-види- 
мому, влиянием заберегов, в пределах 
которых толщина льда оказывается не
сколько большей, чем в центральной ча
сти акватории. Однако все поперечные 
маршруты намечались для обеспечения 
точной привязки к плановой основе 
между выступающими точками береговой 
линии, и поэтому не отражают распре
деления толщины ледяного покрова в 
заливах.

Обращает на себя внимание незна
чительная вариация толщины ледяного 
покрова по ширине водохранилища. 
Характерно также ее повышенное зна
чение в пределах окской части, что 
связано с более ранним ледоставом.

Выклинивание подпора братского 
водохранилища происходит в районе 
г. Усолье-Сибирского; здесь же в марте 
находилась кромка ледяного покрова. 
Река Ангара выше по ее течению на уча
стке длиной около 80 км до Иркутской 
ГЭС не замерзает, что приводит к шуго- 
образованию. Поскольку скорости тече
ния здесь довольно значительные, шуга 
заносится под ледяной покров и распро
страняется под ним на расстоянии до 
60 км. За счет промерзшей шуги толщина 
ледяного покрова на участке г. Усолье- 
Сибирское—-г. Свирск местами пре
вышает 2,0 м. Там, где шуга не задер
живалась и не было торошения, пре
обладала толщина льда составляла 
О л пг )  0,6 м.
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Наблюдения за толщиной ледяного покрова на ангарской 
части водохранилища производились на одиннадцати постах 
(табл. 4.5).

Таблица 4.5
Толщина ледяного покрова на Братском водохранилище 

по данным гидрологических постов и аэроледомерных съемок, м

П о с т

Д а н н ы е  п о с т а А э р о л е д о м е р н а я  с ъ е м к а

1 977  г . 197 8  г . 1977 г . 1978 г .

Буреть 0,77 0,65 0,70 0,85
Свирск 0,97 0,65 0,85 0,65
Быково 1 , 1 0 0,95 1 , 0 0 0,90
Балаганск 1,17 0,85 0,90 0,95
Усть-Уда 0,78 0,92 0,75 1 , 0 0
Атланка 0,98 0,96 0,90 1 , 0 0
Подволочное 1 , 0 2 0,80 0,85 0,90
Прибойный 1 , 1 0 0 , 8 8 0,95
Заярск 1 , 0 1 0 , 6 8 0,90
Наратай 1 , 2 0 0,80 0,80
Братская ГЭС 1 , 0 0 0,81 0,85

Коэффициент вариации наибольших за зиму значений толщины 
ледяного покрова в многолетнем цикле по данным гидрологиче
ских постов находится в пределах 0,09—0,13, а пространствен
ного распределения составляет 0,1 [13], что совпадает с резуль
татами аэроледомерных съемок. Сопоставление же наблюдений 
на постах с данными аэроледомерных съемок показывает, что 
расхождение между ними достигает 10—40 см.

Усть-Илимское водохранилище
Аэроледомерная съемка Усть-Илимского водохранилища произво
дилась в марте 1978 г. по продольному маршруту вдоль фарва
тера, а также по четырем поперечникам, намеченным в различ
ных частях водохранилища (табл. 4.6 и рис. 4.6).

В пределах участков, где были разбиты поперечные маршруты, 
толщина ледяного покрова сравнительно незначительно меняется

Таблица 4.6
Распределение толщины ледяного покрова по данным 

поперечных маршрутов аэроледомерной съемки 
Усть-Илимского водохранилища

Н о м е р  м а р ш р у т а Д л и н а ,  к м
С р е д н я я  т о л щ и н а  

л е д я н о г о  п о к р о в а ,  м

1 , 3,0 0,53 0,15
2 4,3 0,54 0,09
3 3,1 0,91 0,16
4 9,9 0,89 0,08
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по ширине водохранилища. Что же касается ее распределения 
в продольном направлении, то оно имеет существенные отличия 
сравнительно с Братским водохранилищем. Прежде всего броса
ется в глаза чередование участков тонкого (0,2—0,4 м) и доста
точно толстого (0,6—0,9 м) ледяного покрова. Сопоставление про
дольного профиля толщины ледяного покрова с формой аквато
рии в плане показывает, что тонкий ледяной покров формируется 
в пределах узких участков речного типа. И, напротив, ледяной 
покров толщиной 0,6 м и более характерен для широких озеровид
ных акваторий водохранилища.

И Братское и Усть-Илимское водохранилища находятся в приб
лизительно одинаковой климатической зоне, поэтому объяснение 
различия пространственного распределения толщины ледяного по
крова следует искать в особенностях их гидравлического и тер
мического режимов.

Оба водохранилища относятся к глубоководным, и по этому 
признаку существенно не отличаются друг от друга: глубина пе
ред плотиной Братской ГЭС составляет около 90 м, а Усть-Илим- 
ской ГЭС — приблизительно 100 м. Длина Братского водохра
нилища по ангарской части достигает 500 км, Усть-Илимского — 
400 км. Таким образом, основное различие морфометрических ха
рактеристик водохранилищ обнаруживается в особенностях их 
формы в плане, отражающих строение их долин. Ангарская часть 
Братского водохранилища сравнительно однородна по ширине 
(2,5—4 км). Короткие расширения здесь совпадают с местами 
впадения притоков. В нижней части водохранилища после впаде
ния р. Оки преобладает ширина 5—15 км. Усть-Илимское водо
хранилище имеет более сложную форму планового очертания. По 
распределению толщины ледяного покрова, хорошо согласующе
муся с шириной водохранилища, на нем можно выделить семь 
участков.

1. Полынья нижнего бьефа Братской ГЭС. На дату аэроледо- 
мерной съемки (18/111 1978 г.) кромка ледяного покрова водохра
нилища находилась приблизительно на расстоянии 100 км от пло
тины Братской ГЭС. На этом участке имелись лишь остаточные 
забереги и не было отмечено остатков навалов льда или каких- 
либо других признаков заторно-зажорных явлений.

2. 100— 130-й км — русловой участок шириной 1,5—2 км. Сред
няя толщина льда здесь по данным аэроледомерной съемки не 
превышала 30 см.

3. 130— 145-й км — озеровидный участок шириной 10—12 км, 
разделенный островом на два рукава. Средняя толщина ледяного 
покрова на этом участке увеличилась до 0,5 м.

4. 145— 150-й км — короткое сужение, в котором ширина во
дохранилища уменьшается до 1 км. Толщина ледяного покрова 
здесь не превышала 30 см. На этом участке в нескольких сква
жинах было выполнено контрольное измерение толщины ледяного 
покрова: в квадрате со сторонами 10 м она варьировала в пре
делах 11—39 см. Таким образом, в сужениях Усть-Илимского во



дохранилища ледяной покров оказался чрезвычайно неоднород
ным по толщине. Естественно, что видеоимпульсный радиолокаци
онный измеритель, имевший радиус облучаемого пятна порядка 
50 м, регистрировал только преобладающую толщину льда.

5. 150—175-й км — озеровидный участок со средней шириной 
около 7 км и средней толщиной ледяного покрова 0,8 м. Этот 
участок отличался наиболее мощным ледяным покровом в преде
лах водохранилища: максимальная его толщина достигала здесь 
1,2 м.

6. 175—230-й км — русловой участок шириной 1,5—2 км со 
средней толщиной ледяного покрова около 0,3 м. Этот участок 
включает короткое расширение, в пределах которого она увели
чивалась до 0,45 м.

7. 230—315-й км — нижний участок водохранилища, озеровид
ной формы шириной 4—6 км. В его пределах преобладала толщина 
ледяного покрова 0,6 м, достигая в отдельных пунктах 0,9—
1,0 м.

В соответствии с плановой конфигурацией акватории основной 
особенностью Усть-Илимского водохранилища является значи
тельная изменчивость по длине площади поперечного сечения от 
105 до 6 -105 м2. При среднем зимнем расходе воды (3000 м3/с), 
сбрасываемом Усть-Илимской ГЭС, средняя скорость течения на 
расширенных участках составляет 0,4—0,8 см/с, а в сужениях 
она повышается до 1—5 см/с.

Братское водохранилище более однородно по ширине и только 
иа отдельных участках его верхней части имеет сравнительно 
небольшую площадь поперечного сечения — 105 м2, что дает 
среднюю скорость течения порядка 1,5 см/с. Но в сужениях 
Братского водохранилища вследствие низкой температуры посту
пающей в него воды уменьшение толщины ледяного покрова не 
было зарегистрировано.

Температура воды, сбрасываемой Братской ГЭС, в зимнее 
время превышает 2°С. Зона же выклинивания подпора Усть- 
Илимского водохранилища начинается на небольшом расстоянии 
от плотины Братской ГЭС, и вода на этом участке не успевает 
охладиться до нуля. Поэтому в верхней части Усть-Илимского 
водохранилища не происходит образования заторов и зажоров. 
В Братское же водохранилище вода поступает без запаса тепла, 
п средняя по вертикали температура воды по длине водохрани
лища постепенно возрастает [94] (табл. 4.7).

Таблица 4.7
Средняя по вертикали температура воды на Братском 

водохранилище

Пункт наблюдений
Температура 

воды, °С Пункт наблюдений Температура 
воды, °С

пос. Быково 0,13 пос. Заярск 1,50
пгт Балагацск 0,47 У плотины 2,15
с. Подволочное 1,23
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Из приведенных данных следует, что на участках сужении 
Братского водохранилища водные массы не имеют еще достаточ
ного геплозапаса для заметного изменения толщины ледяного по
крова. В Усть-Илимском же водохранилище значительный запас 
тепла имеется на всем его протяжении и определяет существен
ное уменьшение толщины льда в местах с повышенной скоростью 
течения. Этот процесс, детально рассмотренный в разделе 1, свя
зан с образованием снежного льда в условиях значительного 
притока тепла к нижней поверхности ледяного покрова.

Наблюдения за толщиной ледяного покрова на Усть-Илимском 
водохранилище ведутся на четырех гидрологических постах 
(табл. 4.8). Толщина ледяного покрова, измеренная на этих по-

Таблица 4.8

Толщина ледяного покрова Усть-Илимского водохранилища по данным 
гидрологических постов и аэроледомерной съемки, см

А эроледо А эроледо
Пункт наблюдений мерная Пункт наблюдений мерная

съемка съемка

пос. Седаново 72 30 с. Карапчанка 74 60
с. Ершово 68 40 1 ГЭС 79 60

стах, на 15—40 см превышает значения полученные по данным 
аэроледомерных съемок. Наибольшие расхождения получаются 
для участков сужений, так как посты расположены либо в про
токах, либо в заливах непосредственно у населенных пунктов и 
не отражают условий центральной зоны водохранилища.

4.5. ВОЛЖСКИЙ КАСКАД

Аэроледомерная съемка р. Волги и волжских водохранилищ про
изводилась в 1979—1981 гг. В первые два года продольными 
маршрутами была охвачена большая часть длины Горьковского, 
Куйбышевского, Саратовского и Волгоградского водохранилищ, 
а также участок нижней Волги. В 1981 г. съемка производилась 
в пределах Горьковского, Чебоксарского, Куйбышевского, а также 
небольшой части Саратовского водохранилища [77]. Зондирова
ние льда в 1979 и 1980 гг. велось импульсным и видеоимпульсным 
измерителями, а в 1981 г . — частотным измерителем. Продоль
ный маршрут прокладывался по судовому ходу, а в характерных 
местах водохранилищ толщина льда измерялась также по попе
речникам.

Аэроледомерные съемки р. Волги и каскада волжских водо
хранилищ, помимо научной направленности, имели и производ
ственную задачу — гидрометеорологическое обеспечение ранней 
навигации на внутренних водных путях. В связи с этим основ
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ной задачей съемок было выявление участков с повышенной тол
щиной ледяного покрова, затрудняющих прокладку судоходных 
каналов в нем.

Нижняя Волга

В пределах незарегулированного участка р. Волги (г. Волго
град — г. Астрахань) аэроледомерная съемка производилась 
в первые два года работ. Сначала она охватила половину уча
стка — 230 км, а на следующий год съемка была выполнена 
почти на всем его протяжении — 440 км (рис. 4.7).

Распределение толщины ледяного покрова в пределах Нижней 
Волги отличается исключительно высокой изменчивостью, варьи
руя на участках без признаков торошения в пределах 0,3—0,6 м. 
В местах формирования зажоров и зимних заторов толщина ле
дяного покрова возрастает до 0,8—0,9 м. Протяженность по
лыньи нижнего бьефа Волгоградской ГЭС составляла 8—11 км, 
а на всем протяжении маршрута наблюдалось большое количе
ство мелких полыней и разводий.

По данным радиолокационного зондирования оказалось воз
можным выявить несколько мест заторно-зажорных скоплений, 
которые на дату съемки промерзли на довольно значительную 
глубину и поэтому были зарегистрированы радиолокационным 
измерителем. В умеренно холодную зиму 1979-80 г. самое верх
нее заторно-зажорное скопление было зарегистрировано на рас
стоянии около 100 км от плотины Волгоградской ГЭС. В более 
холодную зиму 1978-79 г. оно находилось на 40 км ниже. Тол
щина на участках заторно-зажорных скоплений ледяного покрова 
не превышала 0,9 м и лишь на небольшом отрезке составила
1,4 м. Местоположение заторно-зажорных скоплений не сохра
няется постоянным, что делает целесообразным проведение аэро- 
ледомерных съемок ежегодно перед началом вскрытия.

Интересно отметить, что средняя толщина ледяного покрова 
в умеренную и суровую зимы была приблизительно одинаковой, 
что свидетельствует о преобладающем влиянии динамического 
фактора на его формирование на этом участке.

Волгоградское водохранилище

Аэроледомерные съемки Волгоградского водохранилища 1979 и 
1980 гг. полностью охватили всю его длину (рис. 4.8). Для Вол
гоградского водохранилища, исключая зону выклинивания под
пора, характерно сравнительно однородное распределение тол
щины ледяного покрова. В пределах слабоизвилистой части во
дохранилища (от чардымского поворота до г. Волжского) в уме
ренно холодную зиму 1979-80 г. сформировался ледяной покров 
с преобладающей толщиной около 0,6 м. В конце предыдущей 
суровой зимы на рассматриваемом участке водохранилища она
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Рис. 4.7. Профили ледяного покрова нижней Волги по аэроледомерным съемкам 4/III 1979 г. (1) и 21/11 1980 г. (2).
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составила 0,7—0,8 м и только в нижней части участка в отдель
ных местах уменьшалась до 0,6 м.

Зона выклинивания подпора и незарегулированный участок 
реки имеют протяженность около 110 км. В конце зимы 1979-80 г. 
длина полыньи нижнего бьефа Саратовской ГЭС достигала 
25 км, в то время как в начале марта 1979 г. ее длина не пре
вышала 1 км. Заторные участки с повышенной толщиной льда 
начинаются в зоне выклинивания подпора на расстоянии 40— 
50 км от плотины и распространяются на 70—80 км. В этих ме
стах толщина ледяного покрова достигает 0,9—1,1 м. В 1980 г. 
нижнее заторное скопление находилось у поворота русла в на
чале извилистого участка. В суровую зиму 1980 г. заторные скоп
ления продвинулись на 15 км ниже по течению.

Саратовское водохранилище

Низконапорное Саратовское водохранилище имеет длину около 
260 км, незарегулированная часть Волги до плотины ГЭС им. Ле
нина составляет приблизительно 75 км. В зависимости от напол
нения водохранилища выклинивание подпора распространяется 
на 80—150 км от плотины.

В 1979 г. аэроледомерная съемка производилась почти на 
всем протяжении участка между плотинами Саратовской и Куй
бышевской ГЭС, за исключением отрезка непосредственно 
в г. Куйбышеве. В 1980 г. зондирование выполнялось только 
в пределах водохранилища — до зоны выклинивания подпора, 
а в 1981 г., наоборот, на незарегулированном участке реки от 
плотины Куйбышевской ГЭС до г. Куйбышев.

В целом по материалам аэроледомерных съемок (рис. 4.9) 
вырисовывается следующая картина распределения толщины ле
дяного покрова по длине Саратовского водохранилища. Непос
редственно в пределах водохранилища в умеренно холодную зиму 
мощность ледяного покрова находилась в пределах 0,6—0,7 м, 
а в конце холодной зимы 1978-79 г. — в пределах 0,6—0,8 м.

Заторно-зажорные скопления льда характерны здесь не только 
для зоны выклинивания подпора, но и всего незарегулирован- 
ного участка реки. По данным радиолокационного зондирования, 
мощность ледяного покрова на участках промерзших заторо-за- 
жорных скоплений составляет 0,9—1,1 м. Нижнее из них форми
руется у о. Екатериновский в начале разветвления. Сравнительно 
длинный отрезок с повышенной толщиной ледяного покрова за
регистрирован непосредственно в черте г. Куйбышева. Его проис
хождение, по-видимому, связано с искусственным разрушением 
ледяного покрова в пределах города. Что касается изменчивости 
положения здторно-зажорных скоплений в многолетнем цикле, 
то материалы съемок вследствие несовпадения в разные годы 
охваченных ими отрезков водохранилища не дают ответа на этот 
вопрос.
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Куйбышевское водохранилище

Средний и нижний участки водохранилища представляют цепочку 
обширных озеровидных плёсов шириной до 10—20 км, а в месте 
слияния рек Волги и Камы — до 30 км. Выше пгт К а м с к о е  Устье 
преобладает ширина водохранилища 3—5 км.

Аэроледомерная съемка водохранилища производилась в конце 
трех зимних сезонов 1979—1981 гг. (рис. 4.10), и хотя каждый 
раз маршруты съемки перекрывали большую часть его длины, 
полученные материалы сопоставимы не полностью. Поскольку 
в 1980 г. завершилось строительство Чебоксарской ГЭС, форми
рование ледяного покрова зимой 1980-81 г. происходило в период 
заполнения Чебоксарского водохранилища.

В нижней части Куйбышевского водохранилища в суровую 
зиму 1978-79 г. толщина ледяного покрова составляла 0,8—0,9 м, 
уменьшаясь перед плотиной ГЭС до 0,7 м. В умеренно холодные 
зимы мощность ледяного покрова на этом участке составляла 
0,5—0,7 м. В пределах расширенного участка водохранилища 
выше г. Ульяновска были зарегистрированы короткие участки 
ледяного покрова с повышенной толщиной льда (до 1 м )  и с то
росистой поверхностью. Образование полей торошения ледяного 
покрова на значительном расстоянии от зоны выклинивания под
пора, по-видимому, обусловлено ветровым дрейфом в начальной 
стадии формирования ледяного покрова, так как в условиях об
ширных озеровидных акваторий ветровая нагрузка на скопление 
льдин может оказаться достаточной для их торошения.

Зона, в пределах которой формируются зажоры в начале ле
достава, находится непосредственно выше устья р. Камы. Наи
более мощные зажорные скопления (до 1,3 м) были отмечены 
на участке ниже г. Казани. Перекрытие плотины Чебоксарской 
ГЭС привело к тому, что непосредственно ниже плотины толщина 
ледяного покрова понизилась до 0,3 м.

Чебоксарское и Горьковское водохранилища

Что касается Чебоксарского водохранилища (рис. 4.11), то полу
ченные результаты представляют лишь частный интерес, так как 
съемка 26/11 1981 г. производилась в начальный период заполне
ния водохранилища. Вследствие этого на всем его протяжении 
имело место интенсивное торошение, что привело к образованию 
ледяного покрова повышенной мощности. Наибольшая толщина 
льда была зарегистрирована на тридцатикилометровом участке 
непосредственно у плотины.

Особенностью ледово-термического режима Горьковского во
дохранилища является значительное поступление тепла со сброс
ными водами Костромской ГРЭС. Действие этих вод прослежива
ется почти на всем протяжении водохранилища. Толщина ледя-
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иого покрова в его средней и ннжней частях значительно меньше, 
чем на других водохранилищах, и, за исключением участков то
рошения, не превышает 0,6 м в суровую зиму и 0,5 м в умеренно 
холодную.
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Рис. 4.11. Профили ледяною покрова Горьковского (а) и Чебоксар
ского (б) водохранилищ по азроледомерным съемкам 6/I1I 1979 г. (/), 
1—2/I1I 1980 г. (2) и 26/II 1981 г. (3).

В верхней части Горьковского водохранилища зарегистриро
вано несколько коротких участков ледяного покрова с повышен
ной толщиной льда — до 1 м. Выше зоны торошения он оказы
вается в значительной степени ослабленным под действием 
теплых вод Костромской ГРЭС. На участке выше г. Кинешма пре-
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обладает ледяной покров толщиной всего лишь 0,2—0,3 м, кото
рый изобилует многочисленными полыньями и промоинами. По- 
чему-то это ослабление в наибольшей степени проявилось в хо
лодную зиму 1978-79 г., когда ледяной покров был настолько 
«изъеден» теплыми водами, что сверху напоминал кружево. Из-за 
этого аэроледомсрная съемка здесь оказалась невозможной. 
Сбросные воды также существенно понижают толщину ледяного 
покрова непосредственно в пределах г. Горького.

Общие закономерности распределения
толщины ледяного покрова на водохранилищах
Волжского каскада

Прежде всего отметим, что по материалам аэроледомерных съе
мок в конце зим 1979, 1980 и 1981 гг. не проявилось зональное 
закономерное изменение толщины ледяного покрова на участке 
от Горьковского до Волгоградского водохранилища. В верхней 
части охваченного съемками участка Волга течет в юго-восточ
ном, а затем в юго-западном направлении. Различие в широтном 
положении верхней части Горьковского и нижней части Волго-' 
градского водохранилищ превышает 8°, что соответствует рас
стоянию около 1000 км. Несмотря на это, толщина льда в Волго
градском водохранилище оказалась не меньше, чем в Куйбышев
ском, и значительно больше, чем в Горьковском, даже на участ
ках, где не прослеживалось воздействие теплых сбросных вод. 
Это обстоятельство указывает на то, что в пределах европейской 
части территории СССР зональные изменения проявляются бо
лее заметно по направлению с запада на восток, чем с юга на 
север.

На всех водохранилищах места с повышенной толщиной ле
дяного покрова наблюдались в их верхних частях, включая зону 
выклинивания подпора, где в первую половину зимы происходит 
медленная миграция кромки льда. В пределах этих участков 
происходит образование и зимних зажоров, и заторов, формирую
щихся при потеплениях и больших попусках. Промерзание заторно- 
зажорных скоплений в течение зимы приводит к образаванию 
массивов ледяного покрова с повышенной толщиной протяжен
ностью до нескольких километров. Самое верхнее заторно-зажорное 
скопление обычно формируется на расстоянии 20—30 км ниже 
плотины. Положение этих скоплений определяется многими случай
ными факторами и не сохраняется постоянным из года в год.

Аэроледомерные съемки по поперечным маршрутам показали, 
что заторно-зажорные скопления занимают центральную часть 
поперечного сечения водохранилищ и не достигают прибрежной 
зоны, так как они формируются уже после того, как забереги до
стигнут значительной ширины (рис. 4.12). Поэтому, как правило, 
гидрологические посты не регистрируют толщину ледяного по
крова в заторно-зажорных скоплениях.

109 •



Таким образом, проведенные исследования показали, что наб
людения на гидрологических постах не могут удовлетворить за 
просы практики по выявлению участков с повышенной мощностью 
ледяного покрова, хотя эта задача приобретает особую актуаль
ность в связи с организацией на внутренних водных путях прод
ленной навигации, осуществляемой, в частности, за счет более 
раннего начала судоходства по каналам, проложенным в ледяном 
покрове ледоколами еще до начала его таяния. Регистрация же 
участков ледяного покрова с повышенной толщиной льда необ
ходима для планирования работы ледоколов.

Следует отметить, что результаты аэроледомерных съемок во
дохранилищ по поперечным маршрутам не подтверждают извест
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Рис. 4.12. Поперечный профиль ледяного покрова 
Чебоксарского водохранилища по радиолокацион
ной аэроледомерной съемке 3/III 1981 г.

ного представления о значительном уменьшении толщины ледя
ного покрова над затопленным руслом. Ни на одном из несколь
ких десятков поперечных профилей ледяного покрова не было 
отмечено заметного понижения его толщины над затопленным 
руслом. Это подтвердили и результаты наземных радиолокацион
ных ледомерных съемок, выполненных на Нижнекамском водо
хранилище со снегохода (рис. 4.13). Для участка водохранилища, 
на котором производилось непосредственное измерение толщины 
ледяного покрова в пробуренных скважинах, как и многих дру
гих, оказалось характерным плавное изменение мощности ледя
ного покрова в поперечном направлении, никак не связанное 
с положением затопленного русла. По-видимому, снижение умень
шения толщины ледяного покрова в центральной зоне водохра
нилища, которая была выявлена ледомерными съемками обсер
ваторий на Рыбинском и Горьковском водохранилищах [30, 34], 
обусловлено его более поздним образованием в центральной 
части акватории, а не термическим воздействием за счет повы
шенной скорости течения.
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4.С. Л А ДО Ж С К О Е О ЗЕРО

Ледовый режим Ладожского озера отличается большой изменчи
востью по многим параметрам в многолетнем цикле в связи 
с неустойчивым климатом Северо-Запада. Благодаря значитель
ным размерам озера, большому теплозапасу и открытости его 
акватории процесс замерзания озера продолжается десятки дней. 
В этот период неподвижный ледяной покров формируется только 
в заливах-губах, да в виде полосы припая, а на остальной части 
озера в этот период дрейфуют плавучие льды и скопления шуги. 
В отдельные годы на всей площади озера ледяной покров так и 
не устанавливается.

Серьезное изучение режима Ладожского озера началось в по
слевоенное время. На побережье озера и некоторых островах 
были открыты гидрологические посты, где регулярно измеряется 
толщина ледяного покрова, а также проводятся ледомерные 
съемки по коротким радиальным маршрутам. Эти наблюдения 
дополняются более или менее регулярно проводимыми ледовыми 
авиаразведками, в процессе которых картируется ледовая обста
новка и ориентировочно оценивается толщина льда на основе но
менклатуры морских льдов [88] с учетом специфики ледяного 
покрова Ладожского озера. По накопленным материалам авиа
разведок была изучена динамика ледовой обстановки в много
летнем цикле, однако по этим данным оказалось невозможным 
составить достоверную картину распределения толщины ледяного 
покрова в целом по объекту.

В марте 1956 г. в центральной части акватории озера были 
выполнены первые непосредственные измерения толщины ледя
ного покрова. На маршруте между островами Сухо и Валаам 
были совершены четыре посадки самолета ЯК-12-на лед [46]. 
Основываясь на этих данных, П. Л. Медрес сделал вывод о том, 
что толщина ледяного покрова в центральной части акватории 
озера не меньше, а иногда и больше его толщины в прибрежных 
участках. Ранее исследователи предполагали, что по мере удале
ния от берега толщина ледяного покрова Ладожского озера за
кономерно уменьшается. Авиадесантные измерения П. Л. Медреса 
вплоть до начала 80-х годов были единственными инструменталь
ными данными о толщине льда в центральной части озера. Боль
шие размеры Ладожского озера и несовершенство измерительной 
техники не позволяли в то время получать систематическую 
информацию по всей его акватории.

Новый этап изучения ледового режима Ладожского озера 
связан с применением бортовых радиолокационных измерителей 
толщины льда. Аэроледомерные съемки Ладожского озера 
в 1979 -1981 гг. производились экспериментальными макетами 
видеоимпульсного и частотного радиолокационного измерителей 
с борта вертолета МИ-8. Эти съемки производились в конце зим
него периода при максимальных значениях толщины ледяного 
покрова, которые представляют наибольший интерес при плани-
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рованпи начала навигации и для прогноза сроков вскрытия. По
лученные материалы позволили составить достаточно детальную 
достоверную картину распределения толщины ледяного покрова 
по всей акватории Ладожского озера [87].

При использовании видеоимпульсного измерителя толщина ле
дяного покрова зондировалась с высоты 300 м, а при использо
вании частотного рабочая высота не превышала 50 м. Она реги
стрировалась на бумажную ленту самописца. Скорость протяжки 
ленты устанавливалась оператором в соответствии с длиной мар
шрута, чтобы длина профилограммы была удобна при обработке.

В связи с неустойчивостью ледового режима Ладожского озера 
особенности пространственного распределения толщины ледяного 
покрова, выявленные по материалам аэроледомерных съемок, 
должны соотноситься с метеорологическими условиями данной 
зимы. По климатическим и ледовым условиям зимние сезоны 
при изучении Ладожского озера целесообразно подразделить на 
три группы: теплая зима — сплошной ледостав не образуется, 
умеренная зима — период сплошного ледостава не превышает 
20 сут и холодная зима, когда этот период составляет 1—2 ме
сяца. Между этими главными группами можно выделить и про
межуточные: умеренно теплую и умеренно холодную (табл. 4.9).

Таблица 4.9
Среднемесячные температуры воздуха и суммы суточных отрицательных 

температур, по данным озерной метеорологической станции, °С

Знма XI XII I II III
Сумма суточ
ной отрица

тельной 
температуры

1978-79 1 , 2 —18,1 — 11,7 — 12,4 —2,4 —1414
1979-80 —0,4 —5,6 —11,3 —18,0 —8 , 0 — 1078
1980-81 —2,7 —5,7 —6,3 —8 , 1 —8 , 1 —950
Среднее многолетнее — 1,7 —6 , 8 —9,5 —9,6 —5,8 — 1000

Сравнивая суммы отрицательных температур воздуха со сред
немноголетними значениями, можно зиму 1978-79 г. характери
зовать как холодную, зиму 1979-80 г. как умеренно холодную и 
зиму 1980-81 г. как умеренно теплую.

Зима 1978-79 г.
Устойчивый переход температуры воздуха через нуль в эту зиму 
произошел 25/XI. В декабре средняя суточная температура воз
духа в районе Ладожского озера составляла — 14... —19 °С. Ис
ключительно холодным был конец декабря, когда температура 
воздуха понизилась до —42 °С. В целом в течение декабря тем
пература воздуха была на 20 °С ниже нормы. Холодная погода
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способствовала интенсивному ледообразованию. К концу второй 
декады декабря в южных районах озера и на отдельных участ
ках восточного побережья образовался припай. За припаем наб
людалась зона плавучего льда. После сильных морозов в третьей 
декаде декабря сплоченный плавучий лед распространился на 
большую часть озера. Чистая вода к этому сроку сохранилась 
лишь в глубоководной части озера напротив г. Приозерска. 
К Ю/I граница неподвижного ледяного покрова проходила по 
20-метровой изобате. В дальнейшем происходило как образова
ние нового плавучего льда, так и смерзание ледяных полей. По 
данным ледовых авиаразведок и ходу температуры воздуха уста
новлено, что Ладожское озеро замерзло полностью в первой де
каде февраля.

Радиолокационные аэроледомерные съемки Ладожского озера 
в эту зиму производились 15—16/111. За два дня удалось выпол
нить зондирование по восьми маршрутам, намеченным в продоль
ном и поперечном направлениях (рис. 4.14 и 4.15).

В суровую зиму 1978-79 г. сформировался ледяной покров со 
следующими характерными особенностями пространственного рас
пределения его толщины. Наименьшая толщина ледяного по
крова наблюдалась в Невской губе и в северной глубоководной 
части озера. Вдоль юго-восточного и северо-восточного побере
жий выделялась полоса припая мощностью около 0,8 м. К ней 
примыкала зона сравнительно тонкого льда (0,6 м). В централь
ной части озера толщина льда увеличивалась до 0,9 м. Вдоль юго- 
западного побережья припайная зона оказалась неразвитой, од
нако здесь имело место интенсивное торошение ледяных полей, 
которое привело к значительной неоднородности ледяного по
крова по толщине.

По характеру распределения толщины ледяного покрова в эту 
зиму в пределах акватории озера можно было выделить три зоны.

Первая зона включает заливы и полосу припая в заливах-гу
бах, где толщина ледяного покрова достигала 0,7— 0,9 м, и лишь 
в истоке р. Невы она была значительно меньше. В припаях тол
щина льда также находилась в пределах этих значений, за ис
ключением зон торошения, где она возрастала до 1,2 м. Эти ре
зультаты аэроледомерных съемок подтверждаются наземными 
измерениями. По данным ледового разреза, выполненным озерной 
станцией, на шестикилометровом маршруте толщина ледяного 
покрова находилась в пределах 0,67— 1,12 м. '

Вторая зона включает часть озера вдоль южного и восточного 
берегов до изобат 20—30 м, т. е. полосу шириной 15—30 км, 
примыкающую к припаю. В пределах этой полосы во второй декаде 
января сформировался ровный ледяной покров, толщина которого 
на дату съемки составляла 0,6—0,7 м. Можно предположить, что 
процесс смерзания плавучего льда в этой зоне происходил довольно 
быстро при маловетреной погоде и сильных морозах, что обусло
вило отсутствие торошения, а выпадение снега на ледяной покров 
замедлило его нарастание в последующий период.
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Третья зона — это наиболее поздно замерзающие центральная 
и западная масти озера. На формирование ледяного покрова этой 
зоны оказывает сильное влияние интенсивное торошение в резуль
тате дрейфа и подвижек ледяных полей. Здесь было отмечено 
много замерзших разводий и полыней. Толщина льда в зоне из
менялась в широких пределах (0,4—1,4 м).

Зима 1979-80 г.

В эту зиму ледообразование на Ладожском озере началось очень 
рано: первые забереги в заливах были зафиксированы авиараз
ведкой 4/XI. Но этот лед в результате последовавшего потепле
ния вскоре полностью исчез. Холодная погода снова установилась 
только во второй половине декабря, и с этого времени началось 
повторное ледообразование. До второй половины января преобла
дала слабоморозная погода. В этот период постепенно увеличива
лась толщина припая и количество плавучего льда. Однако за
тем последовала оттепель, сопровождавшаяся сильными ветрами, 
которые отжали плавучий лед и обломки тонкого льда в юго- 
восточную часть озера к припаю. Ширина этой зоны плавучего 
льда во второй половине января не превышала 40 км.

В конце января температура воздуха понизилась до —2 5 °С, 
что привело к расширению припая и быстрому повышению гу
стоты плавучего льда. K .7/II озеро, по данным авиаразведки, 
почти полностью покрылось неподвижным льдом, лишь южнее 
о. Валаам в глубоководной части озера сохранилась незамерз
шая полоса с плавучим льдом. Во второй половине февраля под 
воздействием устойчивых северо-западных ветров произошло 
разрушение ледяного покрова в центральной части озера. При 
этом за припаем вдоль северного, западного и частично восточ
ного побережья образовалась полынья шириной 2— 1 0  км. Такая 
ледовая обстановка, по-видимому, сохранялась до марта. По
лыньи не замерзали, так как среднесуточная температура воз
духа в этот период была достаточно высокая (0 ... —5°С). Впер
вой половине марта преобладающими были ветры южных румбов, 
что вызвало дрейф ледяных полей в северном направлении и при
вело к образованию новой полыньи вдоль южного берега. Ста
рая полынья по границе льдов разного возраста к этому моменту 
сохранилась частично на западном и восточном побережье. Зна
чительное понижение температуры воздуха в конце второй де
кады марта и маловетреная погода привели к замерзанию полы
ней и разводий — произошло повторное установление сплошного 
ледяного покрова.

Сложный и затяжной процесс замерзания озера привел 
к тому, что на большей части его акватории, исключая северную 
и южную прибрежные зоны, торосистость ледяного покрова ока
залась значительной. По данным аэроледомерной съемки, выпол
ненной 20/111 по девяти маршрутам, толщина ледяного покрова 
в южной части озера изменялась в основном от 0,45 до 0,65 м,
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а в северной — от 0,4 до 0,55 м. 
В центральной зоне озера толщина 
ледяного покрова в области торо
шения преобладала в пределах О, 
4—0,7 м, достигая на отдельных 
участках 1,1м. Как но степени торо
шения, так и но толщине ледяной 
покров оказался сравнительно одно
родным без резко выраженных зон 
(рнс. 4.16). По-видимому, средняя 
толщина ледяного покрова в уме
ренно холодные зимы, к которым 
относится зима 1979-80 г., достигает 
0,5—0,6 м.

Во второй половине марта за
мерзли все многочисленные раз
водья и полыньи, покрывшись моло
дым льдом темного цвета, который 
хорошо выделялся с самолета, четко 
фиксировался на ледовых раз
резах по маршрутам аэроледомер
ной съемки. Каждый маршрут через 
центральную часть озера пересекал 
большое количество замерзших раз
водий, толщина льда в которых не 
превышала 03 м.

Зима 1980-81 г.

В целом эта зима была умеренно 
теплой, и формирование ледяного 
покрова происходило замедленными 
темпами. К 7/1 на озере наблю
далась следующая ледовая обста
новка: в заливах ширина припай
ного льда достигала 10 км, а на 
остальном побережье— 1—4 км. 
К припаю примыкала широкая зона 
сплоченного плавучего льда. И 
лишь центральная и северо-запад
ная глубоководные части озера были 
свободны от ледяных образований. 
В течение января в результате 
глубокой оттепели занимаемая пла
вучим льдом площадь открытой вод
ной поверхности значительно умень
шилась.

В феврале процесс ледообра
зования начал развиваться зна-
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читсльно быстрее. К 10/11 свободной ото льда осталась лишь 
глубоководная часть озера в районе о. Коневец — о. Валаам — 
г. Приозерск. К 24/II припай в северной части озера достиг 
о. Валаам, а вся центральная часть озера покрылась плавучим 
льдом. Полное же замерзание озера, по данным авиаразведки, 
произошло к 6/III.

К моменту начала аэроледомерных съемок 11/111 ледовая об
становка существенно изменилась. Под действием восточных и 
юго-восточных ветров, скорость которых достигала 12 м/с, прои
зошло разрушение ледяного покрова и образование обширной по
лыньи шириной до 8 км по контакту припая с более поздним ле
дяным покровом центральной части озера. Эта полынья протя
нулась вдоль северо-восточного и частично юго-восточного бе
регов. Начавшееся затем понижение температуры воздуха и 
ослабление ветра прекратили дрейф и подвижки льда. В много
численных мелких полыньях, а также в большой полынье сфор
мировался молодой ледяной покров серого цвета из шуги и сала, 
которые ветром прижимало к кромке старого льда.

Характерные особенности распределения толщины ледяного 
покрова на Ладожском озере в середине марта 1981 г. приво
дятся на рис. 4.17 и 4.18, составленных по данным аэроледомер
ных съемок. В отличие от прошлого года припайный лед вдоль 
юго-восточного и северо-восточного побережья подвергался ин
тенсивному торошению и максимальная его толщина в этой зоне 
составляла 1,2 м при средней толщине 0,8—0,9 м. В центральной 
зоне озера также преобладали поля сплошного торошения с наи
большей толщиной до 1,5 м. Эту зону кольцом окружала наибо
лее обширная по площади область слабого и умеренного торо
шения с преобладающей толщиной 0,4—0,5 м, а с юго-востока 
и востока окаймляла огромная кольцевая полынья, ледяной по
кров в которой во время съемки достигал мощности 0,3 м 
(рис. 4.19).

При выполнении аэроледомерных съемок в 1981 г. эпизоди
чески осуществлялась посадка на лед для контрольных измере
ний толщины ледяного покрова в пробуренных скважинах. Поло-

Таблица 4.10
Сравнение эталонных и радиолокационных измерений толщины ледяного 

покрова Ладожского озера, март 1981 г.

Дата Маршрут

Толщина льда, см

в скважинах
по

про
филю'1 2 3 4 ср ед 

нее

и г. Приозерск — с. Кивгода 37 41 48 42 44
12 г. Волхов —.г. Петрокрепость 38 46 48 47 45 53

То же 70 70 65
17 п. Марьин Нос — г. Ильннский 40 40 43

То же 22 2 2 20
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Рис. 4.19. Схема маршрутов аэроледомерной съемки Ладожского озера 
в марте 1981 г. и районирование озера по ледовой обстановке и толщине ле
дяного покрова.



женнс мест посадок па маршруте устанавливалось с большим 
приближением, и поэтому оценка точности радиолокационного 
зондирования Ладожского озера (табл. 4.10) носит ориентировоч
ный характер и дает только представление о порядке возможных 
погрешностей.

Оценивая результаты аэроледомерных съемок Ладожского 
озера, проводившихся в течение трех зим, следует заметить, что 
они, не исчерпывая всего многообразия возможных случаев, до
статочно типичны и поэтому отражают основные закономерности 
распределения толщины ледяного покрова озера в зависимости 
от степени суровости зимы, ветрового режима и длительности 
процесса замерзания. С учетом выполненных обобщений может 
быть повышена эффективность ледовых прогнозов в период 
вскрытия, составляемых по данным ледовых авиаразведок и наб
людений на гидрологических постах.
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