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На основании экспериментальных данных и разработанной модели нарастания льда проведены
оценки и исследована изменчивость теплового потока на границе вода–лед, играющего важную
роль в формировании ледового покрова, но малоизученного из-за недостатка натурных измерений
вблизи границы фазового перехода с достаточным разрешением по температуре, пространству и
времени, что восполняется данным исследованием.
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Интенсивность вертикального тепломассооб-
мена в подледной воде и в системе вода–лед игра-
ет существенную роль в формировании ледового
покрова, влияя на темпы его нарастания и дегра-
дации. Изменчивость теплового потока на грани-
це вода–лед в течение ледового сезона в озерах
мало исследована. Это связано с трудностями из-
мерения потока тепла и его зависимостью от це-
лого ряда физических процессов, в том числе от
поглощения солнечной радиации, изменчивости
температуры внутри ледового покрова и в подлед-
ном слое воды, а также интенсивности течений и
турбулентности в водной толще.

Байкал – одно из крупнейших пресноводных
озер на Земле, оно полностью покрыто льдом в
течение 3−5 мес. в году. Ледовый режим играет
важную роль в функционировании экосистемы
озера. В течение зимнего сезона структура льда, а
также мощность ледового и снежного покровов
значительно изменяются по акватории озера, что
позволяет одновременно проводить полевые ис-
следования в разных условиях.

Систематические исследования ледового по-
крова оз. Байкал начаты в 1869−1876 гг. [15]. Пер-
вые эмпирические соотношения между толщи-

ной льда и температурой воздуха для оз. Байкал
выведены А.А. Тресковым [29] и В.Л. Цуриковым
[30]. Более поздние исследования были сосредо-
точены на структуре льда и его физических свой-
ствах, а также на процессах нарастания и деграда-
ции ледового покрова в зимний и весенний пери-
оды соответственно [3, 6, 7, 25].

Гидрологические исследования физических
свойств подледного слоя воды [21] и подледной
турбулентности [79] дали первые количественные
оценки тепловых потоков в толще ледового по-
крова и в воде [22]. Проведены исследования све-
тового режима оз. Байкал, изучено влияние тол-
щины снежного покрова на интенсивность сол-
нечной радиации в ледовом покрове и толще
воды [14, 26, 31].

С помощью современных инструментальных
методов впервые получена подробная информа-
ция о мелкомасштабном вертикальном переме-
шивании озерных вод подо льдом [10, 11, 51], а
также возможность исследовать механизмы гене-
рации подледных течений [16, 17]. Позднее про-
водились исследования влияния толщины снеж-
ного и ледового покровов на освещенность под
байкальским льдом и ее взаимосвязь с развитием
зимнего фитопланктона [54].

В многочисленных публикациях, посвящен-
ных исследованию и моделированию процессов
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образования ледового покрова пресноводных
озер, основное внимание уделяется многолетней
изменчивости ледового режима, связанной с из-
менениями климата [6, 37, 42, 61–64, 67, 70, 71].
При количественном описании тепловых про-
цессов, обусловленных образованием льда и ро-
стом его толщины, использовались главным об-
разом одномерные аналитические [28, 73, 80] и
полуаналитические [34] термодинамические мо-
дели. В обзорах аналитических [59, 60] и числен-
ных [58] моделей роста морского льда обсуждают-
ся различные допущения при подходах к модели-
рованию динамики ледового покрова и их
недостатки, к которым можно отнести пренебре-
жение потоком тепла на границе вода−лед или
его параметризацию в упрощенной форме [66], в
то время как основное внимание направлено на
определение зависимости толщины льда от тем-
пературы воздуха с неявным учетом влияния
снежного покрова [8, 44, 45].

Вертикальный тепло- и массоперенос через
пограничный слой вода–лед значительно влияет
на рост и деградацию ледового покрова [56, 72].
Пренебрежение таянием льда вследствие тепло-
вого потока на границе вода–лед приводит к за-
метным ошибкам при моделировании фенологии
озерного льда [40, 75]. Предыдущие исследования
динамики пограничного подледного слоя воды
были посвящены, в первую очередь, конвекции,
вызванной объемным поглощением солнечной
радиации [2, 47, 48, 72, 77], и, в меньшей степени,
конвекции, обусловленной вымораживанием
компонентов солевого состава в процессе нарас-
тания льда [10, 51, 76]. Количественные данные о
влиянии горизонтальных течений на толщину ле-
дового покрова практически отсутствуют, хотя
недавние исследования моделей толщины льда,
учитывающих циркуляцию водных масс на Вели-
ких озерах [50, 74, 82], показали, что адекватное
описание подледных течений значительно улуч-
шает способность модели прогнозировать обра-
зование и разрушение ледового покрова. Иссле-
дования крупномасштабных подледных течений
в озерах наводят на мысль о существенном влия-
нии квазистационарных циркуляционных ячеек
на пространственное распределение толщины ле-
дового покрова и интенсивности его нарастания
и деградации [12, 13, 49, 57, 78]. Тем не менее их
суммарный эффект в масштабах озера остается
малоизученным.

Большое количество исследований направле-
но на получение оценок эффективного турбу-
лентного теплообмена и величин коэффициентов
вертикальной температуропроводности в покры-
тых льдом озерах [23, 43, 52, 65]. Результаты этих
работ могут быть использованы в качестве кос-
венных оценок теплового потока на границе во-
да–лед.

Настоящая статья продолжает серию исследо-
ваний подледной динамики в оз. Байкал [1, 35].
В работе представлен всесторонний анализ фор-
мирования и динамики теплового потока на гра-
нице вода–лед оз. Байкал на основе детальных
натурных измерений в 2016 г. Основное внимание
уделено влиянию контрастных условий (по сте-
пени заснеженности ледового покрова и скоро-
стям подледных течений) на формирование теп-
лового потока на границе вода–лед и сопоставле-
нию оценок тепловых потоков за весь период
исследования. Для этого были проведены син-
хронные наблюдения на трех ледовых станциях.

МЕТОДЫ ИЗМЕРЕНИЯ 
ГИДРОФИЗИЧЕСКИХ ХАРАКТЕРИСТИК
Для регистрации вертикального распределе-

ния температуры воздуха, толщи льда и воды в
подледном слое, а также для измерения толщины
ледового покрова и поступающей и проходящей
под слой снега и ледовый покров солнечной ра-
диации использовались автономные измеритель-
ные ледовые комплексы, разработанные сотруд-
никами лаборатории гидрологии и гидрофизики
Лимнологического института СО РАН. Измери-
тельная система состоит из 30 температурных дат-
чиков, расположенных по вертикали с шагом 5 см
во льду и 10–50 см – в воде и в воздухе. Система
также включает в себя три датчика освещенности,
находящихся в воздухе на расстоянии 1.5 м от по-
верхности льда, на его поверхности и на расстоя-
нии 1.5 м от нее в подледной воде.

Для измерения толщины льда по принципу об-
ратного эхолота в верхнюю крышку корпуса с ре-
гистратором встроены излучающий и приемный
гидроакустические преобразователи. Сам реги-
стратор подвешивается на тросе в воде на фикси-
рованном расстоянии от поверхности льда. Суть
метода измерения заключается в излучении в во-
ду модулированного акустического импульса, от-
ражающегося от нижней кромки льда и регистри-
руемого приемником. Зная время, прошедшее
между излучением и приемом, а также скорость
звука, можно вычислить расстояние до границы
вода–лед, следовательно, и толщину льда. Несу-
щая частота излучаемого импульса составляет
330 кГц. Прием осуществляется высокоскорост-
ным аналого-цифровым преобразователем
(АЦП) с частотой преобразования 16 МГц. Таким
образом, в приборе регистрируется форма эхо-
сигнала, что позволяет проводить его цифровую
обработку. При этом применяется специально
разработанный алгоритм корреляционного де-
тектирования момента прихода отраженного им-
пульса, дающий возможность достичь высокую
точность измерения расстояния. Профиль скоро-
сти звука в воде рассчитывается по уравнениям
TEOS [69] с использованием вертикального рас-
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пределения температуры по данным термодатчи-
ков.

Разрешающая способность комплекса по из-
меряемым параметрам: температура воздуха,
льда, воды – 0.002°С, интенсивность солнечной
радиации – 0.1 Вт/м2, толщина льда – 0.1 мм (ра-
бочий диапазон 0.2–2.8 м). Комплекс собирает
информацию с датчиков с периодом 2 мин, запи-
сывает на карту памяти типа micro SD и передает
в реальном времени по сотовым каналам связи на
удаленный интернет-сервер. Энергоресурс при-
бора обеспечивает более чем четырехмесячную
автономную работу.

Для измерения течений использовался трех-
мерный гидроакустический доплеровский про-
филограф “ADP Poseydon фирмы SonTek” (ADP)
со следующими характеристиками: диапазон ско-
ростей – ±10 м/с; разрешение – 0.1 см/с, точ-
ность измерений – ±0.5 см/с, диапазон глубин
измерения – 70 м, максимальная глубина погру-
жения – 600 м. Профилограф располагали на глу-
бине 50 м излучателями вверх. Параметры режи-
ма измерения следующие: вертикальный размер
ячейки – 2 м, количество ячеек – 30, время осред-
нения – 3 мин. Дополнительно применялся двух-
мерный электромагнитный измеритель течений
“INFINITY-EM” (“JFE Advantech Co., Ltd.”):
диапазон скоростей – ±5 м/с, разрешение –
0.02 см/с, точность измерений – ±1 см/с, макси-
мальная глубина погружения – 1000 м. Измери-
тель располагали на расстоянии 1.5 м от поверх-
ности ледового покрова.

МОДЕЛЬ ИЗМЕНЕНИЯ ТОЛЩИНЫ 
ЛЕДОВОГО ПОКРОВА

Для интерпретации результатов измерений
in situ термического режима ледового покрова на
Байкале разработана математическая модель вер-
тикального переноса тепла в двухслойной систе-
ме с фазовым переходом (задача Стефана). Под-
ход к решению задач такого класса основан на
связи между прямыми методами решения в обоб-
щенной формулировке классической задачи Сте-
фана с разрывными (кусочно-непрерывными)
коэффициентами [4, 24, 28] и методами решения
обратных задач с гладкими коэффициентами без
фазовых переходов. Модель использовалась в
двух вариантах. Прямое решение задачи Стефана
с заданными коэффициентами применялось для
оценки влияния температуры воздуха, солнечной
радиации и теплообмена в толще льда и подлед-
ной воде (в том числе скрытого и явного потоков
тепла на границе вода–лед) на изменчивость тем-
пературы в системе вода–лед. Решение обратной
задачи Стефана на основе измеренных толщины
льда, поступающей солнечной радиации и темпе-
ратуры толщи льда и подледного слоя воды в си-
стеме вода–лед использовалось для расчета коэф-

фициентов эффективной температуропроводно-
сти и оценки вертикального распределения
потоков тепла. Характеристики эффективного
вертикального теплообмена подо льдом опреде-
лялись и верифицировались с использованием
экспериментальных данных.

Прямая постановка задачи Стефана
Постановка задачи о динамике роста и таяния

ледового покрова и сопряженных с ней явлений
выполнена в рамках упрощенной схемы, в кото-
рой решающая роль отводится тепловым процес-
сам и фазовым превращениям. Она представляет
собой вариант задачи Стефана для системы ква-
зилинейных параболических уравнений в обла-
сти со свободными границами. Рассматриваемое
явление описывается в локальной системе коор-
динат, жестко связанной с поверхностью льда.
Начало координат совмещено с этой границей,
ось z направлена вниз. Поскольку изменение по-
тенциальной температуры

по вертикали значительно больше, чем по другим
направлениям, то процесс теплопереноса описы-
вается как одномерный. Отметим, что в рассмат-
риваемом случае различие между значениями по-
тенциальной и in situ температуры незначительно.

Прямая постановка одномерной двухфазной
задачи Стефана состоит в определении темпера-
туры T(z, t) и границы фазового перехода ξ(t) в об-
ласти 0 ≤ z ≤ l в интервале времени 0 ≤ t ≤ tmax. Ре-
шение задачи сводится к интегрированию систе-
мы уравнений [4, 9, 28]:

(1)

где функции cj(T(z, t)) и kj(z, T(z, t)) − соответ-
ственно объемная теплоемкость и теплопровод-
ность, а fj(z, t) – объемное поглощение солнечной
радиации. Индексы j – ice, wat соответствуют льду
[0 ≤ z ≤ ξ(t)] и воде [ξ(t) ≤ z ≤ l] соответственно.

В начальный момент (t = 0) задан вертикаль-
ный профиль температуры φ(z)

(2)
и положение границы фазового превращения

ξ(0) = l0. (3)
На границе воздух–лед (z = 0) задана темпера-
тура θ(t)

(4)
На нижней границе (z = l) задан поток тепла Qw(t)

(5)

0

0

( , , , ) ( , )x x
y y

x y z t T z t=
=

Θ ≡

( ) ( , ) ( , ),j j j
T Tc T k z T f z t
t z z

∂ ∂ ∂⎛ ⎞− =⎜ ⎟∂ ∂ ∂⎝ ⎠

( ) ( ),0 при 0T z z z l= φ ≤ ≤

( ) ( ) max0, , 0 .T t t t t= θ ≤ ≤

wat w max( , ) ( ) 0 .
z l

Tk z T Q t t t
z =

∂⎛ ⎞− = < ≤⎜ ⎟∂⎝ ⎠
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На нижней границе фазового перехода вода–лед
(z = ξ(t)) задана фиксированная температура T* =
= 0°C

(6)

и баланс тепла или условие Стефана [28]

(7)

γ = ρiceL – объемная скрытая теплота фазового
превращения (L = 333.5 кДж/кг – теплота плавле-
ния льда). Теплопроводность льда kice(T) изменя-
ется линейно между значениями kice(0°C) =
= 2.23 Вт/(м °C) и kice(−30°C) = 2.32 Вт/(м °C).

В прямой постановке краевой задачи на-
чальные условия: φ(z), l0 и граничные условия:
верхнее − θ(t) и нижнее − Qw(t) вычислены по
экспериментальным данным о температуре по-
верхности льда, толщине льда и температуре под-
ледной воды. Термодинамические характеристи-
ки воды cwat = Cp wat(Τ )ρwat(Τ) и льда cice =
= Cp ice(Τ)ρice(Τ), γ и их плотности ρwat(Τ ), ρice(Τ)
соответственно рассчитывались с использовани-
ем эмпирических зависимостей [69].

Вертикальные профили эффективной тепло-
проводности воды kwat(z, T(z, t)) = Cp wat(Τ)ρwat(Τ)aef(z)
(aef − эффективная температуропроводность ап-
проксимирована зависимостями для подледной
воды в Лиственничном зал. (Южный Байкал),
приведенными в работе [79]: aef = 3 × 10–7, 9 × 10–7 и
16 × 10–7 м2/с для глубины 0.1, 0.5 и 1 м от нижней
кромки льда соответственно [33, 79]). Величины,
в 5–10 раз превышающие молекулярное значение
температуропроводности, согласуются с данны-
ми, полученными для покрытых льдом озер [36,
41, 43, 68, 81].

Оценки лучистого потока тепла основывались
на данных исследования подледного светового
режима водоемов [31] и проникающей солнечной
радиации на Байкале [14]. Влияние толщины
снежного покрова на освещенность под байкаль-
ским льдом учитывалось по данным [31, 54]. Объ-
емное поглощение солнечной радиации fj(z, t),
проникающей в лед и подледную воду, принято
для ледового покрова, представленного бесснеж-

max( )( , ) * 0z tT z t T t t=ξ = < ≤

wat ice
( ) 0 ( ) 0

max

( , ) ( , )

0 ,
z t z t

d T Tk z T k z T
dt z z

t t
=ξ + =ξ −

ξ ∂ ∂−γ = −
∂ ∂

< ≤

ным однородным прозрачным льдом, который
относится к типу I по классификации П.П, Шер-
стянкина [31] или к “black ice” – по М. Леппаранта
[59]. При этом пренебрегали влиянием на про-
хождение солнечной радиации под границы во-
да–лед и считали, что углы полного внутреннего
отражения для льда и воды на их границах с воз-
духом совпадают. Тогда световое поле в толще од-
нородного прозрачного покрова и в верхних сло-
ях воды будет таким же, как в водоеме при штиле-
вой погоде. Таким образом, модель ледового
покрова соответствует теоретическим идеализа-
циям проникновения светового излучения в воду,
и для нее справедливы с небольшими поправками
результаты, полученные для измерений, выпол-
ненных при штиле [14].

Кривые изменения с глубиной проникающей
в воду Байкала радиации для разной прозрачно-
сти представлены суммой экспонент [14] в соот-
ветствии с формулой Колесникова [18]:

Rtot – падающая солнечная радиация на поверх-
ность льда; Rice, Rwat − проникающая соответ-
ственно в лед и воду солнечная радиация; Bα, % –
доля спектра с постоянным показателем верти-
кального ослабления βα; для Байкальского льда
βice ≈ 1.6 м–1 − близок к β для прозрачного льда в
области его минимальных значений для различ-
ных типов льда [23]. Коэффициент Aice = 0.15 от-
вечает за показатели поверхностного отражения и
поглощения. Эта формула справедлива для верх-
них слоев водной толщи озера, где угловую струк-
туру светового поля можно считать практически
неизменной. Значения коэффициентов Bα и βα
для ясной и пасмурной погоды, использованные
в расчетах, приведены в таблице. Объемное по-
глощение проникающей солнечной радиации
fj(z, t) в уравнении (1) представляет собой произ-
водную .

Обратная задача
Необходимость постановки обратной задачи

обусловлена отсутствием данных о значениях ко-
эффициентов вертикального теплообмена в под-
ледном слое воды и, как следствие, о потоках теп-
ла на границах. В обратной задаче начальные
условия (2), (3) и граничный режим (4) при z = 0
известны по результатам измерений, а на границе
z = l вместо условия (5) задана температура:

(8)

ice tot ice ice( , ) ( ) exp( ),R z t R t A z= −β ×

wat ice
3 3

1 1

( , ) ( ( ), )

exp( ( ( ))), 1,

R z t R t t

B z t Bα α α
α= α=

= ξ ×

× −β × − ξ =∑ ∑

jR z−∂ ∂

( ) max   0 ,z lT t t t= = ψ ≤ ≤

Коэфициенты Bα и βα для глубины по диску Секки
10 м [14]

Погода β1 β2 β3 B1 B2 B3

Солнечная 1.4 0.27 0.101 30 58.33 11.67

Пасмурная 0.67 0.23 0.08 40 51.67 8.33
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ψ(t) – температура, измеренная температурным
датчиком на глубине z = l. Дополнительная вход-
ная информация задана для интервала 0 < z < l из-
меренными значениями температуры в m точках:

(9)

и изменением во времени толщины льда:

(10)

g(t) – толщина льда, измеренная автоматическим
ледовым комплексом. Тогда обратная задача сво-
дится к определению:

функции T(z, t), удовлетворяющей (1)–(4) и
(6)–(8) для жидкой и твердой среды;

коэффициента эффективной температуропро-
водности подледного слоя воды;

потоков тепла в толще льда и в подледной во-
де, включая нахождение граничного условия (5).

Как известно, обратные задачи идентифика-
ции коэффициентов даже для линейных уравне-
ний теплопроводности являются нелинейными.
Это обстоятельство существенно осложняет по-
строение вычислительных алгоритмов для при-
ближенного решения коэффициентных и гра-
ничных обратных задач. Поскольку в данном слу-
чае полное и строгое обоснование их сходимости
практически невозможно [24], основное внима-
ние уделяется максимально широкой апробации
численных методов на содержательных практиче-
ских примерах по экспериментальным данным.

Для решения обратной задачи краевая задача
Стефана с кусочно-непрерывными коэффициен-
тами эффективной температуропроводности и
условием на границе фазового перехода (7) заме-
нена на обобщенную формулировку задачи Сте-
фана с гладкими коэффициентами без фазовых
переходов [4, 24, 35]. Приближенное решение об-

max( ) 1,2... 0
n

nz zT t n m t t= = ψ = ≤ ≤

max( ) ( )  0 ,t g t t tξ = ≤ ≤

ратной коэффициентной задачи с дополнитель-
ной информацией (8)–(10) находили с примене-
нием методов параметрической идентификации
[24]. Распределение эффективной температуро-
проводности (aef) по координате z аппроксимиро-
вали кусочно-линейной функцией с неизвестны-
ми параметрами. Приближенное решение при
этом находится минимизацией квадратичного
сглаживающего функционала А.Н. Тихонова для
вектора неизвестных параметров [24, 27].

РЕЗУЛЬТАТЫ И ОБСУЖДЕНИЕ
Гидрометеорологические условия

Комплексные исследования динамики роста
ледового покрова проведены в январе–апреле
2016 г. Вертикальное распределение температуры
в системе воздух–лед–вода определялось на трех
станциях на Южном Байкале (рис. 1) с одновре-
менной регистрацией толщины льда и приходящей
солнечной радиации. Станция 1 была установле-
на в 8 км от пос. Танхой в районе с повышенной
заснеженностью и небольшими скоростями тече-
ний и дополнительно оборудована измерителем
течений INFINITY-EM; начальная толщина льда
составляла 32 см. Станция 2 располагалась в 4 км
от пос. Большие Коты в районе со сравнительно
высокими скоростями подледных течений и была
оборудована доплеровским профилографом ADP
Poseydon; начальная толщина льда составляла
31 см. Станция 3 была установлена в 10 км от
пос. Листвянка при начальной толщине льда
19 см без измерителя течений. По техническим
причинам со станции 3 нет данных с 29 января по
06 февраля.

Гидрологические и метеорологические усло-
вия в течение эксперимента были существенно
нестационарны, что выражалось в нерегулярных

Рис. 1. Местоположение измерительных станций и ледовая обстановка на Южном Байкале 24 января (а) и 4 апреля (б)
2016 г.
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изменениях температуры воздуха, льда и подлед-
ной воды, а также приходящей солнечной радиа-
ции (рис. 2–4). Измерители течений работали не
все время эксперимента (рис. 10б). В среднем ско-
рости потока на станции 2 примерно в два раза
превышали значения на станции 1. Значения тем-
пературы воздуха и приходящей солнечной ради-
ации были примерно одинаковы для всех трех
станций. Но из-за неравномерности снежного
покрова значения температуры на поверхности
льда довольно сильно различались между станци-
ями и, как следствие, их разница с температурой
воздуха варьировала от 0 до 10°C (рис. 2).

При установке измерительных комплексов в
местах наблюдений изначально лед был мало за-
снеженным (рис 1а). Под лед проникало от 1 до
15% поступающей радиации (рис. 3б). После сне-
гопада 11 февраля доля проникающей под лед ра-

диации на всех станциях стала <1% и оставалась
такой до конца марта. Наибольшее количество
снега выпало на станции 1 (изначально с самым
чистым ледовым покровом), о чем свидетельству-
ет заметно большая разница между значениями
температуры воздуха и поверхности льда по срав-
нению со станциями 2 и 3 (рис. 2).

На станции 1 температура воды на протяже-
нии времени измерений оставалась низкой и не
превышала 0.1°C (рис. 4). Это обусловлено по-
ступлением вод из более заснеженной и менее
прогретой западной части Южного Байкала. В то
же время на станции 2 сразу после постановки
приборов установился устойчивый прогрев под-
ледной воды, вызванный постоянным поступле-
нием теплых вод из менее заснеженной северо-
восточной части Южного Байкала (рис. 1а), чему
способствует общебайкальское циклоническое

Рис. 2. Среднесуточная температура воздуха на высоте 1.5 м надо льдом Tair и среднесуточная температура поверхности
льда Tice для станций 1–3 (а–в соответственно).
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ной радиации (б). 1−3 − номера станций.

0

40

80

120

160

200

26.01
02.02

09.02
16.02

23.02
01.03

08.03
15.03

22.03

4

8

12

16

26.01
02.02

09.02
16.02

23.02
01.03

08.03
15.03

22.03

День/месяц, 2016 День/месяц, 2016

С
ол

не
чн

ая
 р

ад
иа

ци
я,

 В
т/

м
2

С
ол

не
чн

ая
 р

ад
иа

ци
я,

 %
1
2
3

1
2
3

(а) (б)



302

ВОДНЫЕ РЕСУРСЫ  том 44  № 3  2017

АСЛАМОВ и др.

течение. Средняя скорость прогрева составила
0.005°C в сутки. Станция 3 находилась под влия-
нием двух вторичных циркуляционных ячеек
подледных течений [5], и на ней наблюдалась
большая неравномерность временнóго хода тем-
пературы подледной воды, обусловленная перио-
дическими интрузиями теплой воды из северо-
восточной части Южного Байкала (рис. 1а, 4).

Толщина ледового покрова

В период измерений на станциях 1 и 3 наблю-
дался согласованный процесс нарастания ледо-
вого покрова. При этом на станции 3 с очередным
приходом теплой воды к концу марта началась де-
градация льда (рис. 4, 5). Коренным образом от
них отличается динамика толщины льда на стан-
ции 2. При начальной толщине льда, что и на
станции 1, ледовый покров нарастал намного
медленнее, несколько раз останавливаясь, а с
марта лед начал деградировать. Это связано как с
более теплой подледной водой (рис. 4), так и с бо-
лее интенсивными течениями в этом месте (рис.
10б). В результате к концу марта вдоль северного
берега озера образовалась проталина, отчетливо
выделяющаяся на спутниковом снимке и прохо-
дящая через станцию 2 (рис. 1б).

Динамика изменения толщины ледового по-
крова ξ(t), рассчитанная по модели (1)–(7) для
станций 1 и 2, хорошо согласуется с измеренны-
ми значениями (рис. 5). Немного худшее согласо-
вание результатов для станции 2 может быть объ-
яснено наличием значительных горизонтальных

течений (рис. 10б), в то время как модель описы-
вает только вертикальный обмен.

Вертикальная структура подледного слоя воды

В соответствии с теоретическими представле-
ниями [19, 20, 32, 55], в вертикальной структуре
подледной воды выделяют: подледный вязкий ла-
минарный слой, залегающий под ним переход-
ный (“буферный”) слой и перемешанную турбу-
лентную толщу (конвективный слой). В каждом
из слоев вертикальный перенос определяется раз-
ными механизмами и, соответственно, имеет
свои временные и пространственные масштабы.
В тонком ламинарном слое вблизи твердой (верх-
ней) границы подледного пограничного слоя вер-
тикальный обмен определяется молекулярным
диффузионным переносом. Интенсивность теп-
ло- и массообмена на границе вода–лед опреде-
ляется толщиной ламинарного слоя, которая за-
висит от интенсивности перемешивания в ниже-
лежащих слоях, обусловленного конвекцией и
сдвиговой неустойчивостью подледных течений.
В свою очередь, подвижная граница лед–вода –
является источником/стоком тепла за счет фазо-
вого перехода, а также источником растворенного
вещества (вымораживаемых солей). Построен-
ные профили температуры подледной воды в за-
висимости от расстояния H от нижней подвиж-
ной границы льда для станции 1 и 2 близки к ло-
гарифмическому закону с выраженным
переходным слоем, за пределами которого значе-
ния температуры выравнены по вертикали конвек-
тивным перемешиванием за счет объемного по-

Рис. 4. Среднесуточная температура воды в слое 5–10 см подо льдом. 1–3 – номера станций.
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глощения проникающей радиации и выморажи-
вания солей при намерзании льда (рис. 6).

На станции 1 граница между переходным и
конвективным слоем располагается, как правило,
значительно глубже и достигает 2–3 м, что вызва-
но меньшей интенсивностью подледных течений
и меньшей радиационной конвекцией по сравне-
нию со станцией 2, на которой перемешанный
слой начинается с глубин 0.1–0.3 м. Аналогичные
выровненные по вертикали профили солености и
температуры в конвективном слое воды получе-

ны при измерениях в дневные часы на оз. Вен-
дюрском [72].

При нарастании толщины ледового покрова
нижняя граница льда приближается к датчикам,
исходно расположенным в воде, что эквивалент-
но движению датчиков к границе вода–лед. Дат-
чики последовательно переходят из нижнего тур-
булентного слоя в буферную зону, затем – в лами-
нарный пограничный слой и, наконец, вмерзают
в лед. Таким образом, наличие детальных измере-
ний толщины ледового покрова позволяет пере-

Рис. 5. Измеренная толщина льда на станциях 1−3 и ее значения ξ(t), рассчитанные по модели (штриховые линии).
Маркерами (×) показаны моменты вмерзания в лед и вытаивания температурных датчиков. В период деградации ле-
дового покрова непосредственно у термокосы происходит подмыв льда, вследствии чего вытаивание датчиков проис-
ходит несколько раньше основного тренда, измеренного толщиномером.
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считать зависимость температуры от времени в ее
зависимость от расстояния датчика относительно
нижней подвижной границы льда и построить
подробные профили температуры в районе гра-
ницы вода–лед (рис. 7). Данные по температуре и
толщине льда предварительно усреднялись за
20 мин.

На полученных профилях можно выделить
вязкий ламинарный подслой с изменением тем-
пературы, близким к линейному. На станции 1 в
тонком подледном слое воды преобладают мень-
шие градиенты температуры и его величина до-
стигает 5 мм, в то время как на станции 2 толщина
слоя не превышает 2 мм и имеют место значи-
тельно большие градиенты температуры. На стан-
ции 3 наблюдалась большая изменчивость под-
ледной температуры, вызванная периодическими
интрузиями теплой воды. Для сравнения, в не-
больших озерах толщины вязкого ламинарного
подслоя и переходного слоя оценивались в 0.05 и
0.60 м соответственно [37, 43, 46]. Таким образом,
вязкий ламинарный подслой в подледной воде в
Байкале заметно тоньше.

Коэффициенты температуропроводности
Значения эффективной температуропровод-

ности, определенные при численном решении
обратной задачи Стефана, возрастают с глубиной
(рис. 8), что качественно согласуется с результа-
тами предыдущих исследований покрытых льдом
озер, но скорость роста значительно превышает
полученные ранее величины. На малых озерах
Карелии значения aef(z) на глубине 2 м были при-
близительно в 3–5 раз выше, чем молекулярные
значения [37]. Для небольшого оз. Райан (Ryan
Lake) коэффициенты температуропроводности
варьировали от 1.3 × 10–7 м2/с непосредственно
подо льдом до 8.9 × 10–7 м2/с в конвективном слое

на глубине 2.4 м [43, 46]. Большие значения aef(z)
– 1.0 × 10–5 и 2.0 × 10–6–4.0 × 10–6 м2/с приведены
Л. Бенгтссоном для мелких озер Велен и Борен
(Швеция) соответственно [38]. В экспериментах
авторов статьи значения эффективной темпера-
туропроводности выше на один–два порядка и
достигают 10–5–10–3 м2/с, что согласуется с гораз-
до меньшими размерами ламинарного подледно-
го слоя на оз. Байкал. На станции 2 подледный
обмен был примерно в два раза более интенсив-
ным, чем на станции 1, и более изменчив как по
величине, так и по направлению.

Потоки тепла в системе вода–лед

Численное решение обратной задачи позволи-
ло получить вертикальное распределение плотно-
сти потока тепла для двух станций (рис. 9). Гори-
зонтальные скачки в точках фазового перехода на
кривых потока тепла, соответствующие измене-
ниям потока тепла, вызванным выделением или
поглощением скрытой теплоты за счет фазового
превращения воды в лед и наоборот (нарастание
или таяние ледового покрова), хорошо согласу-
ются с зарегистрированной динамикой толщины
ледового покрова (рис. 5).

Полученные авторами статьи регулярные дан-
ные о динамике толщины ледового покрова и его
температуре позволяют провести независимую
оценку потока тепла из воды в лед по аналитиче-
скому условию Стефана (7) на границе фазового
перехода. Поскольку, согласно данным авторов
статьи, вертикальное распределение температуры
в нижней части ледового покрова практически
линейно, используя показания нижнего вмерз-
шего температурного датчика, находящегося на
горизонте hj = 0.05( j – 1) ( j – номер датчика на
термокосе) во льду, среднюю плотность теплово-

Рис. 7. Профили температуры в нижней части ледового покрова и подледном слое воды для станций 1 (а), 2 (б) и 3 (в),
полученные при вмерзании датчиков.
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го потока из воды в лед Qwat за промежуток време-
ни Δt можно представить в виде:

(11)

t – время, ξ(t) – координата границы фазового пе-
рехода вода–лед, T(z, t) – температура, ki – коэф-
фициент теплопроводности льда, ρi – плотность
льда, L – скрытая теплота фазового перехода. Для
фазового перехода в случае пресной воды темпе-
ратура на нижней границе льда °С.

wat
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А также, несмотря на нестационарность усло-
вий и, как следствие, изменений толщины лами-
нарного слоя во время пересечения его отдельны-
ми датчиками, по профилям подледной темпера-
туры (рис. 7) можно определить градиенты
температуры в вязком ламинарном подслое и
оценить плотность теплового потока другим спо-
собом:

(12)

kwm – коэффициент молекулярной теплопровод-
ности воды (0.569 Вт/м2 °С).
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Рис. 8. Вертикальное распределение эффективной температуропроводности в системе вода–лед в разные даты для
станций 1 (а) и 2 (б).
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Потоки тепла, рассчитанные тремя методами
(уравнения (1)–(7), (11) и (12)), хорошо согласу-
ются между собой (рис. 10а). Поток тепла на стан-
ции 2 значительно превышает поток на станциях 1 и
3, что согласуется с вышеприведенными вывода-
ми о влиянии интенсивности подледных течений
и более высокой температурой воды на теплооб-
мен вода–лед. Поток тепла на станции 3 близок к
потоку на станции 1, кратковременные его повы-
шения связаны с приходом теплой воды из менее
заснеженной северо-восточной части Южного
Байкала (рис. 4).

Динамика роста толщины ледового покрова
определяется соотношением между потоком теп-
ла от нижней поверхности льда к его верхней гра-
нице и вертикальным переносом тепла из водной
толщи. Более наглядно взаимосвязь потоков теп-
ла в воде Qwat и во льду Qice, а также скрытой теп-
лоты фазового перехода QL на границе вода–лед
для двух станций приведена на рис. 11. Для стан-
ции 1 доля потока тепла из воды в январе состав-
ляла ≤20% от величины потока тепла во льду, а к
концу измерений, несмотря на абсолютное сни-

жение величины, его доля превысила 50%. На
станции 2 поток тепла из воды, напротив, состав-
лял от 50 до 100% теплового потока во льду, вызы-
вая остановку его нарастания, а начиная с марта
он начал превышать его значения, что привело к
активной деградации ледового покрова (рис. 5).

Первые оценки потока тепла (24 Вт/м2) из во-
ды в лед для Байкала получены в [22]. Предыду-
щие исследования авторов настоящей статьи в
районе станции 3 показали, что поток тепла изме-
нялся в диапазоне 2–11 Вт/м2 в 2009 г. [35], 5–
35 Вт/м2 в 2012 г. [1] и 15–30 Вт/м2 в 2014 г. Мак-
симальные потоки зафиксированы в 2014 г. на
станции 2 (30–50 Вт/м2), минимальные значения
потока (2–10 Вт/м2) наблюдались в 2015 г. на
станции 1. Для сравнения, Л. Бенгтссон и
Т. Свенссон оценили поток тепла из воды в лед в
ряде небольших шведских озер величинами от 1–
2 Вт/м2 в январе–феврале до 5−7 Вт/м2 в марте–
апреле [39]. Оценка теплового потока для
оз. Паяярви (Pääjärvi) [53] дала величины 5 Вт/м2

зимой и 12 Вт/м2 в конце весны. По данным [62],

Рис. 10. а – рассчитанные среднесуточные потоки тепла на границе вода–лед по тепловому балансу на границе (фор-
мула (11)), круглые маркеры – мгновенные значения, определенные по градиенту температуры в тонком подледном
слое воды в моменты вмерзания термодатчиков (формула (12)), треугольные маркеры − мгновенные значения, восста-
новленные по решению обратной задачи (1)–(7) с дополнительными условиями (8)–(10); б − среднесуточные модули
скорости подледных течений для станций 1 и 2.
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тепловые потоки на оз. Вендюрском (Карелия,
Россия) во время разрушения ледового покрова
могут достигать 7–29 Вт/м2.

Полученные авторами статьи оценки потоков
тепла из воды в лед существенно выше, чем в ма-
лых озерах и изменяются почти на порядок в за-
висимости от скорости подледных течений. Дан-
ный результат демонстрирует значительную роль
подледной циркуляции в формировании потока
тепла на нижней границе льда и, как следствие,
толщины ледового покрова в крупных водоемах.
Генерируемая течениями сдвиговая неустойчи-
вость – по сути, основной зимний механизм пе-
реноса тепла из водной толщи к нижней поверх-
ности льда, так как доля потока тепла за счет кон-
векции при повышении минерализации в период
интенсивного нарастания ледового покрова на
Байкале не превышает 1 Вт/м2 [10], а интенсив-
ность турбулентного обмена за счет объемного
поглощения солнечной радиации становится
значительной только к весне.

ВЫВОДЫ

Для исследования вертикального тепломассо-
обмена в системе вода–лед изготовлено специа-
лизированное оборудование. Эксперименталь-
ные данные позволили получить информацию о
структуре пограничного слоя. Определена тол-
щина вязкого ламинарного слоя подледной воды
(1–5 мм). Положение границы переходного слоя
к основной турбулентной водной массе изменя-
ется в широких пределах (0.1–3 м от нижней
кромки льда) и ощутимо зависит от скорости под-
ледных течений. Численным решением обратной
задачи Стефана получены вертикальные распре-
деления эффективной температуропроводности,

значения которой на глубине 4 м достигают 10–5–
10–3 м2/с.

Впервые проведено сопоставление величин
плотности потока тепла, полученного разными
методами: по толщине льда и тепловому потоку
во льду, по градиенту температуры в ламинарном
слое и решением обратной задачи модели дина-
мики толщины ледового покрова. Значения, по-
лученные разными методами, хорошо согласуют-
ся. Показано, что в разные годы и в разных райо-
нах озера плотность потока тепла из воды в лед
варьирует в широких пределах (от 2 до 50 Вт/м2),
что обусловлено главным образом интенсивно-
стью подледных течений и температурой подлед-
ной воды. Таким образом, поток тепла из воды в
лед может составлять от 5 до ≥100% от величины
потока тепла во льду; пренебрежение им при мо-
делировании динамики толщины ледового по-
крова может привести к существенным ошибкам.

В сравнении с оценками, полученными
предыдущими исследователями для малых озер,
на Байкале могут наблюдаться как сравнимые
потоки тепла из воды в лед, так и существенно
большие, что согласуется с увеличенными на
один–два порядка в силу значительных подлед-
ных течений величинами коэффициента эффек-
тивной температуропроводности и, как след-
ствие, с меньшей толщиной вязкого ламинарного
подслоя.
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