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Посвящается
основоположнику школы геокриологов Московского государственного университета им. М.В. Ломоносова, нашему учителю Владимиру Алексеевичу Кудрявцеву
В монографии излагаются научные основы динамической гео​криологии, предметом изучения которой являются закономерно​сти формирования и динамики сезонно- и многолетнемерзлых горных пород, а также сопутствующих мерзлотно-геологических процессов, обусловленных энергообменом на земной поверхнос​ти, процессами теплопередачи в толщах горных пород, фазовыми переходами влаги и тепловыми процессами в земной коре.
Книга состоит из двух разделов. В первом рассматриваются теп​ло- и массообмен в толщах и массивах промерзающих, мерзлых и оттаивающих горных пород; особенности формирования темпе​ратурного режима земной поверхности, подстилающих пород и температурных полей в верхних горизонтах земной коры. Большое внимание уделено теплофизическим процессам в сезонноталом слое, динамике мощности этого слоя под влиянием короткопе-риодных колебаний климата. Значительный интерес представляет глава, в которой с современных позиций рассматривается теория формирования и динамики толщ многолетнемерзлых горных по​род. В нее включены как известные положения, так и новые пред​ставления, полученные на основе анализа фактического матери​ала и математического моделирования геокриологических про​цессов, протекавших в различные этапы новейшей геологической истории Северного полушария. Завершает первый раздел глава, посвященная закономерностям формирования таликов в криоли-тозоне. Широкое использование математических методов позво​лило уточнить и дать новое объяснение причин образования раз​личных генетических типов таликов, оценку их устойчивости.
Во втором разделе обобщаются, анализируются и излагаются современные представления о механизме, причинах и особенно​стях развития экзогенных геологических процессов в криолитозоне. Вначале приведены классификации процессов, факторов и условий
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их развития, описание зональных и региональных особенностей распространения. В последующих главах рассматриваются условия возникновения и развития собственно криогенных и посткрио​генных, термогидрогенных и гравитационных процессов.
На данном этапе развития науки монография является наибо​лее полным изложением теоретических основ динамической гео​криологии,
В подготовке рукописи к изданию большое участие принимали сотрудники кафедры геокриологии геологического факультета МГУ: Т.Ю. Шаталова, Н.И. Труш, ТА. Нистратова, Н.В. Горде-ева, Л Г. Фролова, О. Г. Боярский, которым авторы выражают искреннюю благодарность. Особенно хочется отметить неоцени​мый труд Т.Ю. Шаталовой, подготовившей компьютерный набор текста.
Раздел I
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ТЕПЛОФИЗИЧЕСКИЕ ОСНОВЫ
ФОРМИРОВАНИЯ И ДИНАМИКИ
СЕЗОННО- И МНОГОЛЕТНЕМЕРЗЛЫХ
ГОРНЫХ ПОРОД
ГЛАВА 1
ЭНЕРГЕТИЧЕСКИЙ БАЛАНС И ТЕМПЕРАТУРНЫЙ РЕЖИМ ЗЕМНОЙ ПОВЕРХНОСТИ
1.1. Энергообмен на земной поверхности
Одной из фундаментальных научных проблем геокриологии была и остается проблема изучения зависимости геокриологических условий от процессов радиационно-теплового обмена на земной поверхности и других климатических характеристик. Уже на рубе​же XIX—XX вв., благодаря работам АИ. Воейкова, И.А. Лопати​на, А.А. Ячевского, Р.И. Аболина, А.В. Львова и других склады​вались основные представления о связи глубокого промерзания литосферы с климатом холодных регионов России. Начиная с 30-х годов планомерного формирования геокриологии как науки боль​шинство специалистов, работающих в этой области, так или иначе изучали данную проблему. В зависимости от цели исследований решались различные научные и прикладные задачи, которые мож​но разделить на три группы. Первая связана с теоретическими исследованиями функциональной зависимости температурного режима горных пород верхних горизонтов земной коры от состав​ляющих радиационно-теплового баланса дневной поверхности, от температуры воздуха и атмосферных осадков. Наибольший вклад в решение этих задач внесли Д.В. Редозубов, B.C. Лукьянов, В.А. Кудрявцев, Г.В. Порхаев, Н.С. Иванов, М.К. Гаврилова, В.Т. Балобаев, А.В. Павлов, Л.С. Гарагуля, В.В. Бойчук, П.Н. Лу​говой, Г.З. Перлыитейн, В.Н. Брыксин. В работах Д.В. Редозубова, B.C. Лукьянова и В А. Кудрявцева по существу впервые были пред​ложены аналитические и эмпирические уравнения, связывающие климатические и геокриологические характеристики, позволяю​щие проводить количественный анализ.
Целью задач второй группы было изучение закономерностей пространственной изменчивости геокриологических условий в
8
зависимости от особенностей климата, энергетического обмена на земной поверхности. Большую роль здесь сыграли работы М.И. Сумгина, В.Ф. Тумеля, В.А. Кудрявцева и его школы в Мос​ковском государственном университете (Л.Н. Максимова, B.C. Ме-лентьев, С.А. Замолотчикова и др.), М.К. Гавриловой, НА. Шпо-лянской, П.Н. Лугового, И.А. Некрасова и многих других. Благо​даря им была установлена широтная зональность и высотная поясность геокриологических условий, определены закономерно​сти формирования температурного режима пород в слое годовых колебаний температуры в различных ландшафтно-климатических условиях. Третья группа объединяет задачи, связанные с тепловой мелиорацией грунтов для практических целей (при разработке полезных ископаемых, при строительстве различных сооружений и сельскохозяйственном использовании земель в криолитозоне). В этом направлении работали П.И. Колосков, М.М. Крылов, В.П. Бакакин, В.Г. Гольдтман, СМ. Фотиев, Л.М.Демидюк, Б.А. Оловин, А.В. Павлов/Г.В. Порхаев, Г.З. Перльштейн, Л.Н. Хру-сталев, Э.Д. Ершов и др.
В 60-е и 70-е годы происходило интенсивное накопление натур​ных данных, характеризующих закономерности формирования тем​пературного режима горных пород. На основе многолетних режим​ных наблюдений В.Т. Балобаевым, А.В. Павловым, Г.М. Фельд​маном были количественно описаны особенности теплообмена на земной поверхности и в слое почв и горных пород с годовыми колебаниями температуры, обусловленные климатическими и мик​роклиматическими условиями. Результаты этих работ позволили более полно и детально описать верхние граничные условия фор​мирования температурного режима земной поверхности при ре​шении теплофизических задач в геокриологии.
Накопление фактического материала и решение многих гео​криологических задач, связанных с рассматриваемой проблемой, привели одновременно к значительным достижениям в науке и к парадоксальному в определенной мере выводу о том, что устано​вить функциональную зависимость толщ мерзлых пород от всех составляющих климата в рамках термодинамики возможно толь​ко на локальном уровне при наличии большого количества дан​ных, получаемых при натурных наблюдениях. Это обусловлено двумя основными причинами: во-первых, неоднозначностью роли отдельных глобальных, региональных и локальных природных факторов в тепло- и влагообмене между литосферой и атмосфе​рой в зависимости от географического положения и геоморфоло​гического строения территорий; во-вторых, чрезвычайной много​факторностью процессов промерзания пород в реальных природ​ных условиях.
9
Первое обстоятельство приводит, например, к тому, что при равных условиях солнечной инсоляции поверхности на террито​риях существуют различные типы климата по особенностям цир​куляции воздушных масс, по температурному режиму воздуха, атмосферным осадкам и другим, что непосредственно сказывает​ся на пространственной изменчивости температурного режима подстилающих горных пород. Поэтому устанавливаемые зависи​мости между отдельными климатическими и геокриологически​ми характеристиками для одного региона (района, участка) не могут переноситься на другой только на основании сходства в них одной или нескольких климатических характеристик. Тем не менее многими исследователями делались попытки объяснить пространственную изменчивость мерзлых толщ (массивов) гор​ных пород на основе изменчивости отдельных составляющих кли​мата. Так, П.Н. Луговой (1970) изучал зависимость характерис​тик массивов многолетнемерзлых пород в горных регионах от высотной климатической поясности и инверсии температуры воз​духа. И.А. Некрасов (1976) пытался установить зависимость рас​пространения разных типов многолетнемерзлых пород от радиа​ционного баланса земной поверхности. Однако полученные ими выводы в ряде случаев носят спорный, неочевидный харктер из-за отсутствия комплексного, всестороннего анализа условий фор​мирования мерзлых толщ (массивов) горных пород. Общеизвест​ные в настоящее время зональные, поясные и секториальные за​кономерности распространения различных типов многолетнемерз​лых пород отражают их связь с климатом в интегральном виде. Эти закономерности изучались многими геокриологами, начиная с основоположников науки: М.И. Сумгина, В.Ф. Тумеля, В.А. Куд​рявцева, П.Ф.Швецова, И.Я.Баранова. В.А.Кудрявцев (1979) обращал особое внимание на роль континентальности климата (как интегрального показателя) в распространении мерзлых толщ горных пород. Развивая это положение, Н.Н. Романовский (1993) дал наиболее полное представление о геокриологической секто-риальности, обусловленной особенностями формирования кли​мата на территории Северной Евразии.
Если сопоставить расположение климатических поясов и обла​стей (выделенных Б.П.Алисовым, 1969) с характером распрост​ранения мерзлых толщ горных пород, то становится очевидным влияние континентальности климата на преимущественное раз​витие мерзлых толщ в азиатской части России (рис. 1.1). На евро​пейской территории, где весьма сильно сказывается влияние Ат​лантики, многолетнемерзлые породы (ММП) по существу рас​пространены только в арктическом и субарктическом поясах, в умеренном поясе наблюдается лишь островное их распростране-
10
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Рис. 1.1. Карта-схема расположения мерзлотно-температурных зон в пределах
арктического, субарктического и умеренного климатических поясов:
1 - t'ср < -5°C; 2 - tcр от -5 до - 3 °С; 3 - tcp от -3 до - 1 °С; 4 - tср > -1 °С; 5 -
граница климатических поясов; 6 — граница климатических областей; 7, 8 —
соответственно номер пояса и области; 9 — геотемпературная граница; 10— южная
граница распространения многолетнемерзлых пород
ние в узкой полосе (200—250 км) на границе с субарктическим. На азиатской территории многолетнемерзлые породы в арктичес​ком и субарктическом поясах имеют сплошное распространение, в умеренном поясе — от сплошного до островного. При этом в умеренном поясе Западной Сибири многолетнемерзлые породы преимущественно островного распространения прослеживаются с севера на юг от границы с субарктикой в полосе шириной 500— 650 км, что обусловлено все еще заметным (хотя и значительно ослабленным) влиянием Атлантики. На всей территории Восточ​ной Сибири и Дальнего Востока, входящей в умеренный пояс, где зимой господствует азиатский антициклон, прерывистое и островное распространение ММП наблюдается в полосе шири​ной 1500—2000 км. Это иллюстрируется данными, приведенными в табл. 1.1, из которой видно, что континентальность климата
                                              11
Таблица 1.1 Фоновая среднегодовая температура и распространение многолетнемерзлых пород в различных климатических поясах на территории России
	Климатические пояса
	Климатические области (по Б.П. Алисову, 1969)
	Тип климата в области по фоновой континеитальности, Авз °С
	Среднегодовая температура мерзлых пород, °С
	Распространение мерз​лых пород в пределах климатического пояса

	I. Арктический
	1.  Внутриарктическая
	Морской, Авз до 15
	
	

	
	2. Атлантическая
	Умеренно-морской и умеренно континентальный, Авз от 15 до 27
	
	Повсеместное

	
	3.  Сибирская
	Умеренно-континентальный и континентальный, Авз от 22 до 34
	ниже -5
	

	
	4. Тихоокеанская
	Умеренно-континентальный и континентальный, Авз от 22 до 34
	
	

	II. Субаркти​ческий
	5. Атлантическая
	Умеренно-морской и умеренно континен​тальный (запад европейской части России), Аю от 20 до 27
	выше —1
	Повсеместное

	
	
	Умеренно-континентальный и континентальный, Авз от 22 до 34
	от —1 до —3 (ниже -3)
	

	
	6.  Сибирская
	Повышенно-континентальный и резко континентальный, Авз от 34 до 48
	ниже -5 (ниже -3)
	

	
	7.  Тихоокеанская
	Умеренно морской, умеренно континен​тальный и континентальный, Авз от 20 до 34
	от —3 до -5
	

	III. Умеренный
	8. Атлантико-арктическая
	Умеренно континентальный, Авз от 22 до 27
	от 0 до -0,5
	С севера на юг в полосе шириной 200-250 км

	
	9.  Континентальная Западно-Сибирская
	Повышенно континентальный, Авз от 34 до 42
	от 0 до -1
	С севера на юг в полосе шириной 500-650 км

	
	10. Континентальная Восточно-Сибирская
	Повышенно континентальный, Авз от 34 до 42
	от 0 до -1
	С севера на юг в полосе шириной более 1500 км

	
	11. Муссонная Дальневосточная
	Резко континентальный и особо резко кон​тинентальный, Авз от 42 до 48 и выше 48
	от -1 до -2 (-3)
	

	
	
	Умеренно-континентальный и континен​тальный, Авз от 22 до 34
	выше -1
	


значительно возрастает с северо-запада на юго-восток России вплоть до Тихоокеанского побережья. Влияние Атлантики вслед​ствие равнинности территории проникает далеко в глубь Евро​пейского и на Азиатский материк. Влияние тихоокеанских муссо​нов в северо-восточной части Азиатского материка на востоке чрезвычайно ослаблено горным рельефом поверхности.
На карте (рис. 1.1) видно, что с континентальностью климата связана и среднегодовая температура пород (tср). Так, если про​следить изменения tcp в субарктическом и умеренном поясах, то видно, что наиболее низкие значения tcp характерны для облас​тей с повышенной континентальностью.
Некоторые основные геокриологические границы (в частности геотемпературные) хорошо прослеживаются по карте климати​ческого районирования СССР М.И. Будыко (1971). Он впервые ввел интегральный показатель — индекс сухости (iс) для количе​ственной характеристики глобальной географической широтной зональности, частным проявлением которой является и широт​ная геокриологическая зональность. Индекс сухости представляет собой отношение годовой суммы радиационного баланса земной поверхности (R) к затратам тепла на испарение всех атмосфер​ных осадков, выпавших на поверхность в течение года (Lr), т.е. iс = R/(Lr). Анализируя пространственную изменчивость этого по​казателя, М.И. Будыко выделил в пределах арктического, субар​ктического и умеренного поясов несколько зон по степени ув​лажненности поверхности атмосферными осадками. В зону избы​точного увлажнения, где количество атмосферных осадков превышает количество испаряемой влаги (за год), входят: аркти​ческие пустыни с iс < 0,2; тундры и лесотундры, где iс изменяется от 0,2 до 0,4; северная тайга с iс от 0,4 до 0,6 и южная тайга, включая смешанные леса, с iс от 0,6 до 0,8. Затем выделяются зоны: оптимального увлажнения (лиственный лес и лесостепь с iс от 0,8 до 1), умеренно недостаточного увлажнения (степи с iс от 1 до 2), недостаточного увлажнения (полупустыни умеренного пояса с iс от 2 до 3) и крайне недостаточного увлажнения (пус​тыни умеренного пояса с ic > 3). Индекс сухости, равный едини​це, разделяет территории, где осадков выпадает больше (iс<1) или меньше (iс > 1) того количества, которое могло бы испарить​ся за счет всей поглощенной солнечной радиации, за вычетом эффективного излучения. Этот подход позволил установить также связь индекса сухости с коэффициентом стока выпадающих на поверхность атмосферных осадков. Для тундры, где ic < 1/3, коэф​фициент стока, очевидно, должен превышать 0,7; в лесной зоне — от 0,3 до 0,7; в степной — от 0,1 до 0,3; в полупустынной и пус​тынной — меньше 0,1: Связывая географическую широтную зо-
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Рис. 1.2. График геоботанической зональности (Будыко, 1971)
нальность (рис. 1.2, 1.3) с величиной радиационного баланса зем​ной поверхности, М.И. Будыко в то же время отмечает сложную картину формирования климата, для классификации которого он использует метеорологические условия теплого и холодного по​лупериодов, обусловленные сложными процессами радиацион​ного обмена и тепломассопереноса в системе земная поверхность— атмосфера—космическое пространство (табл. 1.2). Температура земной поверхности может служить интегральным показателем всех этих процессов и является основным фактором формирова​ния температуры горных пород в верхних горизонтах литосферы.
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Рис. 1.3. Сток (см/год) в различных географических зонах (Будыко, 1971)
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Таблица 1.2 Классификационные признаки климатов СССР (по Будыко—Григорьеву) (Будыко, 1971)
	Условия увлажнения
	Термические условия теплого периода
	Условия  зимы

	Характеристика
	Отношение испаряемости к осадкам (индекс сухости)
	Характеристика
	Сумма температур земной поверхности за период с температурой выше +10°С
	Характе​ристика
	Метеорологические условия

	I. Избыточно влажные
	Меньше 0,45
	1. Очень холодные (арктическая пустыня)
	Температура в тече​ние всего периода не превышает +10*С
	А. Суровая, малоснежная
	Температура января ниже —32вС, наибольшая среднедекадная высота снежного покрова меньше 50 см

	II. Влажные
	0,45-1
	2. Холодные (тундра и лесотундра)
	0-1000°С
	В. Суровая, снежная
	Температура января ниже —32°С, наибольшая среднедекадная высота снежного покрова больше 50 см

	III. Недостаточно влажные
	1-3
	3. Умеренно теплые (хвойный лес, альпийские луга, горные степи и степи Сибири)
	1000-2200вС
	С. Умеренно суровая, малоснежная
	Температура января от —13 до —32°С, наибольшая среднедекадная высота снежного покрова меньше 50 см

	IV. Сухие
	Больше 3
	4. Теплые (смешанный и широколиственный лес, лесостепь, степь, северная пустыня)
	2200-4400°С
	D. Умеренно суровая, снежная
	Температура января от -13 до -32°С, наибольшая среднедекадная высота снежного покрова больше 50 см

	
	
	5. Очень теплые (субтро​пическая растительность, пустыня)
	Более 4400°С
	Е. Умеренно мягкая
	Температура января от 0 до -13°С

	
	
	
	
	F. Мягкая
	Температура января выше 0е С


Как известно, основными источниками энергии, определяю​щими температуру земной поверхности в планетарном масштабе, являются солнечная радиация и внутриземной поток тепла. Боль​шая часть солнечной радиации поглощается атмосферой, гидро​сферой и сушей, оставшаяся часть отражается и уходит в косми​ческое пространство. Поглощаемая радиация при наличии атмос​феры обеспечивает современную среднепланетарную температуру земной поверхности, равную + 15°С, без атмосферы она составля​ла бы -18°С (Кондратьев, 1980; Хмелевцев, 1988). Солнечная ради​ация как источник энергии в 10 тыс. раз мощнее внутриземных ис​точников, поэтому температура земной поверхности (исключая территории с активной вулканической деятельностью) зависит от поступления, трансформации и перераспределения солнечной энер​гии в системе космос—атмосфера—земная поверхность. Схема сред​него годового радиационно-теплового баланса Земли (по Б.П. Али​сову и др.) приведена на рис. 1.4, из которого видно, что из 100 условных единиц приходящей солнечной радиации 34 без измене​ния уходят в космическое пространство в результате отражения облаками (27 у.е.) и обратного молекулярного и аэрозольного рас​сеяния атмосферой и облаками (7 у.е.). Из оставшихся 66 единиц 12 и 6 поглощаются соответственно облаками и атмосферой (из них 3 у.е. — озоновым слоем). Земной поверхности достигает 48 у.е., 30 из которых в виде прямой радиации (Qnp) и 18 — в виде рассеян​ной (q). Поверхность поглощает 43 единицы, а 5 отражает (3 уходят в мировое пространство, 2 рассеиваются и поглощаются атмосфе​рой и облаками). Поглощенная атмосферой и земной поверхностью коротковолновая радиация трансформируется в длинноволновую и является источником тепловых процессов в атмосфере, на по​верхности суши, океанов и морей (испарение и конденсация вла​ги, турбулентный теплоперенос, перенос тепла атмосферными движениями и вихрями, океаническими течениями).
Как видно из рис. 1.4, сумма всех видов энергии, содержащих​ся в атмосфере (включая 19 и 4 у.е., отдаваемые поверхностью испарением и турбулентной теплопередачей), составляет 151 у.е. Обладая высокой поглощательной и излучательной способнос​тью в длинноволновой области спектра, в процессе лучистого обмена атмосфера и особенно ее приземные слои поглощают боль​шую часть энергии излучения земной поверхности (108 у.е. из 116) и испускают длинноволновую радиацию обратно в виде противо​излучения (96 у.е.). Это и обусловливает огромную роль атмосфе​ры в формировании температуры земной поверхности и ее про​странственной изменчивости, на что обращал особое внимание Б.Н. Достовалов, рассматривая термодинамические условия фор​мирования толщ мерзлых пород (Достовалов, Кудрявцев, 1967).
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Рис. 1.4. Схема глобального радиационно-теплового баланса по Б.П. Алисову, О.А. Дроздову и Е.С. Рубинштейн
Благодаря оранжерейному эффекту атмосферы, а также пере​носу энергии атмосферой и гидросферой, максимальная разница в температурах земной поверхности между экватором и полюсами не превышает 130°С (в противном случае она могла бы составить 300°С), а минимальная может составлять всего 20°С. Перемещаясь в широтном и меридиональном направлениях, воздушные и вод​ные массы преодолевают различные региональные неоднородно​сти земной оболочки и теряют или приобретают то или иное ко​личество энергии. При движении воздушных масс над океанами в направлении с юга на север атмосфера подпитывается энергией за счет более энергоемких теплых океанических течений, направ​ленных от экваториальной зоны к полярным. При движении воз- \ душных масс над материками идет потеря энергии особенно боль- \ шая при западно-восточном переносе, объясняемая тем, что в зимнее время, когда с понижением прихода солнечной радиaции уменьшается турбулизация воздуха, идет непрерывное «высушива​ние» атмосферы за счет выпадения значительного количества осад​ков, которые практически не испаряются и не пополняют энер​гетические запасы атмосферы. При движении воздушных масс над материками в направлении с юга на север значительные потери
2   -ИЗО
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энергии атмосферой происходят в летнее время, так как с умень​шением величины приходящей солнечной радиации интенсивность тепловых процессов (например, испарения), восполняющих энер​гию атмосферы, заметно падает. Поэтому если солнечная радиа​ция характеризуется преимущественно широтной зональностью, то для излучения атмосферы характерна и широтная и региональ​ная изменчивость. Это находит косвенное подтверждение в рас​пределении средней за год интенсивности переноса влаги в ат​мосфере (кг/(мс)) (Содержание и перенос влаги, 1984) (рис. 1.5). Очевидно, что территории с наименьшим переносом влаги ха​рактеризуются и наименьшим излучением атмосферы. По данным В.Н. Брыксина (1989), региональная изменчивость излучения ат​мосферы на севере Евразии летом достигает 15%, а зимой — 50%, что в годовом плане может обеспечить, по его расчетам, измене​ние температуры поверхности на 10°. Эти данные хорошо согласу​ются с представлениями о секториальности в распространении толщ мерзлых горных пород (см. рис. 1.1).
Для анализа влияния радиационно-тепловых процессов в атмо​сфере на температуру подстилающей поверхности они могут быть представлены такими интегральными показателями, как противо​излучение атмосферы, вертикальный градиент температуры возду​ха и адвекция тепла (горизонтальный тепловлагоперенос воздуш​ными массами), зависящими от широты и рельефа местности, осо​бенностей циркуляции воздуха, его влажности, температуры, а также от облачности, режима выпадения атмосферных осадков.
Рассматривая зональность и сезонность солнечной радиации, роль атмосферы в формировании температуры земной поверхно​сти, В.А. Кудрявцев (1979) сформулировал ряд важных положе​ний относительно пространственной изменчивости геокриологи​ческих условий. Отмечая географическую широтную зональность в усилении суровости мерзлотного режима в направлении с юга на север (которую, как и все геокриологи до него, связывал с широтной зональностью приходящей солнечной радиации), он выделил континентальную зональность (впоследствии она была названа секториальностыо). Она проявляется в усилении суровос​ти мерзлотных условий в направлении от морских побережий в глубь континентов и связана с влиянием атмосферы. При этом он отмечал, что в реальной обстановке происходит наложение этих двух зональностей, в результате которого на территории России наблюдается увеличение суровости мерзлотных условий с юго-запада на северо-восток до долготы оз. Байкал и с юго-востока на северо-запад на Дальнем Востоке. Он также указывал на ана​логичное наложение высотной и климатической поясности в гор​ных странах.
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Рис. 1.5. Средняя за год интенсивность переноса влаги в атмосфере, кг/(мс) (по атласу «Содержание и перенос влаги», 1984)
Радиационно-тепловые процессы на земной поверхности (за исключением поглощения коротковолновой солнечной радиации) находятся в зависимости от ее температуры. Эта связь процессов в неявном виде выражена в уравнении радиационно-теплового ба​ланса:
[image: image11.jpg]R=(Qpp+q)(1-A) - Ly=LE+ P+ B, (1.1)




где Qnp, q — соответственно прямая и рассеянная солнечная ра​диация; А — альбедо поверхности; IЭф ~~ эффективное излучение поверхности, равное разности между собственно излучением земли и противоизлучением атмосферы; R — радиационный баланс; LE — затраты тепла на испарение влаги с поверхности; Р — затраты тепла на турбулентный теплообмен поверхности с приземным слоем воздуха; В — теплопоток в почвы и горные породы.
В пространственной изменчивости составляющих радиацион-но-теплового баланса доминантной является широтная зональ​ность. Она четко прослеживается по данным, приведенным в табл. 1.3—1.6 и полученным Е.И. Несмеловой при обработке ре​зультатов наблюдений актинометрической сети Гидрометеослуж​бы. Так, количество суммарной солнечной радиации (Qnp + q), поступающей на горизонтальную поверхность за год, уменьшает​ся в направлении с юга на север (от 58 до 68°с.ш.) более чем на 25% на европейской территории России и на 18—20% в Западной и Восточной Сибири. Величина радиационного баланса в этом же направлении уменьшается на 30—40% и более. Затраты тепла на испарение за год на Европейской территории, покрытой хвой​ным лесом, уменьшаются с юга на север (от 58 до 68°с.ш.) на 40— 45%, в Западной Сибири на 25-30%, а в Восточной Сибири на 20%. По абсолютной величине затраты тепла на испарение на ев​ропейской территории и в Западной Сибири на 25—30% больше, чем в Восточной Сибири. Широтная изменчивость затрат тепла на турбулентный обмен за год на европейской территории составля​ет 35—40%, в Западной Сибири она весьма незначительная, а в Восточной Сибири и на Дальнем Востоке достигает 45% и более.
В направлении с запада на восток также прослеживается из​менчивость составляющих энергообмена, обусловленная цирку​ляцией атмосферы, облачностью, рельефом и увлажненностью поверхности. Естественно, что в наименьшей степени она харак​терна для солнечной радиации и составляет всего 3-7%. Измен​чивость затрат тепла на испарение составляет 10—25%. Максималь​ная величина ее наблюдается в Западной Сибири, минимальная — в Восточной. Изменчивость затрат тепла на турбулентный тепло​обмен в западно-восточном направлении весьма незначительная.
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Таблица 1.3
Среднеширотные значения суммарной радиации, ккал/(см2 мес) (Основы мерзлотного прогаоза..., 1974)
	Широта, градус
	МЕСЯЦЫ
	Год

	
	I
	II
	III
	IV
	V
	VI
	VII
	VIII
	IX
	X
	XI
	XII
	

	Европейская территория

	54
	2,0
	3,6
	8,5
	11,5
	14,0
	16,5
	16,0
	12,5
	8,0
	4,5
	2,0
	1,3
	100,4

	56
	1,5
	3,1
	8,0
	11,0
	14 ,2
	160
	153
	11 ,5
	7,0
	3 0
	1 8
	1, 0
	93,4

	58
	1,2
	2,8
	7,4
	11,0
	13,5
	16,0
	15,0
	11,3
	6,5
	3,0
	1,3
	0,8
	89,8

	60
	08
	7 4
	6,3
	11, 0
	13,0
	15 ,5
	14,5
	105
	5,8
	2,7
	1, 0
	0,5
	84,0

	62
	0,5
	1,8
	6,0
	10,5
	12,0
	14,5
	14,5
	9,5
	5,0
	2,0
	0,6
	0,5
	77,4

	64
	0,3
	1 6
	5,5
	10,5
	12,0
	147
	14,2
	9,5
	4,5
	2,0
	0,5
	0,4
	75,2

	66
	0,2
	1,4
	5,1
	10,0
	12,0
	14,5
	14,0
	9,0
	4,0
	1,5
	0,4
	0,3
	72,4

	68
	0,1
	1,0
	4,8
	9,5
	13,0
	14,0
	13,5
	8,0
	3,6
	1,2
	0,2
	0,0
	68,9

	Западная Сибирь

	54
	2,2
	4,0
	9,1
	11,8
	15,0
	16,8
	15,5
	12,8
	7,8
	4,0
	2,2
	1,5
	102,7

	56
	1 ,8
	3,5
	8,8
	11, 5
	14,0
	16,3
	15,0
	12,0
	7,0
	3,8
	1,8
	1,0
	96,5

	58
	1,5
	3,1
	8,0
	11,,5
	13,2
	16,0
	14,7
	11,5
	6,5
	3,0
	1,5
	0,9
	91,4

	60
	1 ,0
	2,7
	7,2
	11, 5
	12, 8
	15,8
	14,7
	11, 0
	7,0
	2, 8
	1 ,1
	0,5
	88,1

	62
	0,6
	2,0
	6,1
	11,5
	12,5
	15,8
	14,5
	10,8
	5,2
	2,7
	0,6
	0,4
	82,7

	64
	0,5
	1, 8
	5,9
	11, 3
	12,8
	15,5
	14,5
	10,5
	4,7
	2,5
	0,5
	0,4
	80,9

	66
	0,2
	1,5
	5,5
	10,5
	13,0
	15,,3
	14,5
	10,2
	4,0
	2,1
	0,4
	0,з
	77,5

	68
	0,1
	1,2
	5,0
	10,8
	13,8
	14,5
	14,0
	9,5
	3,7
	1,8
	0,3
	0,0
	74,7

	Восточная Сибирь и Дальний Восток

	54
	2,2
	4,2
	9,0
	11,0
	14,0
	15,5
	15,0
	12,0
	8,0
	5,0
	2,5
	1,8
	100,2

	56
	1,8
	3,8
	8,2
	11,0
	14,0
	15,5
	14,8
	11,3
	7,5
	4,0
	2,0
	1,5
	95,4

	58
	1, 5
	3, 1
	7,8
	11, S
	14,0
	15,5
	14,8
	11, 0
	7,0
	3,2
	1,7
	0,9
	92,0

	60
	1 ,0
	2,8
	7,2
	11,5
	14,0
	15,0
	14,0
	11, 0
	6,5
	3,2
	1, 5
	0,5
	88,2

	62
	0,6
	2,2
	6,8
	11,3
	14,0
	15,0
	14,0
	10,5
	6,0
	3,0
	1,0
	0,4
	84,8

	64
	0,5
	2,0
	6,1
	11,0
	14,5
	15,0
	14,0
	10,4
	5,5
	2,8
	1,0
	0,4
	83,2

	66
	0,2
	1,5
	5,8
	11,5
	14,5
	15,0
	14,0
	10,2
	4,2
	2,4
	0,5
	0,3
	80,1

	68
	0,1
	1,3
	5,3
	11,5
	11,5
	15,0
	14,0
	9,0
	4,0
	2,0
	0,3
	0,0
	74,0
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Таблица 1.4
Среднеширошые суммы радиационного баланса, ккал/(см2 мес), на территории России (Основы мерзлотного прогноза..., 1974)
	Широта, градус
	МЕСЯЦЫ
	Год

	
	I
	II
	III
	IV
	V
	VI
	VII
	VIII
	IX
	X
	XI
	XII
	

	52
	-0,5
	-0,2
	1,6
	5,1
	7,6
	8,7
	8,3
	6,4
	3,8
	1,1
	-0,4
	-0,7
	40,8

	54
	-0,6
	-0 3
	1 ,2
	4,7
	7 5
	85
	8,2
	6, 1
	3,4
	0,8
	-0,5
	-0 8
	38 ,2

	56
	-0,6
	-0,4
	0,7
	4,3
	7,4
	8,4
	8,0
	5,8
	3,0
	0,5
	-0,6
	-0,8
	35,7

	58
	-0,7
	-0,5
	0,2
	3,7
	11,
	8,3
	7, 9
	5,6
	2,2
	0,3
	-0,6
	-0,8
	33,3

	60
	-0,8
	-0,6
	-0,2
	3,2
	6.9
	8,3
	7,8
	5,4
	2,4
	0,1
	-0,7
	-0,8
	31,0

	62
	-0,8
	-0,6
	-0,4
	2,2
	6,5
	8,2
	7,8
	5,3
	2,1
	0,1
	-0,7
	-0,9
	28,8

	64
	-0,7
	-0,6
	-0,4
	1, 3
	6,0
	8,2
	7,7
	5, 1
	1, 9
	-0,2
	-0,8
	-1,0
	26,5

	66
	-0,7
	-0,6
	-0,4
	0,6
	5,5
	8,2
	7,7
	4,9
	1, 6
	-0,4
	-0,9
	-1,0
	24,5

	68
	-0,7
	-0,6
	-0,4
	0 ,1
	5,0
	8,3
	7,6
	4,5
	1,3
	-0,7
	-0,7
	-1,0
	22,7


Для всех составляющих энергообмена характерна большая се​зонная изменчивость. Так, поглощаемая солнечная радиация в течение года изменяется в 10—20 раз, затраты тепла на испаре​ние — в 60—100 раз, на турбулентный теплообмен — в 2-3 раза. Противоизлучение атмосферы (Iат), по расчетам В.Н. Брыксина, в течение года изменяется примерно в 1,5—2 раза. Относительно небольшие сезонные колебания Р и Iат, очевидно, обусловлены движениями воздушных масс.
Приведенные в табл. 1.3—1.6 среднеширотные показатели из​менчивости составляющих радиационно-теплового баланса и их соотношения могут быть существенно иными на конкретных уча​стках в зависимости от сезонных особенностей стратификации атмосферы, ее влажности, облачности, от микроклиматических условий (связанных с альбедо, рельефом, ориентацией склонов относительно стран света и др.)? от естественных покровов, сте​пени увлажненности поверхности, состава и влажности подсти​лающих почв и пород.
В соответствии со спецификой физических процессов связь со​ставляющих энергообмена с температурой земной поверхности на границе с атмосферой различна. Так, эффективное излучение является функцией температуры в четвертой степени и выражает​ся следующим уравнением (Будыко, 1971):
[image: image12.jpg]I~ Iy = Ly = 08T%(0,4 - 0,06 e )(1 ~ cn?) + 408 T(Ty— T), (1.2)
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противоизлучение атмосферы, эффективное излучение при дейст-
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	Распределение суммарного испарения (
	Е, мм)
	и затрат тепла
	Таблица 1.5 на испарение (LE, ккал/(см2 •
	год)) (Основы
	мерзлотного прогноза...
	, 1974)

	Лес
	Широта,
	Е
	Год
	LE

	
	
	
	
	
	
	
	МЕС
	яцы
	
	
	
	
	
	

	
	градус
	I
	II
	III
	IV
	V
	VI
	VII
	VIII
	IX
	X
	XI
	XII
	
	

	
	
	
	
	Европейская тер
	риторя
	 России
	
	
	
	
	

	Хвойный
	68
	0
	1,3
	5,2
	15,7
	44,5
	65,5
	57,6
	39,3
	21
	10,5
	1,3
	0
	262
	15,7

	
	66
	0
	1,5
	6
	17,9
	50,7
	74,5
	65,5
	44,7
	23,8
	11,9
	1,5
	0
	298
	17,9

	
	64
	0
	1,9
	7,9
	22,6
	63,9
	94
	82,7
	56,4
	30,1
	15,0
	1,9
	0
	376
	22,6

	
	62
	0
	2,2
	8,8
	26,4
	75
	119
	96,8
	66
	35,2
	17,6
	2,2
	0
	440
	26,4

	
	60
	0
	2,4
	9,7
	29,2
	83
	122
	107
	73
	39
	19
	2
	0
	486
	29,2

	
	58
	0
	2,5
	10
	30
	85
	125
	110
	75
	40
	20
	2,5
	0
	500
	30,0

	Смешанный
	56
	2,5
	5
	15
	44
	89
	99
	89
	64
	44
	25
	15
	2,5
	494
	29,6

	и лиственный
	54
	2,4
	5
	14
	44
	87
	97
	87
	63
	44
	24
	15
	2
	484
	29,0

	
	52
	2,3
	5
	14
	42
	84
	93
	84
	60
	42
	23
	14
	2
	464
	27,8

	
	
	
	
	
	Западная
	Сибирь
	
	
	
	
	
	

	Хвойный
	68
	0
	3
	15
	48
	75
	72
	51
	27
	9
	0
	0
	0
	300
	18,0

	
	66
	0
	0
	4
	18
	58
	20
	86
	61
	32
	11
	0
	0
	360
	21,6

	
	64
	0
	0
	4
	21
	67
	105
	101  
	71
	38
	13
	0
	0
	420
	25,2

	
	62
	0
	0
	4
	23
	72
	111
	108
	77
	40
	14
	0
	0
	450
	27,0

	
	60
	0
	0
	5
	24
	75
	118
	113
	80
	42
	14
	0
	0
	470
	28,2

	
	58
	0
	0
	5
	25
	78
	123
	118
	83
	45
	15
	0
	0
	420
	25,2

	Лиственный
	56
	0
	   5
	10
	28
	85
	108
	94
	70
	42
	23
	5
	0
	470
	28,2

	Лесостепь
	54
	0
	4
	9
	26
	69
	101
	88
	66
	40
	22
	4
	0
	440
	26,4

	
	
	
	
	Восточная
	Сибирь
	и Дальний Восток
	
	
	
	
	

	Северотаежный
	66
	0
	0
	2
	8
	29
	85
	74
	48
	16
	3
	0
	0
	265
	15,9

	
	64
	0
	0
	3
	9
	31
	91
	80
	51
	17
	3
	0
	0
	285
	17,1

	
	62
	0
	0
	3
	10
	33
	98
	85
	55
	19
	3
	0
	0
	305
	18,3

	
	60
	0
	0
	3
	10
	35
	102
	90
	58
	19
	3
	0
	0
	320
	19,2

	Средний
	58
	0
	2
	6
	19
	51
	77
	74
	54
	26
	10
	2
	0
	320
	19,2

	и южный таежный
	56
	0
	2
	6
	19
	49
	74
	71
	52
	25
	9
	2
	0
	309
	18,5

	
	54
	0
	2
	6
	19
	49
	74
	71
	52
	25
	9
	2
	0
	310
	18,6
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Таблица 1,6
Распределение среднеширотных значений турбулентного теплообмена (Основы мерзлотного прогноза..., 1974)
	Регионы
	Широта, гра,чус
	МЕСЯЦЫ
	Год

	
	
	I
	II
	III
	IV
	V
	VI
	VII
	VIII
	IX
	X
	XI
	XII
	

	Европейская территория
	68
	0
	0
	0
	0
	0
	2
	2
	1
	1
	0
	0
	0
	6

	
	66
	0
	0
	0
	0
	0
	2
	2
	1
	1
	0
	0
	0
	6

	
	64
	0
	0
	0
	0
	1
	2
	2
	1
	1
	0
	0
	0
	7

	
	62
	0
	0
	0
	0
	1
	2
	2
	1
	1
	1
	0
	0
	8

	
	60
	0
	0
	0
	0
	1
	1
	2
	1
	1
	1
	0
	0
	7

	
	58
	0
	0
	0
	0
	1
	1
	3
	1
	1
	1
	0
	0
	8

	
	56
	0
	0
	0
	0
	1
	2
	3
	2
	1
	1
	0
	0
	10

	
	54
	0
	0
	0
	1
	1
	3
	3
	3
	2
	1
	0
	0
	14

	
	52
	0
	0
	0
	1
	2
	4
	4
	3
	2
	1
	0
	0
	17

	Западная Сибирь
	68
	0
	0
	0
	0
	0
	2
	2
	2
	1
	0
	0
	0
	7

	
	66
	0
	0
	0
	0
	0
	2
	2
	1
	1
	0
	0
	0
	6

	
	64
	0
	0
	0
	0
	i
	2
	1
	1
	1
	0
	0
	0
	6

	
	62
	0
	0
	0
	0
	1
	2
	1
	1
	1
	1
	0
	0
	7

	
	60
	0
	0
	0
	0
	1
	1
	1
	1
	1
	1
	0
	0
	6

	
	58
	0
	0
	0
	0
	1
	i
	2
	1
	1
	1
	0
	0
	7

	
	56
	0
	0
	0
	1
	2
	2
	3
	2
	1
	1
	0
	0
	12

	
	54
	0
	0
	0
	1
	2
	3
	3
	2
	1
	1
	0
	0
	12

	
	52
	0
	0
	0
	2
	2
	4
	4
	3
	2
	1
	0
	0
	18

	Восточная Сибирь и Дальний Восток
	68
	0
	0
	0
	0
	0
	2
	2
	1
	1
	0
	0
	0
	6

	
	66
	0
	0
	0
	0
	0
	2
	1
	1
	1
	0
	0
	0
	5

	
	64
	0
	0
	0
	1
	1
	2
	1
	1
	1
	0
	0
	0
	7

	
	62
	0
	0
	1
	1
	1
	2
	1
	1
	1
	1
	0
	0
	9

	
	60
	0
	0
	1
	1
	2
	2
	2
	1
	1
	1
	0
	0
	11

	
	58
	0
	0
	1
	1
	2
	2
	2
	1
	1
	1
	0
	0
	11

	
	56
	0
	0
	1
	1
	2
	2
	2
	2
	1
	1
	0
	0
	12

	
	54
	0
	0
	1
	1
	2
	2
	2
	2
	1
	1
	0
	0
	12

	
	52
	0
	0
	1
	1
	2
	2
	2
	2
	1
	1
	0
	0
	12


вительных условиях облачности; Т — абсолютная температура воздуха; То — абсолютная температура земной поверхности; е — абсолютная влажность воздуха; п — облачность в долях единицы; с = 0,7—0,82 (на широтах 40—75°) — коэффициент облачности,
[image: image14.jpg]TIOKa3bIBAIOIIMM, KaKasl HOJA JUIMHHOBOJIHOBOTO M3JIy4CHHUS IOTJIO-
Taercsi o6MauHbIM MOKpoBoM; § = 0,85—0,95 — manyuarenbHast Cro-
cobHOCTb 3eMHOM ToBepxHocTH; o = 0,82-1071% — nocrosmmas Cre-
dana-Borbimana.
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Исследуя зависимости среднегодовой температуры земной по​верхности от эффективного излучения, В.А. Кудрявцев (1979) пришел к выводу, что увеличение континентальное™ климата (соответствующее уменьшению противоизлучения атмосферы) приводит к понижению среднегодовой температуры (t0). Разность t0 при одинаковом количестве поглощенной солнечной радиации может достигать 6-8° и более за счет повышения континенталь​ности от морского до резко континентального климата. Возможно сейчас следует говорить о том, что противоизлучение атмосферы является источником, поддерживающим некоторый средний уро​вень температуры приземного слоя воздуха, вокруг которого про​исходят колебания температуры на дневной поверхности в соот​ветствии с поглощаемой коротковолновой радиацией, эффектив​ным излучением, затратами тепла на испарение, турбулентный теплообмен и теплообороты.
Величину затрат тепла на испарение (LE) с земной поверхно​сти некоторые климатологи (Будыко, 1956) предлагают опреде​лять решением уравнения турбулентной диффузии, при котором поток испаряющейся влаги находится следующим образом:
[image: image15.jpg]E=pDylen—em), (1.3)
Dy = {<*/I0(29/ 20)}-ety/In[ (21 + 20)/24]}, (1.4)

IJie p — IIOTHOCTh BO3AYXA; € — YNPYTOCTh BOASHOIO Mapa y 3eMHOM
ITOBEPXHOCTH; €,, — YHPYTOCTh BOASHOTO 11apa, OnpeesiemMas o6bri-
HO Ha BbicoTe 2 M; 2; = | M; 2, =2 M; 2; — MapaMeTp MIePOXOBATOCTH;
k — nocrosiHHas Kapmana (x ~ 0,38); #; — cKOpoCTh BETpa Ha BhICOTE
1 m. IlapameTp LIEPOXOBATOCTH 2, IPEACTABISIET COGOM BBICOTY Haj




земной поверхностью, на которой гасится кинетическая энергия
воздушного потока и средняя скорость ветра становится равной
нулю. Приводимые ниже значения z0 (см) для разных поверхнос​
тей взяты из в работы А.В. Павлова (1984):
гладкая поверхность уплотненного снега
или льда
0,001-0,01
снежный покров с редким кустарником
0,01—1
луг с невысоким травостоем
0,1—1
оголенная почва, паровое поле
0,5—2
мохово-лишайниковая тундра, сухая степь,
скошенное поле
1—2
луг с высоким травостоем
1—10
водная поверхность озер и водоемов
0,01—3
кустарник
10—30
лес
до 500
25
Упругость пара у поверхности, подстилаемой почвами или грун​тами с влажностью не ниже 2/3 максимальной влагоемкости, может быть определена из уравнения (Павлов, 1975)
[image: image16.jpg]=€ P35 s




17*„
(1.5)
где eQ — упругость насыщенного пара при 0°С (ео = 6,1 мб); tu — температура поверхности, °С.
Из приведенных уравнений видно, что зависимость испарения от температуры земной поверхности опосредована через зависи​мость удельной влажности (упругости пара) от температуры.
По данным А.Р. Константинова (1968), зависимость испарения от температуры поверхности близка к логарифмической (рис. 1.6). Эмпирическая зависимость испаряемости Ео (Ео — максимально возможное испарение при данных метеоусловиях и при достаточ​ном увлажнении поверхности) от среднелетней температуры воз​духа вблизи дневной поверхности (t) Л. Тюрком (1958) представ​лена в следующем виде:
[image: image17.jpg]Ey =300+ 25¢+ 0,053, Mm.




Величина испарения в реальных условиях затем определяется из уравнения
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Рис. 1.6. Номограмма для вычисления среднегодового многолетнего испарения по среднегодовой температуре поверхности (/п) и влажности (е) воздуха
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Расчетная формула турбулентного потока тепла за сутки, полу​ченная А.Р. Константиновым (1968) и отражающая зависимость потока от температуры поверхности, имеет вид
[image: image20.jpg]P=auy, (1+b(ty - 1)/ (up:)*)(to = 1), Kan/(em? - cyr), .7

TAE Uy, — CPE/HSS 33 MECAL CKOPOCTh BETPA HA BBICOTE 2 M, M/C; fyy,
fy — COOTBETCTBEHHO CPEIHEMeCSIHasi TeMIISPATYpPa BO3NYXa Ha Bbi-
cote 2M ¥ Ha JHEBHO# MoBepxHocTH, *C; koadduuueHTs! a u b npu-
HUMAIOTCS Cleaylommmiu: 1) st mepuona co cxerom: a=4,0; b=0,1;
2) wist nepuona 6e3 cxera: a = 6,0, 0,9. Cymma P 3a mecsix mojyya-





ется умножением суточной величины на число календарных дней в месяце.
Наиболее часто в геокриологических исследованиях использу​ется простая зависимость
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но среднемесячная температура поверхности и воздуха, °С. Вели​чина а может быть определена с помощью эмпирического уравне​ния типа, предложенного А.В. Павловым (1975, 1979)
[image: image22.jpg]o= (u)"2 (7 +3,6A1/(u)?), (1.9)

e 4, — CKOpOCTh BeTpa Ha BhicoTe 1 M, M/C; Af — Pa3HOCTb TeMITe-
paTtyp TIOBEPXHOCTH 3eMJM M Bo3ayxa, °C.




Сумма теплопотоков в почву за полупериод нагревания или охлаждения (В) в зависимости от температуры поверхности, из​меняющейся по гармоническому закону, может быть определена по B.Ai Кудрявцеву (1967) в общем виде следующим образом (бо​лее подробно см. гл. 2):
[image: image23.jpg]B=E(ndg,C+ Op) +1; 2’“ﬂTC, (1.10)

e Ay, — cpemHss (pusnveckas) aMIUIMTYAA TOXOBBIX KoJleGaHuit
Temiiepatypsl B cioe &, °C; f, — cpefHerosoBas TeMIieparypa Ha 1o-
nowe ciosi &, °C; & — MOIHOCTh CE30HHOTAION0 HJIM CE30HHOMEP3-
JIOFO CJIOSI I0YB ¥ FOPHBIX TOpoX, M; T — mepuos, paBHbIA 1 romy, 4;
C — o6beMHas! TEIIOEMKOCTb TouB ¥ mopox, [Ix/(M*K); Oy — Ten-
jora (a3oBoro mepexona BOALI B MOYBaxX M IMOPOJAAX, be/b





коэффициент теплопроводности почв и пород, Вт/(мК); п ~~ ко-
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Годовыми теплооборотами в уравнении радиационно-теплово-го баланса поверхности часто пренебрегают из-за их сравнитель​но небольшой величины по сравнению с другими составляющи​ми. Это справедливо для уравнения годового баланса, так как ба​ланс тегоюоборотов в почве и горных породах за год действительно представляет величину небольшую и часто близкую к нулю. В лет​ний полупериод сумма теплопотоков в почву также сравнительно невелика по отношению к другим составляющим баланса. Однако в зимний полупериод складывается несколько иная картина (Га-рагуля, 1967). При резком сокращении солнечной радиации, по​ступающей к поверхности зимой (чему способствует выпадение снега), при незначительных затратах тепла на испарение (см. табл. 1.5), которые часто компенсируются турбулентным обме-
температуру поверхности, являются противоизлучение атмосфе​ры, адвекция теплых воздушных масс и теплопотоки из подсти​лающих пород. Основным энергетическим процессом на поверх​ности является лучистый теплообмен в длинноволновом спектре, Некоторое повышение температуры поверхности под влиянием годового теплооборота по существу мгновенно «используется»
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зимнего энергообмена, возможно, приводят к тому, что величи​на эффективного излучения за вычетом поглощенной солнечной радиации, т.е. величина отрицательного радиационного баланса за зиму, близка к величине отрицательной части годового тепло-оборота (табл. 1.7). В связи с этим можно предположить, что по​нижение температуры дневной поверхности ниже 0°С и сезонное промерзание горных пород происходят при отрицательном ради-
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подтверждается картами радиационного баланса, составленными М.И. Будыко (1956). Например, на карте радиационного баланса для декабря (по Северному полушарию) четко прослеживается южная граница распространения сезонного промерзания пород по нулевой изолинии. Изолинии отрицательных значений (месяч​ных сумм) радиационного баланса отражают широтный характер глубины сезонного промерзания и среднегодовой температуры пород.
Из-за сложности и многофакторности процессов лучистого и теплового обмена на земной поверхности все климатологические методы расчета являются по существу эмпирическими. В настоя​щее время существует большое количество уравнений, предлага​емых различными авторами для решения разнообразных задач,
28
Таблица 1.7
Суммы отрицательных значений радиационного баланса за холодный полупериод
(по данным метеостанций) и отрицательные годовые теплообороты, рассчитанные
по формуле (1.10) (Достовалов, Кудрявцев, 1967)
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	Ленинград
	1953-1959
	20000
	17000

	Москва
	1958-1964
	25760
	26000

	Северо-Енисейский р-он
	многолетний
	40900
	41300

	г. Алдан
	многолетний
	33000
	37800

	Пос. Перевоз (Бодайбинский р-он)
	1957-1962
	43000
	48000

	Витим
	многолетний
	32000
	39000

	Исить
	многолетний
	40000
	42000

	Якутск
	1957-1963
	32600
	39500

	Чита
	1958-1959
	35000
	41000


связанных с необходимостью изучения радиационно-теплового баланса (Бойчук, 1971; Брыксин, 1981, 1989; Будыко, 1971; Гав-рилова, 1978; Гарагуля, 1967; Гарагуля, Достовалов, Кудрявцев, 1966; Достовалов, Кудрявцев, 1967; Кондратьев, 1965, 1980; Кон​стантинов, 1968; Павлов, 1975, 1979; Тюрк, 1958; и др.). Из при​веденных здесь уравнений видно, что каждая из составляющих баланса оказывает свое влияние на температурный режим повер​хности. Считается очевидным, что, чем больше количество по-
[image: image28.jpg][JIOLIAEMOM B TeyeHUe rofa conreyHoi panguaunu (Qor,), TEM Bblle
CPEIIHEro/(0Basi TeMIIepaTypa TIOBEPXHOCTH ¥ MOJCTIIAIOMMX TOPHBIX
1opojt (tcp) 1 HaoGopot. Eciin 6bi cylecTBOBaNa TaKas ONHO3HAYHAs
CBSI3b, TO, OYEBMIHO, MOXHO GBUTO ObI YCTAHOBUTH KPUTHYECKOE 3Ha-
yeHne Oy oy, MPH KOTOPOM JIOJDKHBI BOSHUKATh WM MCYE3aTh MHOTO-
JleTHEMep3Jible TropHble noposl. Hekoropste asropst (IIseros, 1959;
Hekpacos, 1976) mbrtanuce yBA3aTh ycJoBUsi 06pa3oBaHMsi MHOTO-
JIETHEMEP3JTBIX TOJII C PAMALMOHHBIM 6anancoM (R= Qo — Ly, THE
Ly — obdexTHBHOE M3NyYeHUe MOBEPXHOCTH) M HAWTH KpUTHYec-
KOe 3HaueHue R, KOTOPOE COOTBETCTBOBAJIO ObI I0XHOM IpaHUIE pac-





пространения многолетнемерзлых пород. При этом исходили из того, что поскольку термодинамическое равновесие лучистого обмена наступает практически мгновенно, то характер измене​ния эффективного излучения и радиационного баланса соответ​ствуют характеру изменения поглощенной радиации (т.е. наблю-
29
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нозначно повышаться температура поверхности. Однако в дей​ствительности нередко наблюдается обратная зависимость, что свидетельствует о более сложной взаимосвязи составляющих ра~ диационно-теплового баланса и температуры подстилающей по​верхности. Последнее В.А. Кудрявцев пояснял следующим обра​зом. На рис. 1.7 приведена схема изменения структуры радиаци-онно-теплового баланса и величина радиационного баланса при уменьшении затрат тепла на испарение и конденсацию влаги на земной поверхности, а также соответствующего изменения тем​пературы подстилающих пород. На схеме показаны два случая, в
[image: image30.jpg]KOTOPBIX Oy, OMMHAKOBASA. TOr/Ia MPH CUIIBHOM YMEHBIIEHNM HCa-
peHust (BTOpO# CiTyuait) JO/DKHBI MOBBILIATECS TEMIIEPATypa TTOBEPX-
HOCTH M YBEJIMYMBATHCS KAk 3((EeKTUBHOE HU3NydeHHe (Iw), Tak ¥
3aTpaThl TeIUTa Ha TYPOYIEHTHBLA TeUI006MeEH (P). L, yBerauBaeTCs
TIPOTOPUMOHANLHO 74, a P — TeMmepatype B nepsoit crenexu. ITosto-
My OJIS YBEJIMYCHHS MEPBOTO 3HAYMTENbHO GONbIIE JOMH BTOPOTO.
Tlpu oTOM B CIydae HEM3MEHHOM Qo CYMMA MPHMPAIICHUI YKa3aH-




ных двух величин будет равна величине сокращения радиацион​ного баланса. Таким образом, во втором случае повышение тем​пературы поверхности происходит одновременно с уменьшением
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Рис. 1.7. Составляющие радиационно-теплового баланса (/) и их изменения при уменьшении затрат тепла на испарение (//)
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радиационного баланса. Нетрудно показать и обратное, когда уве​личение затрат тепла на испарение при неизменной Qпогл приво​дит к увеличению радиационного баланса и понижению темпера​туры поверхности.
Анализируя связь эффективного излучения с температурой по​верхности, следует отметить, что она не имеет физической осно​вы, так как эффективное излучение представляет собой баланс длинноволновой радиации, т.е. разницу между излучением по​верхности и противоизлучением атмосферы. Поэтому эффектив​ное излучение может быть одинаковым при разной температуре излучающей поверхности. Очевидным можно считать только тот факт, что при прочих равных условиях и значениях tэф температу​ра земной поверхности будет тем выше, чем больше tат, и наобо​рот. Все сказанное свидетельствует о том, что установить зависи​мость температурного режима земной поверхности от процессов радиационного и теплового обмена с атмосферой можно только путем сопряженного решения задачи, когда учитываются все со​ставляющие энергообмена и их соотношение в рамках балансово​го уравнения. Кроме того, В.А. Кудрявцев пришел к выводу о том, что при определении закономерностей формирования темпера​турного режима пород не следует оперировать годовыми или по​лугодовыми суммами составляющих радиационно-теплового ба​ланса, а анализ необходимо вести по их экстремальным значени​ям. Учитывая сказанное, он предложил следующее уравнение связи температуры дневной поверхности и составляющих энергообмена (Гарагуля, Достовалов, Кудрявцев, 1966):
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где индекс «л» означает экстремальные декадные значения вели​чин в летний полупериод, а индекс «з» — в зимний; коэффици​ент 0,7 учитывает сдвижку экстремальных значений В относитель​но остальных членов радиационно-тешювого баланса (рис. 1.8) на 1,5 месяца (1/8 периода); t0 — среднегодовая температура днев​ной поверхности, °К. Здесь t0 рассчитывается как среднеарифме-
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Рис. 1.8. Схема сезонных изменений расходных составляющих радиационно-теплового баланса земной поверхности
ланса. В отсутствие наземных покровов (снега, растительности, воды) иных тепловых процессов в почвах и горных породах, кроме кондуктивного теплообмена, а также при равенстве тепло-физических свойств пород в мерзлом и талом состоянии суще​ствование многолетнемерзлых пород очевидно обеспечивается при
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и конденсации влаги в горных породах.
Позднее П.Н. Луговой (1971) на основе взаимозависимости эффективного излучения и теплового потока в почву, установ​ленной Д. Брентом в 1938 г., также получил уравнение для расче​та среднегодовой температуры земной поверхности, которое ис​пользовал для анализа причин пространственно-временного раз​вития геокриосферы. О сложной зависимости температуры земной поверхности от величины составляющих радиационно-теплового баланса и его структуры свидетельствует фактический материал многолетних наблюдений на метеостанциях, а также специальные режимные наблюдения, выполненные геокриологами (В.Т. Ба-лобаев, П.Н. Луговой, А.В. Павлов, Б.А. Оловин, М.К. Гаврило-ва, В.В. Бойчук, Г.З. Перлыдтейн, НА. Шполянская, В.Н. Брык-
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син и др.). На основе полученных материалов указанными автора-^ ми были предложены уравнения связи t0 и составляющих энерго-: обмена. Так, Г.З. Перльштейном и ПФ. Стафеевым (1971) было предложено уравнение баланса энергии, в котором излучение зем-ной поверхности, турбулентный теплообмен и теплообороты в^ почве представлены как функции температуры:
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t
Несмотря на имеющийся фактический материал, до сих пор закономерности формирования и изменчивости температуры днев​ной поверхности (одной из основных геокриологических характе​ристик) изучены недостаточно, что, как уже отмечалось, обус​ловлено чрезвычайной сложностью, многофакторностью и взаи​мозависимостью процессов лучистого и теплового обмена, которые
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ти. Практически все существующие зависимости t0 от радиацион- но-тепловых процессов получены путем определения одной или i нескольких составляющих энергообмена, выраженных функцио​нальной зависимостью от t0, из балансового уравнения. Наиболее простая и часто употребляемая (Брыксин, 1989; Лукьянов, Го​ловко, 1957; Основы мерзлотного прогноза..., 1974; Павлов, Оло​вин, 1974; Павлов, 1975, 1979) зависимость находится из уравне​ния баланса, решаемого относительно величины турбулентного
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Для изучения пространственно-временной изменчивости гео​криологических условий В.Н. Брыксиным был предложен подход к определению среднегодовой температуры земной поверхности на основе составления уравнений энергетического баланса для летнего и зимнего периодов, в которых все составляющие, за ис​ключением солнечной радиации и противоизлучения атмосфе​ры, представлены функциями средней за сезон температуры (Брыксин, 1981, 1989).
При решении тепломелиоративных задач, связанных с разра- | боткой россыпных полезных ископаемых в криолитозоне (Пав​лов, Оловин, 1974; Павлов, 1975, 1979; Техника и технология подготовки многолетнемерзлых пород к выемке, 1978) использо​валось уравнение радиационно -теплового баланса для расчета тем-  I
3 -ИЗО
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при отсутствии растительного покрова. В работе А.В. Павлова и БА. Оловина (1974) приводится следующее уравнение:
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Аналогичный подход предложен в работе «Техника и техноло​гия подготовки многолетнемерзлых пород к выемке» (1978).
Как видим на примерах приведенных уравнений, для того что​бы определить зависимость температуры земной поверхности на границе с атмосферой от энергообмена, необходимы натурные климатические и актинометрические наблюдения на опорных уча​стках исследуемых территорий. Трудоемкость этих наблюдений обусловила разработку эмпирических методов расчета составляю​щих радиационно-теплового баланса и методов экстраполяции данных на ландшафты, отличающиеся микроклиматическими ус​ловиями от опорных участков. Некоторые аспекты этой проблемы будут рассмотрены ниже.
1.2. Формирование температурного режима дневной поверхности
Выше было показано, что температурный режим дневной по​верхности находится в сложной зависимости от одновременно протекающих процессов радиационного и теплового обмена зем​ной поверхности с атмосферой, что отражается в уравнении
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находится в пределах 0,2-~0,5°С, а локально 1-1,5°С. Наибольших значений 1,5—2°С она достигает в резко континентальных засуш​ливых областях (рис. 1.9). Величины того же порядка получены А.В. Павловым, Е.И. Несмеловой, Л.Н. Максимовой, B.C. Мелен-тьевым, В.Н. Брыксиным и другими для различных регионов кри-олитозоны. Было установлено, что при относительно небольшой
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Рис. 1.9. Среднегодовая величина радиационной поправки в криолитозоне
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ния, угла наклона и экспозиции склонов, от альбедо поверхнос​ти и характера растительного покрова, от адвекции воздуха, сте​пени увлажнения почв и подстилающих пород. Выше рассматри​валась широтная зональность составляющих энергообмена, поэтому здесь рассмотрим влияние на них ландшафтных условий,
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ления солнечной радиации на местности является рельеф, так как он определяет освещенность поверхности, степень закрытос​ти горизонта, угол наклона солнечных лучей, что сказывается на количестве прямой солнечной радиации, поступающей на еди​ницу площади. Из табл. 1.8, составленной А.Ф. Захаровой (1958), видно, что в летнее время склоны северной экспозиции в уме​ренных широтах получают на 5% (при крутизне 10°) и на 40% (при крутизне 40°) прямой радиации (Qпр) меньше, чем гори​зонтальные поверхности. В высоких широтах уменьшение Qnp на склонах крутизной 40° достигает 52%. Южные склоны в умерен​ных широтах (50—60°с.ш.) получают Qnp больше, чем на горизон​тальную поверхность, если их крутизна превышает 20°. При этом увеличение Qпр составляет 2—6% при наклоне поверхности 20° и 8% при наклоне 30—40°. В более высоких широтах (70° с.ш.) юж​ные склоны получают Qnp больше на 10% даже при крутизне 10°. Максимальное же увеличение Qnp на 30-40% приходится на скло​ны крутизной более 30°.
При низком солнцестоянии ранней весной и осенью контрас​ты в прямой радиации, поступающей на склоны северной и юж​ной экспозиций, максимальны и пропорциональны их крутизне. Наиболее значимы они в высоких широтах, где увеличение Qпр на южных склонах может достигать 840-5400%. Только благодаря небольшой продолжительности светового дня и большому альбе​до поверхности эти контрасты не приводят к столь же существен​ному различию температуры дневной поверхности. В зимнее вре​мя на северные склоны прямая радиация не поступает вообще. В табл. 1.9 приведены сравнительные данные, характеризующие изменения Qnp на склонах относительно горизонтальной поверх​ности. Если сравнивать между собой склоны северной и южной экспозиций, то контраст в поступающей прямой радиации еще более существен.
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Таблица L8 Дневные суммы прямой радиации на склонах различной экспозиции —
(по А.Ф.Захаровой, 1958)
Крутизна, градус 40
30
20
10
10
20
30
40
40
30
20
10
10
20
30
40
40
30
20
10
10
20
30
40
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0
0
1
37
152
210
264
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0
0
0
5
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15/11
0
0
20
61
138
170
200
214
0
0
0
37
156
208
264
324
О
О
О
О
280
450
700
860
15/Ш
0
20
48
75
122
140
153
162
0
0
27
64
136
164
188
200
О
О
2
42
150
210
250
300
15/IV
31
50
70
85
112
118
121
124
14
36
60
80
115
129
136
140
16
21
46
74
120
150
150
160
15/V
54
70
82
90
100
104
106
107
42
60
76
89
104
108
113
114
41
59
75
90
ПО
120
130
140
15/VI
61
77
87
94
102
102
99
93
55
69
81
91
101
104
103
100
52
80
90
96
103
106
108
107
15/VII
58
74
85
92
95
100
102
104
51
66
79
90
100
106
108
108
48
73
85
94
ПО
120
130
140
15/VIII
42
59
76
89
108
111
114
114
30
49
69
86
ПО
120
122
124
29
39
63
84
120
120
140
150
15/IX
10
34
58
79
116
130
137
143
1
14
45
73
124
142
160
172
4
4
18
60
140
180
200
210
15/Х
0
3
34
69
131
156
180
194
0
0
5
52
150
190
224
256
О
О
О
17
200
320
400
460
15/XI
0
0
4
47
148
193
242
270
0
0
0
14
202
252
344
480
О
О
О
О
840
3100
4330
5400
15/XII
О
О
О
30
155
219
278
320
0
0
0
0
295
480
636
800
О
О
О
О
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Таблица 1.9
Отношение суточных сумм радиационного баланса на склонах северной и южной
экспозиций крутизной 10 и 20° к суммам на горизонтальной поверхности
на 15 число месяца (Микроклимат СССР, 1969)
	
	Северная экспоз
	иция
	
	
	
	
	

	56
	0,72
	0,86
	0,88
	0,88
	0,79
	0,58
	0,85
	0,92
	0,94
	0,92
	0,90
	0,78

	58
	0,70
	0,85
	0,88
	0,87
	0,78
	0,57
	0,84
	0,92
	0,93
	0,92
	0,89
	0,77

	60
	0,69
	0,85
	0,87
	0,86
	0,77
	0,55
	0,83
	0,91
	0,94
	0,91
	0,89
	0,75

	62
	0,68
	0,84
	0,86
	0,86
	0,76
	0,53
	0,82
	0,91
	0,94
	0,91
	0,89
	0,72

	64
	0,67
	0,84
	0,86
	0,85
	0,74
	0,52
	0,82
	0,91
	0,94
	0,92
	0,88
	0,70

	66
	0,65
	0,83
	0,85
	0,84
	0,73
	0,50
	0,81
	0,90
	0,95
	0,92
	0,87
	0,68

	68
	0,64
	0,83
	0,84
	0,83
	0,72
	0,48
	0,80
	0,90
	0,96
	0,94
	0,87
	0,65

	Южная экспозиция

	56
	1,26
	1,11
	1,06
	1,08
	1,17
	1,40
	1,1З
	1,06
	1,03
	1,04
	1,10
	1,20

	58
	1,27
	1,11
	1,06
	1,09
	1,17
	1,41
	1,14
	1,06
	1,03
	1,04
	1,10
	1,21

	60
	1,28
	1,12
	1,07
	1,09
	1,18
	1,42
	1,14
	1,07
	1,03
	1,04
	1,11
	1,21

	62
	1,30
	1,12
	1,07
	1,10
	1,19
	1,43
	1,15
	1,07
	1,04
	1,05
	1,11
	1,22

	64
	1,31
	1,13
	1,08
	1,10
	1Д9
	1,44
	1,16
	1,07
	1,04
	1,05
	1,12
	1,22

	66
	1,33
	1,13
	1,08
	1,11
	1,20
	1,45
	1,16
	1,08
	1,04
	1,05
	1,12
	1,23

	68
	1,34
	1,14
	1,09
	1,11
	1,21
	1,46
	1,17
	1,08
	1,04
	1,06
	1,13
	1,23


Наблюдаемое в целом увеличение контрастов в поступлении прямой радиации на склоны южной и северной экспозиций не сопровождается, однако, усилением контрастов в температуре дневной поверхности склонов в связи с уменьшением вообще интенсивности солнечной радиации с юга на север в результате уменьшения высоты солнцестояния. Поэтому повышение средне-летней температуры на южных склонах за счет увеличения пря​мой радиации составляет 2—6 (8)° в умеренных широтах и 1—2° в высоких.
При этом следует заметить, что указанное повышение темпе-ратуры может происходить на сухих и частично задернованных участках, так как во всех других случаях увеличение Qnp приводит к усилению испарения с поверхности, к некоторому увеличению теплопотока в почву, что существенно сдерживает повышение t0. По данным многочисленных наблюдений на задернованных, влаж​ных склонах южной экспозиции, среднелетняя температура в уме​ренных широтах превышает среднелетнюю температуру на гори​зонтальной поверхности с аналогичным растительным покровом лишь на 0,5—1 оС. Зависимость количества поступающей прямой радиации от экспозиции склонов предопределяет закономерное
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изменение радиационного баланса на склонах по отношению к горизонтальной поверхности. Данные, приведенные в табл. 1.9, показывают, что в летние месяцы на северных склонах крутизной более 20° радиационный баланс на 15—25% меньше, а на южных на 15—20% больше, чем на горизонтальной поверхности.
Интересные данные получены Е.И. Несмеловой (1974), кото​рые характеризуют уменьшение прямой радиации, поступающей в долины разной ориентации и с различной степенью закрытости горизонта. Из табл. 1.10 видно, что наибольшее сокращение Qпр происходит в долинах меридиональной ориентации и сильно за-
Таблица 1.10
Дневные суммы прямой радиации (ориентировочные) Qпр
в долинах меридиональной и широтной ориентации с различной степенью
закрытости горизонта (в % от сумм для открытой местности)
(по Е.И.Несмеловой с учетом данных Г.С.Николаенко, 1964)
	Широта, градус
	Месяц
	Ориентировка

	
	
	меридиональная
	широтная

	
	
	угол закрытости горизонта, градус

	
	
	45
	30
	20
	10
	10
	20
	30
	45

	60
	I
	14
	25
	61
	71
	0
	0
	0
	0

	
	II
	37
	48
	59
	90
	90
	0
	0
	

	
	III
	37
	50
	79
	88
	99
	88
	0_|
	

	
	IV
	37
	67
	77
	94
	99
	98
	94
	

	
	V
	38
	68
	86
	97
	98
	97
	70
	

	
	VI
	39
	69
	87
	97
	98
	96
	64
	

	
	VII
	39
	69
	86
	97
	98
	97
	66
	

	
	VIII
	39
	69
	79
	95
	99,5
	97
	79
	

	
	IX
	37
	50
	77
	86
	99
	98
	0
	

	
	X
	34
	45
	55
	88
	94
	0
	0
	

	
	XI
	13
	38
	52
	69
	0
	0
	0
	

	
	XII
	11
	16
	56
	78
	0
	0
	0
	

	50
	I
	38
	47
	53
	68
	93
	0
	0
	0

	
	II
	38
	49
	56
	86
	96
	85
	0
	0

	
	III
	41
	54
	81
	92
	99
	99
	88
	0

	
	IV
	42
	71
	80
	96
	99
	99
	98
	0

	
	V
	44
	75
	92
	98
	99,6
	98
	98
	96

	
	VI
	62
	74
	91
	98
	99
	97
	96
	94

	
	VII
	62
	74
	91
	97
	99
	97
	96
	94

	
	VIII
	44
	74
	82
	96
	99
	98
	97
	96

	
	IX
	42
	73
	81
	96
	99
	99
	98
	0

	
	X
	37
	50
	73
	89
	95
	88
	0
	0

	
	XI
	38
	51
	56
	93
	94
	0
	0
	0

	
	XII
	42
	51
	61
	94
	78
	0
	0
	0
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висит от угла закрытости горизонта, который определяется отно​шением глубины вреза и ширины долины. Чем глубже врез и уже долина, тем больше угол закрытости горизонта и сильнее сокра​щается количество прямой радиации, поступающей на поверх​ность склонов и днища. Если угол закрытости превышает 30°, то Qпр уменьшается на 30—60%. Количество Qnp зависит также от времени года: зимой оно уменьшается на 40—90% (в зависимости от угла) по сравнению с открытой поверхностью. В долинах ши​ротной ориентации сокращение прямой солнечной радиации в целом менее значительное. Только при угле закрытости горизон​та, превышающем 30°, в летние месяцы Qпp уменьшается на 20— 35%. Указанные изменения в количестве поступающей солнечной радиации могут приводить к изменению среднелетней температу​ры дневной поверхности в днищах и на склонах долин по сравне​нию с горизонтальными или слабонаклонными поверхностями междуречий на 2—4° (в долинах меридиональной ориентации с углом закрытости горизонта более 20°) и на 1-2° (в долинах ши​ротной ориентации с углом закрытости горизонта более 30°).
В горных странах количество суммарной солнечной радиации зависит от высоты, т.е. существует высотная поясность поступаю​щей радиации, аналогичная широтной. В целом высотная пояс​ность выражается в увеличении приходящей суммарной радиа​ции с увеличением абсолютных отметок земной поверхности. Од​нако величина градиента существенно изменяется в различных диапазонах высотных отметок и зависит от времени года, В отдель​ные месяцы на определенных высотах наблюдается инверсия гра​диента, меняется его вектор. Табл. 1.11 позволяет выявить осо​бенности изменчивости вертикального градиента суммарной ра​диации. На отметках 200—500 м максимальный градиент не превышает 1 ккал/(см2 • мес) на 100 м высоты, на отметках 500— 1000 м он увеличивается до 1,5—2 ккал/см2 • мес), а на отметках 1000-2000 м может достигать 5 ккал/(см2 • мес). В зимнее время с ноября по январь величина суммарной радиации практически не изменяется с высотой и соответствует таковой на равнинах с абс. отм. 200 м. Весьма малые и практически одинаковые градиенты Qсумм во всем диапазоне отметок наблюдаются в июле и августе. Начиная с марта идет резкое увеличение градиента на всех вы​сотных интервалах, и максимальных значений они достигают в июне. Осенью (в сентябре и октябре), а также в конце зимы (фев​раль) градиент Qcyмм в диапазоне 200—700 м составляет 0,1-0,5 ккал/см2 • мес), а в диапазоне 700—2000 м увеличивается до 0,7—1,4 ккал/см2 • мес).
Характерной особенностью является инверсия градиента Qсумм в летнее время. Так, в июне количество суммарной радиации умень-
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Таблица 1.11
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	200-300
	0,00
	0,10
	0,25
	0,25
	0,20
	-0,10
	0,05
	0,05
	0,10
	0,10
	0,00
	0,00

	300-400
	0,00
	0,20
	0,50
	0,50
	0,40
	-0,20
	0,10
	0,10
	0,20
	0,20
	0,00
	0,00

	400-500
i
_,.,.
	0,00
	0,30
	0,70
	0,75
	0,60
	-0,40
	0,15
	0,15
	0,30
	0,30
	0,00
	0,00

	500-600
	0,00
	0,40
	0,90
	1,00
	0,80
	-0,50
	0,20
	0,15
	0,50
	0,40
	0,00
	0,05

	 600-700
	0,00
	0,50
	1,00
	1,20
	1,00
	-0,50
	0,25
	0,15
	0,70
	0,50
	0,05
	0,10

	700-800
	0,00
	0,55
	1,05
	1,35
	1,25
	-0,20
	0,30
	0,15
	0,85
	0,60
	0,10
	0,15

	 800-900
	0,00
	0,60
	1,10
	1,50
	1,55
	0,20
	0,25
	0,15
	0,90
	0,70
	0,15
	0,20

	 900-1000
	0,00
	0,65
	1,15
	1,65
	1,90
	0,70
	0,20
	0,15
	0,95
	0,80
	0,20
	0,25

	 1000-1100
	0,00
	0,70
	1,20
	1,80
	2,25
	1,20
	0,05
	0,15
	1,00
	0,90
	0,25
	0,30

	1100-1200
	0,00
	0,75
	1,25
	1,95
	2,60
	1,70
	-0,10
	0,15
	1,05
	1,00
	0,30
	0,30

	1200-1300
	0,0
	0,80
	1,30
	2,05
	2,95
	2,20
	-0,20
	0,10
	1,10
	1,05
	0,35
	0,30

	1300-1400
	0,00
	0,85
	1,35
	2,15
	3,25
	2,70
	-0,10
	0,05
	1,15
	1,10
	0,40
	0,30

	 1400-1500
	0,00
	0,90
	1,40
	2,20
	3,55
	3,10
	0,00
	0,00
	1,20
	1,15
	0,45
	0,30

	 1500-1600
	0,05
	0,95
	1,45
	2,25
	3,85
	3,30
	0,10
	-0,05
	1,25
	1,20
	0,50
	0,30

	1600-1700
	0,10
	1,00
	1,50
	2,30
	4,15
	3,50
	0,20
	-0,10
	1,30
	1,25
	0,55
	0,30

	1700-1800
	0,15
	1,05
	1,55
	2,35
	4,45
	3,70
	0,30
	-0,15
	1,35
	1,30
	0,60
	0,30

	 1800-1900
	0,20
	1,10
	1,60
	2,40
	4,75
	3,90
	0,35
	-0,20
	1,40
	1,35
	0,65
	0,30

	 1900-2000

	0,25
	1,15
	1,65
	2,45
	5,05
	4,10
	0,40
	-0,25
	1,45
	1,40
	0,70
	0,30


шается с высотой в диапазоне 200—800 м с градиентом 0,2-0,5 ккал/см2 • мес). В июле инверсия градиента наблюдается на отметках 1100-1400м, где он составляет 0,1-0,2 ккал/(см2- мес), в августе на отметках 1500-2000 м он равен 0,05-0,25 ккал/(см2 • мес). Только в интервале 800—1100 м инверсия градиентов Qсумм не на​блюдается, что соответствует фиксируемым геокриологическим аномалиям. Как известно (Южная Якутия, 1975), в горных стра​нах Восточной Сибири на этих же отметках прослеживаются во​дораздельные пространства с относительно высокой среднегодо​вой температурой пород, с небольшой мощностью многолетне-мерзлых толщ и широким распространением таликов.
Отмечая в целом высокую изменчивость градиента Qсумм, сле​дует сказать, что изменения температуры дневной поверхности не соответствуют ей. Они выражены существенно слабее. Это обус​ловлено прежде всего сезонными изменениями альбедо поверх​ности и его высотной поясностью (связанной главным образом со снежным покровом), а также выравниванием градиентов и их небольшими значениями в период наибольшего поступления сол​нечной радиации (июль, август). По этим причинам вертикаль​ный градиент среднегодовой температуры дневной поверхности в горных странах, возможно, не будет заметно отличаться от вер​тикального градиента среднегодовой температуры воздуха, изме​ряемой на высоте 2 м над поверхностью. Как известно, последний в среднем составляет 0,4—0,6 °С на 100 м высоты.
Таким образом, рельеф поверхности способствует усилению пространственной изменчивости поступающей солнечной радиа​ции, влияние которой на геокриологические условия можно оце​нить только с учетом влияния всех остальных природных компо​нентов на энергообмен. Так, доля поглощаемой поверхностью радиации определяется ее альбедо. Главными факторами измен​чивости альбедо в естественных условиях являются снежный, ра​стительный и водный покровы. В табл. 1.12—1.15 приведены значе​ния альбедо естественных поверхностей различных ландшафтных зон в разное время года, а также искусственных покрытий и ого​ленной почвы. Альбедо ландшафтов с устойчивым снежным по​кровом изменяется от 35—45% (лесные ландшафты) до 70—80% (тундры). Альбедо поверхности с загрязненным и влажным (вес​ной) снегом изменяется в диапазоне 20—40%. Летом отражатель​ная способность ландшафтов зависит от типа растительного по​крова и степени увлажнения поверхности. По данным Н.Г. Мос​каленко и Ю.Л. Шура (1973), альбедо тундровых покровов летом составляет на ландшафтах, покрытых ерником, багульником, сфагновыми мхами зеленого цвета, 18—21%; сфагново-осоковой растительностью— 15—17%; лишайниками — 16—25% и с пуши-
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Таблица 1.12
Альбедо естественных поверхностей суши различных ландшафтных зон (данные «Справочника по климату СССР»)
	Вид поверхности
	Альбедо, %

	Устойчивый снежный покров в высоких широтах (севернее 60°)
	80

	Устойчивый снежный покров в умеренных широтах (южнее 60°)
	70

	Лес при устойчивом снежном покрове
	45

	Неустойчивый снежный покров весной
	38

	Лес при неустойчивом снежном покрове весной
	25

	Неустойчивый снежный покров осенью
	50

	Лес при неустойчивом снежном покрове осенью
	30

	Степь и лес в период между сходом снежного покрова и переходом среднесуточной температуры воздуха через 10°
	13

	Тундра в период между сходом снежного покрова и переходом среднесуточной температуры воздуха через 10е
	18

	Тундра, степь, лиственный лес в период от весеннего перехода температур через 10° до появления снежного покрова
	18

	Хвойный лес в период от весеннего перехода температур через 10° до появления снежного покрова
	14

	Лес, сбрасывающий листву в сухое время года, полупустыня в сухое время года
	24

	То же во влажное время года
	18

	Сельскохозяйственные угодья
	

	пойменный лес. Сочная густая трава
	21-25

	темно-зеленая трава. Разнотравье в первой фазе развития. Земля сухая, темно-серого цвета
	17

	Снег свежевыпавший
	85

	Снег загрязненный
	40

	Снег влажный
	43

	Трава зеленая
	28

	Трава сухая
	19

	Болото с кустарником (марь)
	25

	Заросли кустарников
	15-20

	Лес лиственный
	20

	Лес еловый
	10

	Темнохвойный лес
	10-15

	Светлохвойный лес
	15

	Голубика, багульник
	10-11


	Мхи зеленые влажные
	14

	Осоки (мокрый луг)
	22-23

	Зачерненная поверхность
	6

	Лиственный лес (береза, осина) с примесью сосны. Сомкнутость крон 0,3-0,7
	17

	Сосновые среднетаежные леса, сомкнутость крон 0,5—0,8 с примесью березы, с кустарниками. Поверхность земли покрыта
зелеными, бурыми мхами
	15


Таблица 1.13 Альбедо (%) влажной и сухой поверхности почвы (Микроклимат СССР, 1968)
	Поверхность
	Уплотненная
	Свежевшаханная

	
	сухая
	влажная
	сухая
	влажная

	Чернозем
	12
	7
	9
	5

	Каштановая почва
	14
	9
	11
	6

	Светлый серозем
	32
	18
	20
	13

	Белый песок
	40
	18
	-
	


Таблица 1.14 Альбедо искусственных покрытий
	Вид поверхности
	Альбедо,
%
	Вид поверхности
	Альбедо,
%

	Песчаник
	18
	Железо (ржавое)
	25

	Цемент
	27
	Рубероид светлый
	28

	Известняк
	50-65
	Рубероид черный
	14

	Бетон (светлый)
	30-35
	Толь блестящий
	20

	Гранит (светло-серый)
	35-40
	Стена отштукатуренная голубая
	73

	Мрамор (белый)
	45
	Стена отштукатуренная розовая
	62

	Кирпич красный обыкновенный
	30
	Стена отштукатуренная желтая
	57

	Кирпич силикатный
	48-50
	Стена деревянная некрашеная
	40

	Сланец (темная глина)
	8
	Штукатурка наружная (светлая)
	60

	Туф (гладкотесаная поверхность) голубоватый
	50
	Краска белая новая
	75

	Туф (гладкотесаная поверх​ность) розово-лиловый
	40
	Краска белая старая
	55

	Туф (гладкотесаная поверхность) темно-розовый
	30
	Щебеночное покрытие
	18

	Туф (гладкотесаная поверхность) красный
	25
	Гравийное покрытие
	13

	Туф (гладкотесаная поверхность) черный
	7
	Асфальт
	10-30

	Черепица ярко-красная
	42-44
	Мостовая, панель (плитками)
	17


цевым покровом —- 27%. По данным А.В. Павлова (1984), альбедо разнотравного луга составляет 18—22%.
Весьма сложно идет процесс поглощения солнечной радиации ландшафтами, покрытыми лесом. А.В. Павлов исследовал альбе​до лесных покровов Сибири. При этом он рассматривал отдельно
44
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Таблица 1.15
альбедо лесных ценозов (Ал) и почвы под пологом леса (Апл). Полученные им данные приведены в таблице 1.15, из которой видно, что альбедо почвы под пологом в 1,5—2 раза больше аль​бедо лесных ценозов. Остается неясным, какой величиной альбе​до определяется поглощенная солнечная радиация в целом для лесного ландшафта. В этом случае альбедо можно определить по методу «средневзвешенных» величин, исходя из сомкнутости крон деревьев и размера лесных полян. Однако этот подход требует се​рьезной разработки в связи с зависимостью расчетной единицы площади от размера неоднородностей (тех же полян), а также вследствие влияния на величину альбедо высоты солнцестояния (ho). По данным А.В. Павлова, при уменьшении высоты солнце​стояния в 5 раз (от 50 до 10%) альбедо травяного покрова в Якут​ске увеличивается на 60%. Альбедо леса наиболее резко уменьша​ется при ho 30°. Следовательно, с продвижением с юга на север альбедо одних и тех же покровов будет увеличиваться соответ​ственно уменьшению высоты солнцестояния. За счет изменчиво​сти альбедо величина поглощенной солнечной радиации летом на разных ландшафтах в одной климатической области может из​меняться на 20—50% и более, что в свою очередь может стать причиной пространственной изменчивости среднелетней темпе​ратуры дневной поверхности на 0,5—2°С (до 4—6° в районах с рез​ко континентальным климатом).
Низкие значения альбедо водных поверхностей и относитель​ная прозрачность для солнечной радиации водных покровов обус​ловливают существенное увеличение поглощенной радиации и радиационного баланса на озерах. По данным А.В. Павлова (1984), альбедо поверхности озер в летнее время изменяется в диапазоне 0,08-0,14, а радиационный баланс на 15-35% превышает радиа--
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ционный баланс суши. Большая аккумуляция тепла озерами при​водит к тому, что среднегодовая температура поверхности воды на 1—4 (6)°С выше, чем на открытых участках суши.
Результирующая лучистого теплообмена на земной поверхнос​ти — радиационный баланс — потенциально характеризует мак​симально возможную разность температуры поверхности и возду​ха (в условиях отсутствия тепломассообмена между ними). Его пространственная изменчивость, с одной стороны, наследует из​менчивость поглощенной радиации, с другой — обусловливается изменчивостью противоизлучения атмосферы, от которого зави​сит потеря лучистой энергии земной поверхностью (эффектив​ное излучение). В пределах климатических областей с одинаковым режимом циркуляции атмосферы пространственная изменчивость эффективного излучения относительно невелика (табл. 1.16), что и определяет его влияние на разность температур воздуха и днев​ной поверхности на зонально-региональном уровне. На изменчи-
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олитозоне, характеризующейся избыточным увлажнением (Пав​лов, 1984).
Коэффициент теплообмена на земной поверхности а является показателем интенсивности турбулентного теплообмена поверх​ности с атмосферой. Его величина находится в прямой зависимо-
Таблица 1.16 Сезонные и месячные суммы эффективного излучения, ккал/см2 (Павлов, 1984)
	№ пп
	Пункт
	Теплый период
	Холодный период
	Год

	1
	г. Воркута
	12,9
	7,7
	20,6

	2
	пос. Соленый (север Зап. Сибири)
	9,7
	8,5
	18,2

	3
	г. Игарка
	9,5
	10,8
	20,3

	
	
	I
	II
	III
	IV
	V
	VI
	VII
	VIII
	IX
	X
	XI
	XII
	Год

	4
	г. Туруханск
	0,8
	1,3
	1,5
	1,8
	3,0
	3,8
	4,5
	3,3
	1,5
	1,2
	1,0
	1,1
	24,8

	5
	г. Оленек
	0,7
	0,9
	1,4
	1,6
	2,1
	4,5
	4,8
	2,7
	1,1
	1,3
	0,9
	0,8
	22,8

	6
	г. Верхоянск
	0,4
	0,6
	1,4
	2,9
	5,0
	5,5
	4,7
	3,2
	2,3
	1,4
	1,6
	0,7
	29,7

	7
	г. Оймякон
	0,7
	06
	1 1
	1 7
	39
	38
	3,2
	З,1
	2,5
	1,5
	0,9
	0,8
	23,8

	8
	г. Якутск
	0,7
	0,9
	2,0
	2,6
	4,4
	5,2
	4,8
	4,1
	3,2
	1,9
	0,9
	0,7
	31,4

	9
	г. Чита
	2,2
	2,3
	3,8
	4,6
	5,3
	5,2
	3,6
	2,9
	3,5
	ЗД
	2,6
	1,9
	39,0

	10
	г. Хабаровск
	2,5
	2,2
	2,7
	4,8
	4,0
	3,8
	2,2
	3,0
	11
	?8
	30
	?6
	36,3
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era от скорости ветра и разности температур поверхности и воз​духа. На открытых пространствах, представленных ландшафтами с мохово-травяной, кустарничковой растительностью, в летнее время а изменяется от 11 до 19 ккал/(м2-ч-°С). На лесных ландшаф​тах а не превышает 10ккал/(м2ч°С). А.В. Павловым (1984) было установлено, что на оголенных от растительного покрова поверх​ностях а уменьшается на 7%, а на участках с бетонным или ас​фальтовым покрытием увеличивается на 10~30%. При летних инверсиях температуры коэффициент турбулентного теплообме​на резко падает и изменяется в пределах 1,2—4,Зккал/(м2ч°С). Зимой на открытых пространствах а в среднем изменяется от 9 до
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основании эмпирической зависимости а от скорости ветра, полу​ченной для определенных условий А.В. Павловым или другими авторами. Ошибки в вычислении затрат тепла на турбулентный теплообмен (Р) из уравнения радиационно-теплового баланса и коэффициента турбулентного теплообмена по эмпирическим урав-
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щим 100%. Поэтому определение температуры дневной поверхно​сти из уравнения энергетического баланса представляет значи​тельные трудности, что обусловливает необходимость постановки микроклиматических наблюдений при геокриологических иссле​дованиях.
ГЛАВА 2 ФОРМИРОВАНИЕ ТЕМПЕРАТУРНОГО РЕЖИМА
ПОВЕРХНОСТИ ПОЧВЫ ПОД ЕСТЕСТВЕННЫМИ ПОКРОВАМИ
Верхние граничные условия, обеспечивающие формирование и существование многолетнемерзлых горных пород, могут быть охарактеризованы температурным режимом пород на глубине се​зонного оттаивания и годовыми тепл©оборотами, проходящими на этой глубине. Очевидным условием существования толщ мно​голетнемерзлых пород является отрицательная среднегодовая тем​пература на их кровле, которая может устанавливаться при раз​ном уровне (величине) теплооборотов. Из-за отсутствия однознач​ной зависимости между величиной теплопотоков и тепловым состоянием горных пород верхние граничные условия обычно
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слоя. Эти характеристики формируются под влиянием большого количества разнородных независимых и зависимых друг от друга природных факторов. При этом исходным является температур​ный режим дневной поверхности, устанавливающийся в процес​се энергетического обмена с атмосферой (см. гл. 1) и изменяю​щийся затем под влиянием естественных покровов и тепловых процессов в сезонноталом слое. На каждом уровне теплообмена ведущую роль в формировании температурного режима играют разные факторы, сообразно с которыми имеет смысл рассматри​вать закономерности температурного режима горных пород.
Температурный режим поверхности почвы в большинстве слу​чаев значительно отличается от температурного режима дневной поверхности, что определяется наличием относительно слаботеп​лопроводного снежного покрова, напочвенного растительного и мелководного покровов с сезонными изменениями их теплофи-зических свойств. Влияние указанных компонентов природной среды на температуру пород изучалось многими геокриологами как экспериментальным путем (при натурных наблюдениях), так и путем математического моделирования. В настоящее время су​ществует два подхода к определению температурного режима по​верхности почвы расчетными методами. Первый развивался пре​имущественно школой В.А. Кудрявцева на кафедре геокриологии МГУ и заключался в разработке эмпирических уравнений для рас​чета влияния каждого компонента на температуру поверхности в отдельности. Результирующие значения среднегодовой темпера​туры и амплитуды годовых колебаний температуры поверхности
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почвы рассчитывались методом суперпозиции (Методика мерз​лотной съемки, 1979). В основе расчетных схем лежат допущения о синусоидальном гармоническом характере изменения темпера​туры земной поверхности и о распространении температурных колебаний в толще или в массиве горных пород по законам Фурье. Ход температуры на дневной поверхности в соответствии с пер​вым допущением описывается следующим уравнением:
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туда колебаний этой температуры в годовом (суточном или мно​голетнем) цикле; t0 — среднегодовая (среднесуточная или сред-немноголетняя) температура поверхности, около которой совер​шаются колебания с периодом Т.
Реальный, например годовой, ход температуры на дневной по​верхности существенно отличается от синусоидального гармони​ческого закона под влиянием сезонных изменений коэффициен​та теплоотдачи с поверхности, а также в связи с флуктуациями температуры воздуха разной природы (рис. 2.1). Однако известно, что если осреднять температуру по декадам, месяцам, годам, то температурная кривая все более приближается к синусоидальной. В общем случае эта кривая всегда может быть приведена к «иде​альной» синусоиде посредством экспериментального определения площадей S1 и S2 (рис. 2.1), располагающихся между осью нуле​вой температуры и реальной кривой изменения температуры за
[image: image59.jpg]N





Рис. 2.1. Гармонические температурные колебания на поверхности, приведенные
к идеальной синусоиде:
Ап — амплитуда годовых колебаний температуры; S1 и S2 - сумма температуро-градусов соответственно в теплый и холодный периоды
ИЗО

49
период Т, равный, например, одному году. Основные параметры такой синусоиды, т.е. среднегодовая температура поверхности t0 и физическая амплитуда колебания температуры A0, могут быть найдены следующим образом:
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ными поправками (см. разд. 1.2) являются исходными характери​стиками температурного режима дневной поверхности для расче​та влияния на температуру горных пород наземных покровов — снежного, растительного, водного.
Второй подход к изучению температурного режима пород раз​рабатывался многими исследователями и основывался на решении задачи Стефана о промерзании и оттаивании пород с заданными характеристиками покровов, изменяющимися во времени (Го​ловко, 1957; Порхаев, 1964; Павлов, 1975; Фельдман, 1977; Бало-баев, 1991; и др.). Этот подход при его видимом преимуществе достаточно трудоемкий и требует постановки сложных экспери​ментальных исследований для получения исходной информации, необходимой для определения двухсторонних зависимостей между характеристиками одного компонента и температурным режимом поверхности, без чего невозможно установить многие геокриоло​гические закономерности. Поэтому в практике широко использу​ются эмпирические уравнения, описывающие двухсторонние за​висимости. Ниже приводится характеристика влияния естественных покровов на температуру горных пород, основанная на натурных данных и на количественной оценке двухсторонних связей.
2.1. Влияние снежного покрова на формирование температурного режима пород
Снежный покров является одним из наиболее мощных факто​ров, участвующих в формировании температурного режима по​род в холодных регионах. При этом влияние снега на температур​ное поле пород многообразно и может иметь разнонаправленный характер. Величина и направленность теплового влияния снежно​го покрова зависит от ряда факторов: его высоты и теплопровод​ности, от характера снегонакопления во времени, от климати​ческих условий, характера растительных покровов, а также от го​дового теплообмена в подстилающих породах.
Так, при очень малых мощностях снежного покрова за счет повышения альбедо дневной поверхности снег может оказывать охлаждающее воздействие на температурный режим подстилаю-
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Рис. 2.2. Изменение влияния снежного покрова на температурный режим подстилающих пород в зависимости от его мощности
щих пород. То же самое может происходить и при больших значе​ниях высоты снежного покрова за счет длительной задержки схо​да снега и сокращения летнего нагревания пород, что показано на рис. 2.2.
Однако при преобладающих природных значениях высоты снеж​ного покрова основное влияние на формирование температуры подстилающих пород оказывает снег как теплоизолятор, препят​ствующий охлаждению пород в пределах слоя годовых тепло-оборотов в зимний период. Отепляющее воздействие снежного покрова определяется его низкой теплопроводностью и сезон​ностью существования (только в холодный период) и может при​водить к повышению среднегодовой температуры пород относи​тельно таковой на дневной поверхности (зимой поверхности сне​га, летом — грунта или напочвенных покровов) на величину до 10°С и более. По величине отепляющего воздействия из существу​ющих в естественных условиях факторов, участвующих в форми​ровании температурного поля пород, со снегом может сравнить​ся только водный покров (см. разд. 2.3) в озерах и акваториях крио-литозоны.
В южных районах криолитозоны снежный покров часто опреде​ляет само существование многолетнемерзлых пород, а в север​ных — их мощность. Только благодаря снежному покрову отсут​ствует многолетнее промерзание пород в широкой полосе (до многих сотен километров), примыкающей к южной границе кри​олитозоны, а тепловые снежногенные талики существуют на зна​чительном удалении на север от этой границы.
Первую приближенную формулу для оценки отепляющего вли​яния снега предложил В.А. Кудрявцев (1954), в которой исполь​зовал I закон Фурье:
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крова на момент температурного минимума (декабрь—январь), м; Т — период колебания температуры, год в часах.
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представлены в табл. 2.1, что позволяет быстро производить рас​четы А/сн. Для выявления изменчивости характера снежного по​крова должна проводиться снегомерная съемка. При этом особое внимание обращается на изменение мощности и плотности снега в зависимости от экспозиции и крутизны склонов, характера ре​льефа и микрорельефа и особенностей растительности. В тех слу​чаях, когда снегомерную съемку по каким-либо причинам прове​сти невозможно, расчетные значения мощности снежного покрова
Таблица 2.1
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	75
	0,36
	0,095 0,181 0,259 0,329 0,393 0,451 0,503 0,550 0,593 0.631

	110
	0,54
	0,078
	0,150
	0,227
	0,278
	0,335
	0,387
	0,435
	0,479
	0,520
	0,557

	150
	0,72
	0,068
	0,132
	0,191
	0,246
	0,297
	0,345
	0,390
	0,431
	0,470
	0,506

	190
	0,90
	0,061
	0,119
	0,173
	0,223
	0,271
	0,315
	0,357
	0,396
	0,433
	0,468

	225
	1,08
	0,056
	0,109
	0,159
	0,206
	0,250
	0,292
	0,332
	0,369
	0,405
	0,438

	250
	1,26
	0,052
	0,101
	0,148
	0,192
	0,234
	0,274
	0,322
	0,347
	0,381
	0,413

	300
	1,44
	0,049
	0,095
	0,139
	0,181
	0,221
	0,259
	0,295
	0,329
	0,362
	0,393

	340
	1,62
	0,046
	0,090
	0,132
	0,172
	0,210
	0,246
	0,281
	0,314
	0,345
	0,375

	380
	1,80
	0,044
	0,085
	0,125
	0,164
	0,200
	0,235
	0,268
	0,300
	0,331
	0,360

	415
	1,98
	0,042
	0,082
	0,120
	0,157
	0,192
	0,225
	0,258
	0,289
	0,318
	0,347
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Таблица 2.2
Значение коэффициента для определения расчетной мощности снежного покрова
(по В.А. Кудрявцеву)
	Коэффициент
	1
	0,9
	0,8
	0,7

	Мощность снежного покрова, м
	0,0-0,2
	0,3-0,4
	0,5-0,6
	0,7-1,0


назначаются по данным ближайшей метеостанции. Если сведения о высоте снежного покрова ограничиваются данными о макси​мальной за зиму мощности снега, то она вводится в расчет с поправочным коэффициентом, который назначается по табл. 2.2.
При назначении плотности снежного покрова (если данные снегомерной съемки отсутствуют) можно пользоваться таблич​ными значениями и установленными коррелятивными зависимо​стями (табл. 2.3).
В качестве теплоизолятора снег не только обусловливает повы​шение среднегодовой температуры пород по отношению к сред​негодовой температуре воздуха, но и уменьшает континенталь-ность, т.е. сокращает амплитуду годовых колебаний температуры
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В том случае, когда снег задерживается на поверхности почвы после установления положительных температур воздуха, он на​чинает препятствовать нагреванию пород, так как значительная часть поступающей солнечной энергии, во-первых, отражается и, во-вторых, расходуется на его таяние. Тающий снег поддержи​вает на поверхности пород нулевую температуру. Это приводит к некоторому охлаждению пород и к понижению их среднегодовой температуры. Если снег задерживается, но сходит до наступления максимальных температур воздуха (середина июля), максимальные значения температур на поверхности грунта не будут отличаться
Таблица 2.3
Зависимость между плотностью и мощностью снежного покрова (по В.А. Кудрявцеву)
	Мощность снежного покрова, м
	Плотность снега, г/см3
	Мощность снежного покрова, м
	Плотность снега, г/см3

	ОД
	0,07
	0,6
	0,27

	0,2
	0,12
	0,7
	0,29

	0,3
	0Д7
	0,8
	0,30

	0,4
	0,21
	0,9
	0,31

	0,5
	0,24
	1,0
	0,32
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от максимальных температур на участках, где снег сошел без задержки. Задержка схода сне​га в этом случае не повлияет на величину амплитуды темпе​ратур на поверхности грунта (рис. 2.3), следовательно, ко​лебания температур в породах (при положительных темпера​турах) будут совершаться так, как если бы период на поверх​ности пород был бы равным
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Рис. 2.3. Схема годовых колебаний темпе​ратур в породах в нормальных условиях (сплошные линии) и при задержке схо​да снежного покрова (пунктирные линии)
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Определить охлаждающее влияние снега можно из уравнения, выражающего функциональную зависимость глубины сезонного промерзания или оттаивания пород от их средней годовой темпе​ратуры (например, из формулы В.А. Кудрявцева, см. гл. 5), при подстановке в него сокращенной глубины промерзания или отта​ивания, полученной из соотношения
[image: image71.jpg]a/e=Ju/N7,

e & — IIyOMHA CE30HHOTO NPOMEP3aHMsi WIM OTTAMBAHMS IIODO,
COKDAIIIeHHasl B PE3YJTATe 3aePXKU CHEXHOro TMOKpPOBa; § — 1o~




ная глубина сезонного промерзания или оттаивания пород, кото​рая наблюдалась бы при отсутствии охлаждающего влияния снега. Для получения средней годовой температуры пород с учетом ох​лаждающего действия снежного покрова сокращенная глубина должна быть отнесена к полному периоду температурных колеба-
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Близкий по физической сущности метод оценки отепляющего влияния снега предложил Э.Д. Ершов (1971). Отличие этого мето​да заключается в том, что использовано разложение годового хода изменения температуры на поверхности (в данном случае на по​верхности снега) на два простых гармонических колебания с пе-
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тельности холодной и теплой частей года. При этом принимается,
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яния снега при оценке и прогнозировании температурного режи​ма грунтов, изучению теплофизических свойств снега уделялось большое внимание. Однако эта проблема оказалась достаточно сложной и до настоящего времени не может считаться решенной полностью.
Еще в конце прошлого века Г.Ф. Абельс (1893) впервые про​вел экспериментальные определения коэффициента теплопровод​ности снега и связал его изменения с плотностью снежного по​крова. Основываясь на его результатах, последующие исследова​тели также приняли плотность в качестве ведущего фактора, определяющего теплопроводность снега. На основе полевых и ла​бораторных исследований было получено много формул, связы-
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По мнению В.Т. Балобаева (1991), при одной и той же плотно​сти снега данные разных авторов могут отличаться более чем в два раза, причем все они ниже фактических, полученных в ре​зультате натурного определения теплофизических свойств снеж​ного покрова в природных условиях различными методами. В.Т. Ба-лобаев считает, что наиболее близкие к фактическим значения
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Эта формула является к тому же одной из наиболее простых и широко используется в практике расчетов. При назначении плот​ности снежного покрова (если данные снегомерной съемки от​сутствуют) можно пользоваться различными установленными коррелятивными зависимостями для различных регионов. Напри​мер, Н.С. Ивановым и Р.И. Гаврильевым для условий Якутии найдена следующая зависимость плотности снега от высоты снеж​ного покрова
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В последние десятилетия наметился новый подход к изучению теплофизических свойств снежного покрова, наиболее полно раз​витый в работе А.В. Павлова (1976). Специальными исследовани​ями установлено, что наряду с кондуктивной теплопередачей в объеме снега существует конвективный перенос тепла в результа​те диффузии водяных паров, причем этот процесс заметно увели​чивает интенсивность переноса тепла через снежную толщу. Та​ким образом, реальный снежный покров должен характеризоваться эффективным значением коэффициента теплопроводности, ко​торый оказывается существенно зависящим от температуры снега. Так, по мнению А.В. Павлова, эффективная теплопроводность
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Зависимость эффективной теплопроводности снежного покро​ва от температуры существенно осложняет теплофизические рас​четы, поскольку температурное поле в слое снега может быть оп​ределено только в ходе расчета, основанного на правильном ис-
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должна использоваться громоздкая схема последовательных при​ближений. Поэтому на практике приходится применять различ​ные более или менее грубые упрощения — чаще всего за исход ную температуру снежного покрова принимается половина сред™ незимней температуры на его поверхности (или воздуха).1
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При рассмотрении отепляющего влияния природного снежно​го покрова могут возникнуть и другие осложняющие факторы, часто весьма значимые. Так, термическое сопротивление снеж​ной толщи зависит как собственно от свойств снега (мощность, теплопроводность), так и от характера прилегания снежного по​крова к поверхности, т.е. от типа микрорельефа и характера на​почвенных покровов. На участках с мелкокочковатым рельефом или наличием кустарниковых и кустарничковых покровов часто формируется рыхлый снежный покров, неплотно (с образовани​ем пустот) прилегающий к почве, что может намного увеличи​вать общее термическое сопротивление снежного покрова. Кроме того, теплофизические свойства снежного покрова не остаются постоянными, а существенно изменяются во времени на протя​жении зимнего периода в связи с диагенетическими трудноанали-зируемыми изменениями (уплотнение, перекристаллизация) снега. Практически не поддается учету влияние оттепелей, создающих в толще снежного покрова настовые (фирновые) слои и т.д.
Отепляющее влияние снежного покрова на подстилающие по​роды определяется не только величиной его термического сопро​тивления, но и величиной проходящего через снежную толщу тепла, т.е. зависит от величины годовых теплооборотов в грунтах. Впервые выразил и развил эту идею В.А. Кудрявцев, который писал: «...отепляющее влияние снежного покрова зависит от теп​лооборотов почвы для данного района. Чем больше теплообороты почвы, тем при всех прочих равных условиях отепляющее влия​ние снега больше, и наоборот. Следовательно, все те факторы и условия, которые определяют теплообороты пород или иное вли​яние на них, определяют и величину отепляющего влияния снеж​ного покрова» (Общее мерзлотоведение, 1978).
Им предложена схема расчета величины перепада температуры в снежном покрове на основании полученного уравнения для теп​лооборотов в слое годового теплообмена, которая учитывает в совокупности практически все значимые факторы природной сре​ды, влияющие на тепловой эффект действия снежного покрова. Однако эта схема представляет собой трансцендентное уравне​ние, которое решается методом подбора, что затрудняет исполь​зование ее для изучения взаимодействия отдельных факторов в общем процессе теплообмена пород с атмосферой. Физический смысл влияния уровня годового теплообмена (т.е. теплооборотов в грунтах) на отепляющее влияние снежного покрова можно по​яснить следующим образом.
Теплоизолирующее влияние снега выражается в формирова​нии разницы температур между его поверхностью и поверхно​стью грунта, причем этот перепад температур может образовы-
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ваться только при наличии теплопотока из подстилающих грун​тов. При отсутствии потока тепла перепад температур (т.е. отепля​ющее влияние снега) будет равен нулю при любых значениях тер​мического сопротивления снежного покрова. Напротив, чем боль​шее количество тепла отводится из грунта в атмосферу через слой снега за холодный период года, тем больше разница среднезим-них температур на подошве и кровле снежного покрова при неиз​менном термическом сопротивлении. Это прямо следует из урав​нения теплопроводности
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откуда
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ствования снежного покрова.
Нетрудно показать, что перепад температур в снежном покро​ве приводит к повышению величины среднегодовой температуры поверхности грунта по сравнению с таковой на дневной поверх​ности на величину.
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температуры на поверхности грунта в результате отепляющего воздействия снега; Т— длительность года. Следствием теплоизо​лирующего влияния снежного покрова является сокращение ам​плитуды годовых колебаний температуры под снегом, величину
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уравнения видно, что вклады термического сопротивления снега и теплооборотов в подстилающих породах в формирование отеп​ляющего влияния снежного покрова равноценны. Сокращение, например, термического сопротивления снега вдвое может быть компенсировано таким же ростом величины теплооборотов в грун-
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Отепляющее влияние снежного покрова во многом определя​ется условиями теплообмена в породах в летний период, т.е. чем интенсивнее поступление тепла в породы в полупериод нагрева​ния, тем большее отепляющее влияние оказывает на температур​ный режим пород снежный покров той же мощности. С физичес​кой точки зрения это явление легко объяснимо: чем больше на​греваются породы за теплый период года, тем больше (при неизменной температуре на поверхности снежного покрова) дей​ствующие градиенты температуры в грунтах и в снежном покрове в зимнее время и тем больше температурный перепад в слое снега.
Указанная положительная обратная связь между условиями лет​него нагревания пород и отепляющим влиянием снега (действу​ющая с задержкой во времени длительностью в сезон) имеет важ​ное значение при оценке и прогнозировании температурного ре​жима пород. В частности, она означает, что снежный покров i усиливает воздействие любых отепляющих факторов, действую​щих в теплое время года. Более того, оценка вклада того или ино​го фактора (снятия напочвенного покрова, инфильтрации осад​ков, конденсации водяных паров в породах и др.) может вообще оказаться некорректной без учета этой обратной связи, посколь​ку дополнительное отепляющее влияние снежного покрова, «при​влеченное» в результате действия летнего отепляющего фактора, может быть не только сравнимо по величине, но и заметно пре​вышать отепляющее влияние самого фактора.
Сказанное справедливо не только для случая периодически ус​тановившегося температурного режима в породах, но и для слу​чая, когда имеется разница летних и зимних теплооборотов в грун​те, т.е. при многолетнем изменении температурного поля. Однако в последнем случае обратная связь между летним нагреванием грунта и отепляющим влиянием снега реализуется более слож​ным образом. Так, аномальное нагревание пород в экстремально теплый год неизбежно приведет к увеличению отепляющего вли​яния снежного покрова в последующую зиму, и в результате сло​жения воздействий будет отмечаться значительный прогрев по​род. Но этот нагрев пород уменьшит поступление тепла в породы (теплообороты) в следующий летний период и как следствие при​ведет к относительному снижению отепляющего влияния снега и большему выхолаживанию грунтов в очередную зиму и т.д. Такая связь проявляется по-разному при различных сценариях измене​ния верхних граничных температурных условий.
Для случая периодически установившегося температурного поля взаимодействие между летними отепляющими факторами и зим​ним отепляющим влиянием снега можно проиллюстрировать при​мером расчета с использованием простых приближенных зависи-
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мостей. Более сложные расчетные схемы дают аналогичные ре​зультаты. Рассматривается участок развития высокотемпературных многолетнемерзлых пород. Сумма градусочасов за летний период
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Отепляющее влияние снега, согласно уравнению (2.6) и с уче-
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снега за зимний период.
Допустим, что в результате техногенного воздействия (напри​мер, создания искусственного покрытия и др.) сумма градусо​часов на поверхности грунта в летнее время возросла на величину
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отепляющее влияние снега (после достижения нового периоди​чески установившегося состояния температурного поля пород) с
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Тогда дополнительное («привлеченное») отепляющее влияние
разом, дополнительный отепляющий эффект снежного покрова превысил отепляющее влияние искусственного покрытия, а сум​марное повышение среднегодовой температуры на поверхности грунта составило 2,64°С. Равенство же воздействий основного и
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пературы грунтов возрастают.
Учесть влияние подстилающих мерзлых пород, а также вклад напочвенных растительных и других покровов в рамках рассмат​риваемой схемы оценки отепляющего влияния снега можно с использованием различных приближенных зависимостей, описы​вающих процесс летнего оттаивания пород с учетом указанных факторов. Достаточно точными и простыми являются, например, зависимости (3.129) или (3.133), рассмотренные в разделе 3.8. Лет​ний теплооборот в грунте с учетом оттока тепла в мерзлую тол​щу, очевидно, составит
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тепла в мерзлую толщу за летний период, который, согласно фор​муле (3.122), равен
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Тогда величина летнего теплооборота при использовании вы​ражения (3.129) для глубины сезонного оттаивания составит
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тельность летнего периода.
Повышение среднегодовой температуры на поверхности напоч​венного покрова относительно таковой на дневной поверхности
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В общем случае отепляющее влияние снежного покрова замет​но уменьшается с ростом термического сопротивления напоч​венных покровов в соответствии с уменьшением при этом вели​чины летних теплооборотов в грунтах, что хорошо видно из ана​лиза выражений (2.8, 2.9). С понижением среднегодовой
[image: image97.jpg]TEMIIEPATyPLl TPYHTOB f; NPY COXPaHEHHH TEMITEPATYPHBIX YCIOBHH




на поверхности напочвенных покровов летом отепляющее влия​ние снега незначительно повышается. Аналогичные формулы мож​но получить и для области сезонного промерзания с использова​нием расчета зимних теплооборотов в грунте.
Определение среднего (действующего) термического сопротив​ления снежного покрова за зимний период, используемого в при​веденных зависимостях, является сложной самостоятельной за​дачей. Численными методами установлено, что в случае близкого к гармоническому изменения температуры воздуха в зимнее вре-
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тического значения теплопроводности снега действующее значе​ние термического сопротивления снежного покрова за зимний период примерно равно
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метическое значение теплопроводности, вычисляемое по средне​месячным значениям плотности снега. Формула получена без уче​та зависимости теплопроводности снега от его температуры.
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Согласно выводам В.А. Кудрявцева, отепляющее влияние снеж​ного покрова определяется теми же факторами, что и величина теплооборотов в грунте. Это прямо видно из зависимости (2.7). Так, степень влияния влажности грунтов на отепляющий эффект снежного покрова нередко недооценивается, хотя известно, что
[image: image100.jpg]BEJIMYMHA TEIUIOTHl (a30BbIX MEPEXONoB Oy B 3HAYUTENLHON Mepe
omnpefeNsieT BeIUYMHY TerurooGoporoB B rpynte. U3 (2.7) cnenyer,
YTO B TEPBOM HPUGTKEHHM OTEIUIAIONIee BIMAHNE CHEra IIporop-
LMOHAIBHO J O , T.€. IUIsi OHUX M TEX Xe MOPOJi C OGBEMHOM BIaX-
Hoctbio 10 1 40% onuHakoBoe 3HaueHMe Al GymeT oTMedaThes Tpu




термическом сопротивлении снега, различающемся в два раза. Поскольку возрастание термического сопротивления снега отста​ет от увеличения его мощности в связи с уплотнением под соб​ственным весом и сопутствующим увеличением теплопроводнос​ти, разница в мощностях снега в этих случаях будет еще более заметной.
Аналогичным образом на отепляющее влияние снежного по-
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значительно более сложную, но и менее значимую связь отепля​ющего влияния снежного покрова со среднегодовой температу​рой пород, что обусловлено характером зависимости тегоюоборо-
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Из сказанного ясно, что учет теплооборотов при определении отепляющего влияния снежного покрова на температурный ре​жим подстилающих пород очень важен, особенно при высоком уровне годового теплообмена пород с атмосферой. На практике часто используется приведенная выше приближенная формула В.А. Кудрявцева (2.1), выведенная без учета теплооборотов в грунте.
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ближенной зависимости и формулам, учитывающим теплообо-роты в грунтах для условий Читинской области. Природные усло​вия этого района характеризуются исключительно малой высотой
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Из приведенного примера видно, что при больших величинах годовых теплооборотов в грунтах даже очень тонкий снежный покров оказывает значительное отепляющее влияние на темпера​турный режим грунтов.
Вообще аналитических методов расчета отепляющего влияния снега, альтернативных методу В.А. Кудрявцева, разработано до​вольно много. Наиболее полной из них (по широте охвата входя​щих факторов) является, видимо, методика В.Т. Балобаева (1991), хотя и она отличается большой сложностью и трудоемкостью рас​четов. Если же учесть, что при выводе аналитических зависимос​тей всегда принимаются те или иные допущения, заметно влия​ющие на конечный результат,..то их-преимущество перед упро​щенными оценками типа (2.4)—(2.9) невелико. Не позволяют они в силу своей сложности и проводить прямой анализ влияния на процесс тех или иных факторов. Такой анализ возможен только по окончательному результату расчета, а это снимает всякое пре​имущество сложных аналитических зависимостей перед машин​ными численными методами расчета.
2.2. Влияние растительного покрова на температурный режим горных пород
Лесная и кустарниковая растительность в связи с затеняющим эффектом снижает приток солнечной энергии к поверхности по​чвы, что способствует уменьшению летнего прогрева поверхности по сравнению с открытыми участками, задерживает снегонакоп​ление. По данным теплобалансовых наблюдений, выполненных А.В. Павловым в районах городов Якутска, Игарки, пос. Сырдах, альбедо лесов криолитозоны меньше, чем открытых участков, эффективное излучение лесных и безлесных территорий в сумме за год существенно не различается, годовая сумма радиационно​го баланса леса превышает баланс безлесных участков.
Степень влияния лесной растительности на температурный ре​жим грунтов тесно связана с геоботанической зональностью. Чем больше поверхность фитомассы леса, зависящая от высоты, гус​тоты и сомкнутости основных его ярусов, тем меньше проникает солнечных лучей к поверхности почвы. Поэтому с увеличением сомкнутости крон в направлении с севера на юг роль лесов в формировании среднегодовой температуры пород существенным
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образом меняется. В редколесьях лесотундры, редкостойных лесах и кустарниках северной тайги сокращение притока радиации к поверхности почвы компенсируется уменьшением турбулентного теплообмена, а в условиях сильных ветров в них накапливается более высокий и рыхлый, чем на безлесных участках, снежный покров. В результате среднегодовая температура пород в северных лесах превышает температуру пород на безлесных участках.
С увеличением сомкнутости крон сокращение солнечной ради​
ации столь существенно, что уменьшение турбулентного обмена
не может компенсировать его. При слабых ветрах, характерных
для лесной зоны, высота снежного покрова (особенно в густых
темнохвойных лесах) значительно меньше, чем на безлесных учас​
тках. Поэтому в средней, южной тайге и в области развития талых 
пород, лес является охлаждающим фактором. Это подтверждают 
режимные наблюдения в Загорске (Павлов, 1975), где среднего- 
довая температура поверхности почвы в еловом лесу оказалась на
2°С ниже, чем на открытом участке. В Центральной Якутии раз​
ность среднегодовых температур пород в лесу и на открытом уча​
стке составляет 1—2вС. В Западной Сибири, вблизи южной грани​
цы криолитозоны, острова мерзлых пород приурочены к смешан-!
ным и темнохвойным лесам с сомкнутостью крон 0,7—0,8.

Травяной покров в меньшей степени изменяет теплообмен и температурный режим поверхности почвы с атмосферой. Суммар​ное тепловое влияние травянистой растительности на среднего​довую температуру пород (tср) может быть как отепляющим, так и охлаждающим, но не превышает долей градуса. Также незначи- тельно сокращается и амплитуда среднемесячных температур. Бо- лее существенным оказывается влияние напочвенных покровов (моховых, мохово-лишайниковых, лишайниковых, мохово-тор-фяных), которые, являясь теплоизоляторами, препятствуют лет​нему прогреву почвы и вместе с тем уменьшают теплоотдачу с поверхности почвы зимой.
Отличительная особенность увлажненных естественных напоч- венных покровов — существенное изменение их теплопроводное- ти при переходе из талого состояния в мерзлое. По данным натур- ных наблюдений, коэффициент теплопроводности мохово-лишай- никовых покровов в талом состоянии составляет 0,1—0,7 Вт/(мК), что в 1,5—2 раза меньше, чем в мерзлом. Следовательно, способ-ность моховых покровов задерживать поступающее в летнее время тепло на тот же порядок больше, чем способность препятствовать теплоотдаче зимой. Так, слой мха толщиной 2—3 см сокращает сумму летних температур в 1,5 раза и более. Зимой моховой по​кров в результате резкого увеличения коэффициента теплопро- водности значительно меньше влияет на температурный режим 
5-1130
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го периодов, мощности снега и других условий моховые покровы могут оказывать существенно разное влияние на температуру по​род. При этом следует учитывать, что повышение среднезимней (и минимальной) и понижение среднелетней (и максимальной) температуры поверхности почвы в результате теплоизолирующе​го влияния моховых покровов в годовом аспекте всегда приводят к значительному уменьшению амплитуды колебания температу​ры. Моховые покровы мощностью 15—20 см сокращают амплиту​ду температурного колебания на 5—6°С и приводят к уменьшению глубин сезонного протаивания фунтов в 2—4 раза по сравнению с оголенной поверхностью.
Таким образом, влияние растительного покрова на темпера​турный режим поверхности почвы и подстилающих пород имеет несколько аспектов. Во-первых, растительность в зависимости от видового состава, высоты и степени покрытия (густоты) изменяет структуру радиационно-теплового баланса земной поверхности. Во-вторых, напочвенный растительный покров (мхи, кустарнички, травостой) являются по отношению к почве теплоизоляционным покрытием, препятствующим передаче тепла от поверхности в грунт в летний период и от грунта в атмосферу зимой. В-третьих, растительный покров существенно влияет на распределение и свойства снежного покрова. И наконец, растительный покров в значительной мере регулирует влагообмен между атмосферой и почвой, влияя на теплофизические характеристики почвы и под​стилающие породы.
Общеизвестно, что травостой, кустарник и полог леса в значи​тельной степени уменьшают приток солнечной радиации к зем​ной поверхности и влияют на испарение и турбулентный тепло​обмен в приземном слое воздуха. Летом в лесу в зависимости от его видового состава и сомкнутости крон сокращение поступаю​щей радиации может достигать 70%. По данным А.В. Павлова, коэффициент пропускания солнечной радиации в весенне-лет​нее и осеннее время в лиственничном и сосновом лесах с сомк​нутостью крон 0,4 в Центральной Якутии изменяется в пределах 0,35—0,65, что видно из табл. 2.4.
Уменьшение солнечной радиации и специфические условия тепловлагопереноса в растительном покрове обусловливают умень​шение интенсивности испарения в несколько раз по сравнению с
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Таблица 2.4
Среднемесячные значения коэффициента пропускания кроны (в отношении Qсумм)
лесных ценозов Центральной Якутии на участках с различным затенением
и в среднем по площади
	Вид леса
	1
	II
	III
	IV
	V
	VI
	VII
	VIII
	IX
	X
	XI
	XII

	Лиственничник, сомкнутость 0,4
	-
	-
	0,57
	0,60
	0,53
	0,54
	0,52
	0,65
	0,56
	0,47
	0,43
	-

	Сосняк, сомк​нутость 0,4
	-
	-
	0,35
	0,45
	0,51
	0,51
	0,51
	0,50
	0,55
	0,43
	0,41
	-


открытыми ландшафтами. Так, по данным А.В. Павлова, испаре​ние под пологом елового леса с сомкнутостью крон более 0,7 составляет всего 20% от испарения на открытых участках (цент​ральный район России), а в редкостойных сосновых и листвен​ничных лесах Центральной Якутии соответственно 35—40%. Кон​трасты в испарении в лесу и над полями усиливаются в условиях засушливого климата.
Турбулентный теплообмен в растительном покрове всегда мень​ше, чем на открытых ландшафтах, что объясняется в значитель​ной мере снижением скорости ветра. В среднем за год даже в ред​костойных лесах она составляет всего 8—10% от скорости ветра на открытых участках. Степень изменения энергетического баланса земной поверхности под пологом леса можно оценить по данным А.В. Павлова (1984), приведенным в табл. 2.5.
Указанные изменения энергообмена в лесных ландшафтах по сравнению с открытыми участками влекут за собой изменение температурного режима. Как показали натурные наблюдения мно​гих исследователей (Балобаев, 1964, 1991; Максимова, 1964, 1968; Мелентьев, 1968; Гаврилова, 1969; Тыртиков, 1969, 1974; Ершов, 1971; Замолотчикова, 1974, 1987; Павлов, 1974, 1984; Фельдман, 1973, 1977; Чернядьев, 1984; и др.), в различных регионах в зави​симости от лесообразующей породы и сомкнутости крон средне​годовая температура воздуха в лесу понижается на 0,5—2,0°С. Наи​большим охлаждающим влиянием отличаются еловые и сосно​вые леса с сомкнутостью крон более 0,5. При доминирующем охлаждающем влиянии леса в районах с континентальным кли​матом в редкостойных лиственничных лесах среднегодовая тем​пература воздуха оказывается на 0,3—0,6°С выше, чем на откры​том участке. Это, очевидно, можно объяснить относительно не​большим сокращением пропускной способности таких лесов (относительно солнечной радиации) и значительным уменьше​нием коэффициента турбулентного обмена благодаря погашению лесом скорости ветра.
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Таблица 2.5 Суммы составляющих радиационно-теплового баланса хвойных ценозов
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	над кроной
	

	
	62,8
	27,6
	90,4
	60
	26
	86

	
	6,7
	5,5
	12,2
	7,1
	6
	13,1

	
	13,8
	14,0
	27,8
	11,4
	14,3
	25,7

	
	42,3
	8,1
	50,4
	41,5
	5,7
	47,2

	
	15,5
	-
	-
	14,5
	-
	-

	
	23,8
	-
	-
	22,1
	_
	-

	
	1,4
	1,4
	0
	1,9
	-1,4
	0,5

	под кроной

	
	31,9
	11
	42,9
	31,4
	13,6
	45

	
	5,2
	7,4
	12,6
	5
	6,7
	11,7

	
	6,3
	3,3
	9,6
	11,4
	6,4
	17,8

	
	20,2
	0,2
	20,4
	15
	0,5
	15,5

	
	11,9
	-0,2
	11,7
	5
	0,2
	5,2

	
	3,6
	0,2
	3,8
	5,2
	0,5
	5,7

	
	1,4
	-1,4
	0
	1,9
	-1,4
	0,5


Примечание: B0 — теплообороты в напочвенном растительном покрове; Вп теплообороты в почве.
В.Т. Балобаев (1991) сделал попытку теоретического исследо-вания влияния растительности (леса, кустарника, травостоя) на температурный режим приземного воздуха. Им была предложена система уравнений, описывающих турбулентный теплообмен в растительном покрове. Результаты этих исследований показаны на рис. 2.4—2.6. Интерпретируя полученные результаты, он при- шел к выводу, что влияние леса зависит от видового состава, густоты, сомкнутости крон и от континентальное™ климата и что понижение температуры воздуха в лесу в среднем составляет 1—2°С. Густой высокий травостой и густой кустарник понижают среднегодовую температуру приземного воздуха на 0,5—1,5°С. Од- нако в разреженных кустарниках и в лугах температура поверхно- сти почвы в среднем за год может быть выше температуры воздуха на 1—1,5°С. Большое влияние на температуру пород оказывают растительные покровы, образующие на почве своеобразный слой теплоизоляции. К таким покровам относятся мхи, лишайники, дерново-кустарничковые и дерново-травяные. Их влияние изуча-лось многими геокриологами в процессе геокриологических ис- 
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Рис. 2.4. Расчетное распределение Температуры в травяном покрове в летний
сезон в зависимости от характера густоты и сомкнутости растительности: 1—5 — на лугу при количестве энергии, поглощаемой на поверхности растительного покрова, равном 0,7, 23, 46 и 63 Вт/м2; 6— 8 — на злаковом поле при количестве энергии, достигающей поверхности почвы, равном 0,7 и 23 Вт/м2; 9 — на участке
без растительности
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Рис. 2.5. Расчетное распределение температуры в кустарниковом покрове
в зависимости от его высоты и густоты:
1—3 — при количестве энергии, поглощаемой поверхностью кустарника, равном 70, 46 и 0 Вт/м2; 4—6— при высоте кустарника 0,3, 1 и 1,5 м
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Рис. 2.6. Расчетное распределение температуры в лесу в зависимости от сомкну​тости крон: 1-3 — при количестве энергии, достигающей поверхности почвы, равном 7, 23
и 46 Вт/м2; 4 — лес без листвы 5*-ПЗО
следований в разных регионах. Обобщая имеющиеся данные, мож​но прийти к следующим выводам.
1. Напочвенные растительные покровы могут оказывать как ох​
лаждающее, так и отепляющее влияние на подстилающие поро​
ды в зависимости от свойств покровов, высоты и плотности сне​
га, континентальности климата, соотношения продолжительнос​
ти теплого и холодного времени года. Максимальное охлаждающее
влияние оказывают мощные сфагновые мхи, под которыми сред​
негодовая температура может понижаться на 2—4°С.
2. Наблюдается не только пространственная изменчивость вли​
яния напочвенного покрова в соответствии с его термическим
сопротивлением (табл. 2.6), но и временная. В зависимости от по​
годных условий, в частности от режима выпадения атмосферных
осадков, в различные годы растительность на одном и том же
участке может оказывать то отепляющее влияние (при неболь-
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вне зависимости от высоты снега). Изменение характера влияния растительности на температуру пород способствует относитель​ной стабильности температурного режима почвы. И в этом час​тично проявляется саморегуляция природного ландшафта как системы.
Для оценки влияния напочвенного растительного покрова на температурный режим поверхности почвы (горных пород) в на​стоящее время используются три способа: прямые натурные на​блюдения (Мелентьев, 1968; Максимова, 1964; Павлов, 1975, 1984; и др.), эмпирические формулы, основанные на уравнении Фурье (Кудрявцев, 1954; Ершов, 1966), и уравнения теплопроводности
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рявцевым (1964). Он предложил определять сначала сокращение амплитуды суточных колебаний температуры воздуха под покро-
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синусоидальном ходе температуры на поверхности изменение сред​негодовой температуры под влиянием покрова считалось равным
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напочвенного растительного покрова, и от снега. Поэтому в даль​нейшем этот способ был усовершенствован Л.Н. Максимовой (1964) и Э.Д. Ершовым (1966).
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Таблица 2.6
Обобщенные значения коэффициентов теплопроводности наиболее характерных мохово-лишайниковых и дерновых иокровов
(1-6 по В.П.Чернядьеву, 1984; 7-9 по А.В.Павлову, 1984)
	№ пп
	Характеристика напочвенного покрова
	Степень увлажнения
	Мощность напочвенного покрова, м
	Коэффициент тепло​проводности, ккал/(м-ч °С)
	Термическое сопротивление* м2-ч°С/ккал

	
	
	
	
	холодный период
	теплый период
	холодный период
	теплый период

	1
	Мощный моховой покров с очесом, преимущественно сфагнум
	Слабоувлажненный
	0,2
	0,33
	0,2
	0,6
	1,0

	
	
	Увлажненный
	0,2
	0,66
	0,33
	0,3
	0,6

	
	
	Переувлажненный
	0,1
	1,0
	0,5
	0,1
	0,2

	2
	То же при отсыпке сверху песчаным и гравиино-галечным грунтом
	Слабоувлажненный
	0,15
	0,6
	0,3
	0,25
	0,5

	
	
	Увлажненный
	0,12
	0,8
	0,4
	0,15
	0,3

	3
	Маломощный моховой покров, преимущественно зеленые мхи
	Слабоувлажненный
	0,1
	0,2
	0,17
	0,5
	0,6

	4
	То же при отсыпке сверху песчаным и гравиино-песчаным грунтом
	Слабоувлажненный
	0,09
	0,3
	0,22
	0,3
	0,4

	5
	Ягель
	Сухой
	0,07
	0,15
	0,15
	0,45
	0,45

	6
	Дерновый покров
	Слабоувлажненный
	0,16
	0,5
	0,4
	0,3
	0,4

	7
	Мох зеленый
	Слабоувлажненный
	-
	0,12
	-
	-
	

	8
	Хвоя, поросшая мхом
	Слабоувлажненный
	-
	0,19
	-
	-
	-

	9
	Мохово-травяной покров
	Влажный
	-
	0,2
	-
	-
	-

	
	С
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Рис. 2.7. Схема разложения хода температур на поверхности покрова (приве​денного к гармоническому) на два простых гармонических колебания с перио-
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В расчетной схеме, предложенной Э.Д. Ершовым, влияние по​крова рассматривается отдельно в условный «теплый год» с пери​одом, равным продолжительности существования положительных температур воздуха, когда покров является охлаждающим факто​ром, и в условный «холодный год» с периодом, соответствую​щим продолжительности существования отрицательных темпера​тур воздуха, когда покров оказывает отепляющее влияние (рис. 2.7). При этом принимается, что фазовые переходы в покровах отсут​ствуют. При выводе расчетной формулы годовой синусоидальный (или приведенный к синусоидальному) ход изменения темпера-
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существования соответственно положительных (за теплый или летний период года) и отрицательных (за холодный или зимний период года) температур воздуха. Коэффициент температуропро​водности рассчитывается по данным натурных определений со​кращения покровом амплитуды суточных колебаний температу​ры воздуха летом и зимой по формуле
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табл. 2.6); С — объемная теплоемкость напочвенного покрова в
соответствующий период года.
t
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Другой подход к оценке влияния напочвенного растительного покрова предложил В.Т. Балобаев (1991). Для определения разно​сти между среднегодовой температурой поверхности почвы под растительным покровом и средней годовой температурой воздуха он решает систему уравнений теплопроводности, учитывающую теплообороты в снежном, растительном покровах и в подстилаю​щем сезонномерзлом (сезонноталом) слое пород. Такая постановка задачи наиболее полно отражает естественный процесс форми​рования температурного режима поверхности почвы, однако ее математическая реализация отличается чрезвычайной громоздко-
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стью и наличием ряда трудноопределяемых входных характеристик. Очевидно, именно поэтому в большинстве существующих мето​дов расчета температурного режима поверхности пород (Г.В, Пор-хаев, И.В. Шейкин, А.В. Павлов, Л.Н. Хрусталев и др.) влияни​ем растительного напочвенного покрова пренебрегают. Если это возможно при решении ряда инженерно-геокриологических за​дач на осваиваемых территориях, то при изучении закономерно​стей формирования, распространения и динамики мерзлых толщ горных пород такое пренебрежение может привести к грубым ошибкам. Во многих случаях (особенно в южной криолитозоне) понижение tcp пород под влиянием растительного покрова на 0,5— 1(2)°С является причиной существования многолетнемерзлых толщ.
Следует остановиться также на роли растительного покрова в накоплении снега и формировании его теплопроводности. Мно​гочисленными наблюдениями установлено, что роль эта велика и неоднозначна. Создавая ветровую тень, растительный покров прак​тически всех ярусов способствует накоплению снега, особенно в арктических и субарктических тундрах и лесотундрах, где проис​ходит сильный метельный перенос снега. Этим объясняется в ряде случаев отсутствие многолетнемерзлых пород в лесных массивах на севере Западной Сибири, при том что растительный покров сам по себе понижает температуру воздуха по сравнению с от​крытыми ландшафтами, где распространены мерзлые толщи. В северотаежных ландшафтах с антициклональным режимом почвы в зимнее время кроны хвойных деревьев задерживают значитель​ную часть снега, и на земной поверхности его высота оказывается меньше, чем на открытых участках. Очевидно, что в этом случае лесные ландшафты могут отличаться более суровыми условиями, чем открытые. С этим сталкивались многие исследователи на ев​ропейской части территории и в Западной Сибири вблизи южной границы распространения многолетнемерзлых пород, в Централь​ной Якутии, Предбайкалье и других регионах.
Наконец, кустарниковый и травяно-кустарничковый покровы влияют на теплопроводность снега. Это явление проявляется че​рез уменьшение его плотности. По данным А.В. Павлова и В.А. Дуб​ровина, оно может составлять 5—10%. Следует отметить также, что эти покровы сильно влияют на степень прилегания снега к земной поверхности. Часто благодаря растительности между сне​гом и почвой образуются воздушные пазухи, полости, которые могут сохраняться в течение всего зимнего времени и оказывают большое влияние на температуру подстилающих пород. Последнее может приводить как к повышению среднегодовой температуры поверхности почвы, если воздушные полости замкнутые и в них не происходит конвекция холодного воздуха, так и к ее пониже-
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нию в случае сильной конвекции, обычно наблюдаемой при не​равномерной и относительно небольшой высоте снежного покрова (0,3—0,4 м) и чаще связанной с микрорельефом поверхности. По оценке ВА. Кудрявцева и Л.С. Гарагули (1971), отепляющее вли​яние пустот под снегом зависит от их площади, высоты снега, климатических условий и может составлять в пересчете на сред​негодовую температуру 0,5—1,5°С. Охлаждающее влияние конвек​ции холодного воздуха по полостям на контакте снега с почвой (или горной породой) в среднем за год, по данным Г.П. Минай-лова (1982) и Н.Н. Романовского (1989), может превосходить 2°С.
2.3. Влияние водных покровов на температурный режим поверхности пород
Водные покровы оказывают сильное влияние на температур​ный режим подстилающих пород и зависит оно от глубины водо​ема, его генезиса, продолжительности существования, занимае​мой им площади и от гидродинамической связи с подземными водами (если она существует). В зависимости от глубины водоема температурный режим донных отложений формируется различно. В мелких водоемах он определяется теплообменом на поверхности водоема, конвекцией воды и ее промерзанием. В глубоких водо​емах (более 10 м) на формирование температуры донных отложе​ний теплообмен на поверхности сказывается значительно слабее в связи с образованием слоя воды повышенной плотности при температуре +4°С и ослаблением конвекции. Если в таких водо​емах донные отложения представлены слабофильтрующими по​родами, то их температура изменяется в течение года незначи​тельно и в среднем близка к +4°С. Под такими озерами могут фор​мироваться сквозные или несквозные талики в зависимости от соотношения размера озера (по диаметру или ширине) и мощно​сти и температуры многолетнемерзлой толщи пород на окружаю​щей территории. Подобный температурный режим может наблю​даться в донных отложениях, представленных хорошо фильтрую​щими породами, если в них водообмен отсутствует или происходит очень медленно. К такому случаю относятся, например, глубокие термокарстовые озера, под которыми формируются несквозные талики. Надмерзлотные воды этих таликов имеют замкнутый объем и застойный режим. В том случае, когда водоем служит областью питания подземных вод, температурный режим донных отложе​ний может характеризоваться годовой изменчивостью температу​ры при среднегодовом ее значении ниже или выше +4°С. Когда водоем является областью разгрузки подземных вод, температур-ный режим донных отложений определяется главным образом
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режимом подземных вод. В этих случаях под озерами существуют сквозные талики (см. гл. 7).
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Из сказанного следует, что по условиям формирования темпе​ратурного режима донных отложений водоемы можно разделить на мелкие, средние и глубокие. К мелким следует относить такие, глубина которых меньше максимальной для данного района тол​щины льда. Глубокими — в которых нижние слои воды не испы​тывают конвекции ни в связи с волновым движением, ни в связи с нагреванием верхнего слоя под влиянием солнечной радиации. Обычно глубина таких озер превышает 10—15 м. Остальные озера могут быть отнесены к средним, температурный режим воды в которых формируется под влиянием всех факторов. Однако дон​ные отложения под ними всегда находятся в талом состоянии. Кроме озер и болот большое влияние на тепловое состояние гор​ных пород оказывают реки и арктические моря (в прибрежной зоне и на шельфе). Однако эти аспекты здесь не затрагиваются, они будут рассмотрены в гл. 6, 7. То же следует сказать об озерах, обязанных своим происхождением разгрузке подземных вод. В них температурный режим донных отложений связан с гидрогеоло​гическими особенностями тер​ритории (см. гл. 7).
Рис. 2.8. Схема распределения мини​мальных, максимальных и среднегодо​вых температур в ледяном покрове во​доема
Влияние мелких водоемов на температурный режим подстила​ющих горных пород изучали мно​гие исследователи (В.А. Кудряв​цев, А.В.Павлов, Ф.Э.Арэ, В.Т. Балобаев, М.К. Гаврилова, Г.М. Фельдман, М.И. Тишин и др.). Первую расчетную схему для приближенной оценки этого влияния (рис. 2.8) предложил В.А. Кудрявцев (1954). Формула имеет следующий вид:
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ответственно минимальная на поверхности льда под снегом и мак​симальная поверхности воды, °С.
Толщина льда определяется по данным наблюдений ближай​шей гидрометеостанции или в процессе съемки в конце зимы при
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бурении скважин со льда водоемов. При этом скважина должна находиться над глубокой частью озера, где подо льдом присут​ствует слой воды или донные отложения находятся в немерзлом
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ратура и амплитуда годовых колебании температуры на поверхно​сти водоема, определяются с учетом радиационной поправки и
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сезонно промерзают.
Амплитуда колебаний температуры на поверхности донных от-
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условии, что максимальные среднемесячные температуры на по​верхности воды и дна (что справедливо для мелких водоемов) равны, тогда
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Исследование влияния мелких водоемов по данной методике показывает, что во всех случаях водоемы оказывают отепляющее влияние на температурный режим донных отложений. Эта зако​номерность, так же как и вся методика расчета в целом, справед​лива для пресных водоемов. В соленых озерах, особенно при боль​ших концентрациях рассола, донные отложения могут промер​зать даже в средних и глубоких водоемах. Исследования показали, что на дне сильноминерализованных озер отрицательная темпе​ратура воды может сохраняться и зимой и летом. Это объясняется тем, что вследствие увеличения плотности рассола при пониже​нии отрицательной температуры его прогревание в летнее время происходит только путем кондуктивной теплопередачи без кон​векции. Поэтому если под такими озерами донные отложения со​держат менее минерализованную воду, то они находятся в много-летнемерзлом состоянии.
Очевидно, что рассмотренная схема имеет ряд недостатков и применима не для всех природных ситуаций. Основным недостат​ком этого метода является неучет тепловых характеристик про​цесса промерзания донных отложений, хотя известно, что влия​ние любых покровов на температурный режим пород зависит от
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уровня годового теплообмена в последних. В расчетной схеме ис​пользуется температурный режим на поверхности льда, что пред​полагает отдельное определение отепляющего влияния снежного покрова, которое в действительности также зависит от тегоюобо-ротов в подстилающей системе лед—-вода—грунт. Помимо этого, метод В.А. Кудрявцева применим только для водных объектов с постоянным уровнем, в то время как большинство проточных и слабопроточных водоемов криолитозоны, а также искусственных водохранилищ обладает ярко выраженным уровенным режимом.
Задача оценки состояния донных отложений талое—мерзлое должна решаться в комплексе с задачей о формировании ледяно​го покрова на водной поверхности, поскольку именно специфи​ческие условия образования и разрушения льда определяют на​столько мощный отепляющий эффект, что исключают многолет​нее промерзание водоемов даже в наиболее суровых климатических условиях криолитозоны. Физическая сущность этого эффекта зак​лючается в следующем. Промерзание водного покрова сверху про​исходит, как и в случае грунта, в условиях все возрастающего термического сопротивления формирующегося мерзлого слоя (льда), препятствующего оттоку тепла кристаллизации от фронта промерзания к поверхности. Разрушение же льда происходит в условиях полного механического удаления талой воды с фронта протаивания и непосредственного постоянного контакта послед​него с внешней средой (воздушной и водной), которая находится в состоянии перемешивания. С плавающих льдов талая вода уда​ляется гравитационным путем, они при этом в силу своей мень​шей, чем у воды, плотности по мере оттаивания всплывают, вы​нося в воздушную среду все более глубокие слои льда. Припайные льды на мелководьях протаивают в субаквальных условиях, одна​ко здесь наиболее сильно проявляется ветровое перемешивание, температурно-плотностная конвекция и радиационный нагрев воды. В результате интенсивность разрушения ледяного покрова оказывается многократно большей, нежели интенсивность его образования. Иными словами, можно сказать, что благодаря боль​шой разнице в величинах истинной теплопроводности льда при промерзании и некоторой эффективной теплопроводности при разрушении ледяного покрова в слое сезонного промерзания вод​ной толщи формируется большая температурная сдвижка, обес​печивающая существование положительных среднегодовых тем​ператур на его подошве.
В свою очередь, процесс льдообразования на водной поверхно​сти зависит от динамики выпадения и накопления снега. При этом в природе реализуется два принципиально различных механизма формирования ледяного покрова на водоемах. Первый механизм,
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далее называемый «свободным» льдообразованием, характеризу​ется зависимостью снегонакопления на поверхности ледяного покрова только от метеорологических факторов и распространен в районах криолитозоны с относительно небольшим количеством зимних осадков.
Во втором случае ледяной покров, обладающий небольшой плавучестью, перегружается выпадающим снегом и поверхность льда опускается ниже поверхности воды. При этом вода по тре​щинам различного генезиса (чаще всего термического), постоян​но присутствующим в ледяном покрове, поднимается и насыща​ет нижний слой снега до высоты, соответствующей условиям ста​тического равновесия. Этот слой снега, пропитанный водой, далее промерзает сверху и снизу, образуя так называемый снежный лед (Дерюгин, 1971). В результате мощность льда увеличивается сверху, а мощность снега уменьшается за счет включения части его в лед. Мощность оставшегося снега на поверхности льда строго опреде​ляется условиями статического равновесия и зависит от плотнос​ти снега и мощности льда на данный момент времени. В свою очередь, условия наращивания льда на его нижней и верхней по​верхностях, т.е. общее увеличение мощности льда, в значитель​ной мере определяются термическим сопротивлением снежного покрова, оставшегося на поверхности льда. Таким образом, рас​смотренный механизм льдообразования, далее называемый «изо-статическим», является примером жестких взаимных связей меж​ду процессом теплообмена и характером поступления массы твер​дых атмосферных осадков и подледных вод в систему извне.
Многочисленными исследованиями (Дерюгин, 1971; Пиотрович, 1968; Фельдман, 1984) установлено, что изостатический меха​низм формирования льда широко распространен в природе в рай​онах с относительно высокой нормой зимних осадков. Поэтому расчет условий формирования ледяного покрова для оценки по​ложения границы талых пород на акватории водных объектов кри​олитозоны должен проводиться с учетом возможного образова​ния снежного льда.
Ниже приводятся аналитические решения для обоих вариантов льдообразования на видной поверхности, а также полученные на их основе зависимости, определяющие критическую глубину во​доема в конкретных природных условиях (Булдович, 1996). Эти решения отражают динамику процесса и могут применяться для нахождения границы талых и мерзлых донных отложений в слу​чае сезонных колебаний уровня воды.
При рассмотрении динамики образования ледяного покрова вначале необходимо определить комплекс природных условий, в которых реализуется тот или иной тип льдообразования. Макси-
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мально возможная высота снежного покрова на льду (до погру​жения поверхности последнего под уровень воды) составит
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максимально возможную высоту снега на плавучем льду
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Эта величина в природе действительно является предельной, по​скольку даже небольшое ее превышение делает перегрузку сне​гом самостоятельной причиной растрескивания плавучего льда и выхода подледных вод на его поверхность. Если имеется фак​тический материал о значениях максимальной метеорологичес-
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ствует снежный лед.
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оказывается равным (Булдович, 1996)
Можно оценить тип льдообразования и теоретически. Порого​вое значение максимальной метеорологической мощности снега
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— абсолютная
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величина суммы зимних градусочасов воздуха; L — теплота крис​таллизации воды.
При реальных изменениях величин, входящих в (2.11), ориен​тировочная величина порогового значения мощности снега со​ставляет
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Выражение для максимальной мощности льда при изостати-
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покрова и слагающего верхнюю его часть, определится из оче​видного соотношения
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остальная нижняя часть ледяного покрова слагается кристалли​ческим льдом, образующимся на нижнем фронте промерзания.
При свободном льдообразовании максимальная мощность льда будет
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где с определяется из (2.13). Динамика льдообразования в обоих случаях определяется соотношением:
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Как уже отмечалось, в случае водоемов с постоянным в году уровнем воды имеется некоторая критическая глубина (мощность водного покрова), которая обеспечивает существование донных отложений в талом состоянии при наличии субаквального слоя сезонного промерзания пород в конкретных природных условиях.
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ческая максимальная мощность льда.
В случае свободного льдообразования для определения величи-
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турой воды в летнее время или обоснованное перенесение дан​ных с водных объектов-аналогов.
Для водных объектов с выраженным сезонным уровенным ре​жимом понятие критической глубины теряет смысл, и в этом слу​чае следует говорить о некоторой высоте дна (абсолютной или относительной), по которой проходит граница субаквадьного та​лика. Причем эта критическая высота определяется не только про​цессами теплообмена и снегонакопления, но в значительной, часто
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решающей, мере зависит от динамики уровенного режима, т.е. от самостоятельного гидрологического фактора.
Падение уровня в осенне-зимнее время может быть описано
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Поскольку ход зимней температуры воздуха обычно может быть удовлетворительно описан гармонической функцией вида
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В отличие от существующих методов оценки физического со​стояния (талое—мерзлое) донных отложений водоемов криоли-тозоны предлагаемая методика учитывает теплофизические свой​ства грунтов субаквального деятельного слоя, а также темпера​турную сдвижку в этом слое за счет различной теплопроводности талых и мерзлых пород. Она позволяет оценивать геокриологичес​кую обстановку на мелководных участках водоемов криолитозо-ны в наиболее сложных природных условиях — при наличии «снеж​ного льдообразования» и на водоемах с выраженным уровенным режимом.
Применяя с незначительными упрощениями метод оценки ртеп-ляющего влияния различных факторов на температурный режим пород на основе расчета летних теплооборотов в породах, изло​женный в разд. 5.3, можно рассчитать среднегодовые температу​ры донных сезоннопротаивающих отложений. Это может иметь очень важное значение при проектировании причалов, плотин,
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подземных выработок и пр. на мелководных прибрежных участках акваторий, тем более что процесс формирования ледяного по​крова в условиях образования «снежного льда» не может быть смоделирован на ЭВМ в рамках чисто тепловых задач.
При заданной среднегодовой температуре пород на подошве
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в которой для случая изостатического льдообразования
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а для случая свободного образования льда
[image: image148.jpg]P
U=l S1eMe Aew o M [A"’é‘lt—"f\,’lhﬂf%];
J nay

HES ik 010 208 Ay
ST S
Q5 OF ki’

rae f; 1 Q} Gepyrcs C pealbHBIM 3HAKOM (OTPMUATENBHBIM); T, —
JUTATETBHOCTD TETUTOTO Nepuona; 7' — JUIMTENIBHOCTb TOA3; @, — TEM-
neparypbnpoaonﬂoc‘rb MepabIX mopot; M,,, M., — MoltHoCTb Jib/a,
paccuuThiBaeMass o ¢opmynam (2.13) u (2.14) B COOTBETCTBMHM C




типом льдообразования.
В случае водоемов с переменным уровнем воды можно найти абсолютную отметку дна водоема, где проходит заданная изотер-
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покрова такое же, как и (2.16).
Результаты расчетов показывают, что геокриологические усло​вия и температурное поле в донных отложениях зависят от их теплофизических свойств, особенно влагоемкости, определяю​щей величину фазовых переходов воды в породах. Это значитель​нее проявляется при переменном уровне водоема. Тогда сравни​тельно небольшая разница в величине критической мощности вод-
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пород, может соответствовать значительной разнице во времени смыкания льда с дном (из (2.18)), и если в этот интервал времени происходит интенсивное снижение уровня, то абсолютная отметка талых и мерзлых пород на дне водоема может очень сильно разли​чаться. Это лишний раз говорит о необходимости учета свойств донных отложений при оценке геокриологической обстановки на участках развития водных покровов.
Приведем пример расчета для следующих параметров природ-
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Boruucaus no dopmyie Ipockypsikosa (2.3) BelMumHy A, =
=0,2355 kkan/(m-4-°C), Haiigem u3 (2.11) moporoBoe 3HaueHue
Hf =0,4 m, KoTopoe MeHblie 3anaHHoro. THIl bI0o6pasoBaHus, Ta-
KiM 06pa3’oM, W30cTaTHIecKuil, u u3 (2.13) Haxogum M, = 1,126 M.
Bemmuuny Hl onpemensiem u3 (2.16) win (2.19): Hy3, = 0,486 m.
CpejiHerozioBasi TeMIlepaTypa JIOHHBIX TIopoj| paBHa —1, -2 u -3°C Ha
Y4aCTKaX, I/ie MOIIHOCTh IIPUIIARHOTO JIbAA (WM IIyOMHa BOToeMa B
MOMEHT CMbIKAaHMS! JIbA C JTHOM) cocTapisier cooTBeTcTBeHHo 0,38,
0,26 1 0,1 m u3 (2.19).

TIpoBeseM Takoi Xe pacyer Juisi TeX Xe [apaMeTpoB, HO C JPYroi
BerMHOM Oy = 32100 kkai/m’, Torna HX®, =0,216 m. Pasnuna B se-
JTMYMHE KPUTHYECKOM TTy6UHBI BofHOro ciiost cocrasisier 0,27 M, on-
HAaKO BpeMsi CMBIKAHMS JIbJA C IIOPOJAMHU JIHA B TIEPBOM CJIyyae CO-
crasisier u3 (2.18) %, =16364, a Bo Bropom ciydae 1, =708 4, T.e.
pasHML@A BO BpeMEHM CMBIKaHHsI cocTaisieT okono 1,3 mecsina. Ecm




за это время уровень воды заметно снижался, то разница в абсо​лютных отметках границы талика в донных отложениях с различ​ной влагоемкостью может быть значительной.
2.4. Влияние заболоченности на температурный режим подстилающих пород
Заболоченность поверхности существенно изменяет условия теплообмена на поверхности почвы и может оказывать как отепля​ющее, так и охлаждающее влияние на температуру пород. Влияние заболоченности опосредовано через следующие характеристики: альбедо поверхности и поглощенную радиацию, испарение, эф​фективный коэффициент теплопроводности водонасыщенного мохового или мохово-осокового покрова, теплопроводность почв и грунтов, затраты тепла на фазовые переходы воды (на поверхнос​ти почвы, в почве и фунтах) при их оттаивании и промерзании.
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Влияние заболоченности на альбедо поверхности и поглощен​ную радиацию аналогично влиянию мелких водоемов, если на заболоченных участках часть поверхности имеет открытое зеркало воды. В этом случае летом альбедо поверхности в среднем состав​ляет 10-12%. В болотах и блюдцах воды благодаря конвекции по​верхность отложений хорошо прогревается. Если заболоченные участки покрыты сплошным моховым или мохово-осоковым по​кровом, то альбедо поверхности изменяется весьма незначитель​но по сравнению с дренированными участками, покрытыми по​добным растительным покровом.
Испарение с заболоченных поверхностей на севере идет прак​тически так же, как на дренированных участках, в связи с высо​кой влажностью воздуха и низкими среднелетиими температура​ми (исключение составляют районы недостаточного увлажнения, например Центральная Якутия). Поэтому радиационная поправка к среднегодовой температуре поверхности почвы на заболочен​ных участках с открытым зеркалом воды может составлять 1—2°С и более (с учетом испарения эта поправка не превышает ГС). На участках со сплошным моховым покровом она не превышает 0,5°С, т.е. такая же, как на дренированных участках.
Под влиянием заболоченности существенно изменяются теп-лофизические свойства растительного покрова и его роль в фор​мировании температурного режима поверхности почвы. По суще​ству, водонасыщенный моховой или мохово-осоковый покров теряют теплоизоляционные свойства, так как летом их теплопро​водность приближается к коэффициенту теплопроводности воды, а зимой — льда. Такое увеличение теплопроводности раститель​ного покрова приводит к тому, что при любой высоте снега он является охлаждающим фактором, при этом амплитуда колеба-/; ний температуры за счет растительности сокращается слабо. Оче​видно, что особенно сильно охлаждающее влияние водоыасыщен-ных моховых или мохово-осоковых покровов проявляется при малой высоте снега, когда амплитуда температурных колебаний на поверхности велика, слой воды или водонасыщенного покро​ва быстро промерзает и благодаря большому коэффициенту теп-лопроводности способствует значительному зимнему выхолажи​ванию почвы. Поэтому при малой (0,2—0,3 м) высоте снежного покрова на заболоченных участках (и со сплошным моховым по​кровом, и с блюдцами воды) среднегодовая температура поверх​ности почвы ниже, чем на дренированных участках с аналогич​ным покровом и такой же высотой снега.
При большой высоте снежного покрова охлаждающее влияние водонасыщенного растительного покрова сказывается значитель​но меньше, так как вследствие сильного теплоизолирующего вли-
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яния снега температура под ним понижается недостаточно для быстрого промерзания водонасыщенного слоя, и в этом случае на поверхности земли в течение длительного времени зимой дер​жится нулевая завеса. Для промерзания слоя воды или водонасы​щенного покрова и подстилающих грунтов, имеющих полную влагоемкость, необходимы большие (более 125 700 кДж/м2 в год) теплообороты, что при большом сокращении амплитуды колеба​ния температуры под снегом высотой более 0,7 м получить невоз​можно. Поэтому на таких участках грунты часто вообще не про​мерзают и заболоченность становится отепляющим фактором. Раз​ность средних годовых температур пород на заболоченных и дренированных участках в этом случае может достигать ГС.
Очевидно, что в зависимости от континентальности климата и продолжительности зимнего периода критическая высота снега, при которой заболоченность становится отепляющим фактором, различна. Кроме того, различна она и для разного типа заболо​ченности. На участках, где часть поверхности имеет открытое зер​кало воды, критическая высота снега при прочих равных клима​тических условиях меньше на 10-20 см, чем на заболоченных уча​стках со сплошным растительном покровом.
Влияние заболоченности сказывается и на величине темпера​турной сдвижки (см. разд. 5.4) в слое сезонного промерзания или протаивания грунта. При небольшой высоте снежного покрова величина температурной сдвижки на заболоченных участках мо​жет достигать 2—4°С. Это также усиливает охлаждающий эффект заболоченности и часто приводит к формированию многолетне-мерзлых толщ на заболоченных участках при отсутствии их на дренированных. Такая картина часто наблюдается на Дальнем Востоке, в Забайкалье, Южной Якутии, где высота снега в сред​нем не превышает 0,3 м. Иная зависимость характерна-цля райо​нов севера европейской части России и Западной Сибири, где высота снега превышает 0,5 м. Здесь заболоченность приводит к тому, что грунты промерзают на очень небольшую глубину и тем​пературная сдвижка поэтому близка к нулю и редко превышает 0?5°С. Суммарное влияние заболоченности на температуру пород в этом случае положительное за счет увеличения радиационной поправки^ теплоизоляционного влияния снега и наличия нуле​вой завесы у поверхности почвы из-за медленного промерзания слоя воды или водонасыщенного мохового покрова.
Из сказанного следует, что влияние процесса заболачивания следует рассматривать как системное воздействие, при котором происходит взаимосвязанное изменение, часто не однонаправ​ленное, основных температуроформирующих факторов: радиаци​онного баланса поверхности, снежного и растительного покро-
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вов, обводнения поверхности, состава, влажности и теплофизи-ческих свойств пород.
Заболоченные земли и болота представляют собой устойчивые сочетания современного растительного покрова с подстилающи​ми его торфяными отложениями, формирующимися в результате ежегодного отмирания и неполного разложения растительности в условиях определенного водно-минерального питания. Развитие заболачивания при благоприятных условиях протекает очень ди​намично и способно в течение короткого времени существенно изменить облик существовавших прежде ландшафтов. Основными особенностями болот и заболоченных земель являются: I) особый характер растительного покрова — гидрофильный и преимуще​ственно лишенный древесного яруса; 2) наличие зарастающих озер и мочажин с открытыми зеркалами воды; 3) специфический со​став и строение пород (торф, сапропель), отличающихся высо​кой влажностью; 4) большая динамичность развития болотных ландшафтов. Последнее обстоятельство обусловливает последова​тельное во времени изменение геокриологических условий в пре​делах болотных массивов в соответствии с их эволюцией (Тырти-ков, 1974, 1979; Оспенников и др., 1980; Оспенников, 1987).
При естественной эволюционной смене растительности на по​верхности болотных массивов существенные изменения претер​певает радиационный баланс, и прежде всего количество отра​женной радиации, определяемое альбедо поверхности. Оценка величины радиационного баланса различных видов болот без от​крытых водных зеркал, выполненная для континентальных райо​нов юга криолитозоны (Южная Якутия, Амурская область), по-казывает (табл. 2.7), что радиационный баланс заболоченных по- верхностей несколько меньше, чем суходолов. Причем наименьшие значения радиационного баланса характерны для осоковых и осо-ково-гипновых сильнообводненных, но без открытых водных по​верхностей низинных и переходных болот. Это объясняется срав​нительно высокими как зимними (0,7), так и летними (0,22) зна- чениями альбедо. Еще в большей степени это относится к верховым безлесным ерниково-лишайниковым болотам, альбедо которых в летнее время достигает 0,25—0,27. Максимальная для болот вели​чина радиационного баланса у верховых лиственнично-сфагно-вых и кустарничково-сфагновых болот является следствием сла- бой отражательной способности сфагновых мхов и кустарничков. Эволюция растительного покрова при заболачивании обусловят- вает в определенной мере цикличность динамики радиационного баланса болот. На рис. 2.9 показано изменение радиационного баланса поверхности для основных стадий заболачивания мелко- водных водоемов. Уменьшение радиационного баланса начинает-
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Таблица 2. 7
Средние месячные значения радиационного баланса (числитель, ккал/см2) и альбедо (знаменатель, доли единицы)
различных видов болот
[image: image152.jpg]Tox

£

1 <!

g o = 2 Ju, u#e, MT..‘ ﬁ.r.
= 1< ke e e | s e
= g [ i £ m_u Js. mﬁ =
1= [ Tis | Tls | 11e | Tls | 1l°

" | e o o 2 | S

- mr, mr, 9= |92 Mo 92| 9s

X

=
3 43

9
+He

viin

ﬂn
s

MM
Fle

=
HS

R}
Hs

Vi | Vi

ﬁ_7
o=
+Ho

=
Ho

v

43
+Ho

mm,

S ERERERERES
S| Hs [ Hs | H® e

= ~

B v B a2 g% (a2
E Jo| 3 | 32| 2|92 (5
- o 2 m&u ﬂe, ﬂu s
= e | T [Tls | 1= | ils | TS
“ =~ 2 Mﬁ. M,o; .MMJ
e, e e | 112 | is | 1e

Bun nosepXHocTH

OCOKOBO-IMITHOBEIE, OCOKOBEIE, OCOKOBO-
KOYKAPHUKOBBIE HU3HHHBIE, OCOKOBO-CharHoBEIE

TIEpEXONHEIE

THITHOBBIE HU3HHHBIC U TIEPEXOITHEIE

BEPXOBBIE

JTHCTBCHHIHO- KYCTADHUTKOBSIE,
CTBEHHHYHO-KYCTADHRUKOBO-CPATHOBEIE

JIucTReHHIYHO-C(HarHOBbIE BEPXOBEIE

EpHHKOBO-/IHILAHUKOBHIE BEPXOBEIE

CaemioxsoliHas CyxononbHad Taifra (r.Annak)

Osepa





[image: image153.jpg]Cmaduu passumus
&





I
II
III
IV
V
VI
Рис. 2.9. Изменение радиационного баланса поверхности при зарастании мелких
водоемов. Стадии развития:
/ — водоем; // — осоковое низинное болото; /// — осоково-сфагновое болото;
IV— сфагновое низинное; V— кустарничково-сфагновое верховое болото; VI —
ерниково-лишайниковое верховое болото
ся и прогрессирует по мере зарастания озера и продолжается вплоть до исчезновения открытых зеркал воды. Рост значений радиаци​онного баланса является следствием появления в растительном покрове кустарничков и сфагновых мхов. Вновь радиационный баланс начинает уменьшаться с появлением в растительном по​крове лишайников, за которым следует вторичное расчленение и заозеривание болотных массивов.
При развитии болот, выражающемся в наиболее общем плане в вертикальном и пространственном росте торфяных залежей и поднятии поверхности болот над уровнем грунтовых вод, проис​ходит значительное изменение водонасыщенности торфов. В ре​зультате уменьшаются затраты тепла на фазовые переходы при сезонном промерзании и протаивании и величина температурной сдвижки (см. гл. 5). Последнее приводит к некоторому повыше​нию среднегодовой температуры пород. Но одновременно этот процесс сопровождается уменьшением отепляющего влияния снега за счет сокращения годовых теплооборотов в грунтах, почти на порядок превышающим величину температурной сдвижки. В це​лом же наблюдается снижение отепляющего влияния снега при прогрессивном развитии болот и переходе от низинной стадии к переходной и верховой. В южной части криолитозоны снижение отепляющего влияния снега при смене низинных гипновых или вахтовых сильнообводненных болот верховыми сфагновыми или кустарничково-сфагновыми достигает 25-30% и является причи​ной многолетнего промерзания последних. Для всех генетических типов болотных массивов характерно существенное увеличение критического термического сопротивления снега при уменыие-
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нии теплоты фазовых переходов (0ф) в торфах. Причем эта тен​денция наиболее ярко проявляется в области малых значений бф5 характерных для слабообводненных болот. В целом необходимо подчеркнуть, что в пределах отдельных регионов снежный по​кров одинаковой мощности и плотности оказывает разное по ве​личине влияние на температурный режим пород различных видов болот.
Большое влияние на формирование температурного режима болот и заболоченных земель оказывает растительный покров. В лесных и кустарниковых болотах это влияние сказывается через снегонакопление. Наиболее значительно оно в регионах с интен​сивным метельным переносом (Западная Сибирь, Приморские и Нижнеамурская низменности). В регионах с зимним антицикло-нальным режимом, к которым относится большая часть юга Си​бири, кустарничковый ярус практически не влияет на снегона​копление и, следовательно, температурный режим пород.
Наибольшее теплоизоляционное влияние оказывает мохово-лишайниковый покров — основной компонент растительности болот. Как установлено, влияние мохового покрова определяется его мощностью и влажностью, которые тесно связаны с видо​вым составом (Прошкин, Фельдман, 1974). Так, сравнительно сухой сфагновый мох (влажность менее 0,5—0,75 полной влаго-емкости) имеет теплопроводность всего около 0,06 ккал/(м-ч°С), а при увеличении влажности теплопроводность возрастает до 0,1— 0,15 ккал/(мч°С), что резко снижает охлаждающее влияние дан​ного покрова. Поэтому в сильнообводненных болотах с полнос​тью или частично погруженным в воду растительным покровом его влияние на формирование температурного режима ничтожно мало и может не приниматься во внимание. Это относится к тра​вяным вахтовым, шейхцериевым и частично осоковым болотам, а также к сфагновым, растительный покров которых представлен погруженными в воду видами сфагновых мхов (Sph. cuspidatum, Sph. majus, Sph. obtusum), а также сильнообводненными мхами (Sph. angustifolium, Sph. subsekundum). Сфагновый покров начинает оказывать существенное охлаждающее влияние (~1,5...-3°С) с появлением приподнятых над уровнем воды кочек, бугров, гряд, заселенных Shp. Warnstorfii, Sph. centrale, Sph. magellanicum, Sph. palustre. Наиболее низкой теплопроводностью обладают покровы из Sph. fuscum, охлаждающее влияние которых достигает 5°С.
Таким образом, по мере развития болотных массивов и подня​тия поверхности болот над уровнем грунтовых вод, как правило, наблюдается рост охлаждающего влияния растительных покровов. Это происходит до появления лишайниковых болот, отражающих начало регрессивной фазы развития болотных массивов. Лишай-
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никовые покровы оказывают незначительное охлаждающее влия​ние (до 0,5°С), связанное в большей степени с высоким альбедо поверхности, чем с малым термическим сопротивлением самого покрова.
Влияние состава и влажности торфяных образований проявля​ется через температурную сдвижку, возникающую из-за разницы в теплопроводности талых и мерзлых фунтов. Величина темпера​турной сдвижки, понижающая среднегодовую температуру на подошве сезонноталого (СТС) или сезонномерзлого (CMC) слоя (гл. 5), растет с увеличением степени влагонасыщенности тор​фов и достигает максимальных значений при влажности, близкой к полной влагоемкости. Такие условия характерны для топяных вахтовых, шейхцериевых, гипновых и других болот, в которых уровень грунтовых вод практически совпадает с поверхностью. Ми​нимальная температурная сдвижка — в сравнительно слабовлажных торфах лесных верховых болот (лиственнично-кустарничковых, лиственнично-сфагновых), а также в ерниково-лишайниковых безлесных верховых болотах. Таким образом, эволюция болотных массивов сопровождается динамикой влажностно-грунтовых ус​ловий и происходит закономерное изменение величины темпера​турной сдвижки. При этом главной закономерностью является ее уменьшение при переходе от низинной к верховой стадии разви​тия вследствие уменьшения влажности торфа слоев сезонного промерзания и протаивания.
В заключение следует подчеркнуть, что взаимодействие темпе-ратурообразующих факторов, действующих на заболоченных тер​риториях, приводит к тому, что среднегодовая температура пород в пределах даже ограниченных по площади болотных массивов может быть как выше, так и ниже, чем на суходолах. Температур​ный режим и особенности промерзания и протаивания болот и заболоченных земель зависят от их генезиса и стадии развития, которые определяют структуру и свойства соответствующих ланд​шафтов.
ГЛАВА 3
ТЕПЛО- И МАССООБМЕН
В ТОЛЩАХ И МАССИВАХ ПРОМЕРЗАЮЩИХ, МЕРЗЛЫХ И ОТТАИВАЮЩИХ ГОРНЫХ ПОРОД
3.1.. Перенос тепла и формирование температуры горных пород
Температурный режим горных пород верхней части литосферы формируется в результате сложного теплового взаимодействия их с внешней средой (атмосферой, космическим пространством) и нижележащими слоями горных пород. При этом количество теп​ла, получаемого породами из внешней среды (преимущественно от Солнца), примерно на три порядка превышает количество теп​ла, приходящего из земных недр. Перенос тепловой энергии в горных породах осуществляется лучистым теплообменом, конвек​тивным переносом тепла и кондуктивной теплопередачей.
Лучистый теплообмен происходит за счет теплового излучения нагретого тела. Лучистая теплопередача в дисперсных и трещино​ватых породах обусловлена разностью температур поверхностей (стенок) пор и трещин. Относительный вклад этого вида тепло​передачи незначителен — в реальных условиях доля тепла, пере​носимого излучением в горных породах, обычно не превышает первых процентов суммарного тешюпотока.
Конвективный (от лат. convectio — принесение, доставка) теп-лоперенос осуществляется подвижным теплоносителем (жидкость, газ, водяной пар), перемещающимся в пустотном пространстве (порах, трещинах) горных пород. Обычно под конвективной теп​лопередачей понимают перенос емкостных запасов тепла (физи​ческого теплосодержания) теплоносителя, однако этот термин относится и к широко распространенным в природе процессам скрытой теплоты фазовых превращений. Такой процесс происхо​дит, если подвижный компонент при перемещении в пустотном пространстве пород переходит из области с температурными ус​ловиями, соответствующими устойчивости этого компонента, в область с температурами ниже (выше) температуры его фазового перехода, где меняется его агрегатное состояние и происходит выделение (поглощение) значительного количества тепла. Таким образом, конвективная теплопередача возникает при переносе вещества, заполняющего поры и трещины горных пород, путем свободной и вынужденной конвекции воды, газов и водяного пара, миграции связанной влаги, диффузии водяного пара и др. Доля тепла, переносимого за счет емкостных теплозапасов подвижного
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носителя, в общем теплопереносе обычно невелика, и только в случае интенсивной фильтрации воды или газа в сильнотрещи​новатых скальных, грубообломочных и песчаных породах конвек​тивный механизм теплопередачи играет существенную, а часто и определяющую роль. Конвективный перенос тепла подвижным носителем в виде скрытой теплоты фазового перехода часто име​ет высокий энергетический уровень. Так, при промерзании тон​кодисперсных влажных пород происходит миграция влаги из та​лой зоны пород в мерзлую с последующим вымерзанием там в спектре отрицательных температур. При этом миграционное льдо-выделение в мерзлой породе может даже превышать количество льда, формирующегося при замерзании влаги, изначально содер​жащейся в поровом пространстве. Это миграционное льдовыделе-ние формирует мощный объемный источник тепла, неучет кото​рого приведет к принципиальным ошибкам при расчете темпера​турного поля в мерзлой зоне промерзающих пород. Еще одним примером конвективного теплопереноса в виде скрытого тепла фазовых переходов является значительное отепляющее влияние конденсации водяных паров в грубодисперсных породах слоя се​зонного оттаивания, которое, как правило, заметно превосходит конвективный отепляющий эффект инфильтрации теплых летних осадков в тех же природных условиях (Булдович, 1996). В этом случае водяной пар как путем диффузии, так и путем вынужден​ной (ветровой) циркуляции влажного воздуха в пустотах пород перемещается в зону протаивающего слоя пород с температурой ниже точки росы (обычно вблизи фронта протаивания), где и происходит выделение скрытой теплоты конденсации пара, при​водящее к увеличению глубины оттаивания и повышению сред​негодовой температуры пород.
Кондуктивный механизм передачи тепла в горных породах яв​ляется основным и наиболее существенным. При кондукции теп​ло распространяется в среде в результате колебаний и обмена энергией атомов и молекул кристаллической решетки. Интенсив​ность колебаний зависит от температуры и возрастает с увеличе​нием последней. Таким образом, под кондуктивной теплопереда​чей понимается молекулярный перенос тепла. Интенсивность кон-
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ности, зависящий от свойств породы и называемый коэффици​ентом теплопроводности. В чистом виде кондуктивный теплопере-нос в природе реализуется только в сплошных скальных породах. В остальных случаях в горных породах имеет место совокупность разнообразных форм переноса тепла и вещества. Однако относи​тельный вклад в теплопередачу различных конвективных форм
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теплообмена в основном невелик, что позволяет достаточно точ​но описывать крут задач теплообмена в породах в рамках кондук-тивного закона переноса тепла.
Основным параметром (потенциалом), характеризующим теп​ловое состояние пород, является температура. Ее распределение в горных породах называется температурным полем. Температурное поле в породах полностью определено, если известно значение
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у, z —- декартовы координаты. Температурное поле пород в общем случае является трехмерным нестационарным. Если положение по​верхностей равных температур (изотерм), не изменяется во вре​мени, то температурное поле называется стационарным (см. рис. 3.3). При этом t = t(x, у, г). В противном случае температурное поле по​род является нестационарным, при этом положение изотерм ме​няется в пространстве и во времени (см. рис. 3.4).
В природе нередки случаи, когда температурное поле заметно изменяется только по двум или даже по одной из пространствен​ных координат, оставаясь практически неизменным по осталь​ным. В соответствии с этим пользуются понятием двухмерного или одномерного температурного поля. При однородных температур​ных условиях на плоской земной поверхности и постоянных по площади теплофизических свойствах в приповерхностных слоях горных пород формируется одномерное температурное поле, изо​термы которого расположены параллельно поверхности, тепло-потоки осуществляются в вертикальном направлении, а темпера​тура пород на любой заданной глубине в горизонтальных направ​лениях в любой момент времени неизменна. Одномерными являются также температурные поля с осевой или сферической симметрией. В частности, такие близкие к одномерным поля тем​ператур формируются вокруг заглубленных трубопроводов или сферических хранилищ, причем в первом случае изотермические поверхности имеют вид цилиндрических поверхностей, коакси​альных трубопроводу, а во втором — сфер с центром, совпадаю​щим с центром хранилища. Также в природе широко распростра​нены двухмерные температурные поля, когда изменение темпе​ратуры по одной из координат пренебрежимо мало, например в вертикальных разрезах горных пород, перпендикулярных линей​ным источникам (стокам) тепла на поверхности, таким, как реки, вытянутые озера, полосы стока, а также дороги, вытянутые зда​ния (вдали от торцов) и др. Трехмерные поля формируются в случаях неоднородных по площади температурных условий на поверхности и теплофизических свойств пород, а также при на​личии выраженного рельефа.,
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Для математического описания нестационарного процесса дви​жения тепла используются дифференциальные уравнения с част​ными производными второго порядка. Одномерная задача тепло​проводности выражается уравнением
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нии г расчетной области за счет различных процессов (конвек​тивного тепловыделения, теплохимических реакций, радиоактив​ного распада и др.). Если выделение тепла происходит за счет кон​вективного переноса тепла в форме емкостных теплозапасов подвижного носителя, то
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тепла). В случае конвективного перемещения тепла в виде скры​той теплоты фазовых превращений (замерзания—плавления, кон​денсации—испарения и др.) интенсивность тепловыделения в определенном сечении составляет
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ма флюида.
Для определения динамики температурного поля в каждом кон​кретном случае необходимо к уравнению теплопроводности (3.1) присоединить краевые, т.е. начальные и граничные, условия. Ин​формация о процессах теплообмена на границах расчетной обла​сти задается в виде граничных условий и отражает влияние со​предельных зон. При неустановившемся режиме теплообмена гра​ничные условия задаются на всем изучаемом интервале времени.
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ние температуры во всей расчетной области (начальное условие), что позволяет учесть особенности процесса до начала исследования. Большинство реализующихся в природе видов теплового взаи​модействия на границах расчетной области могут быть сведены к трем видам граничных условий:
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используется для задания полной теплоизоляции (непрохожде​ния теплового потока) на некоторых границах области;
III рода, когда задается линейная комбинация температуры и тешюпотока на границе. В рассматриваемом случае омывания по​верхности какой-либо средой (в частности, поверхности земли воздухом) граничное условие имеет вид (условие Ньютона)
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Если на поверхности имеется слои изоляции, теплоемкость кото​рого мала по сравнению с теплоемкостью подстилающих отложе​ний (например, в случае снежного покрова), то
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ность слоя изоляции.
Внутри расчетной области широко используется условие со​вершенного («идеального») теплового контакта двух сред (напри​мер, многослойная среда), которое заключается в задании нераз​рывности температуры и теплопотока при переходе из одного слоя в другой:
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Для решения уравнения теплопроводности (3.1) необходимо знать зависимость тепловыделения источников (или поглощения тепла) внутри расчетной области во времени и пространстве. Математическая задача определения нестационарного темпера​турного поля чрезвычайно сложна даже в одномерном варианте и при отсутствии внутри области фронтов промерзания. Аналити-
7. -1130       ,
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ческие решения нестационарного уравнения теплопроводности получены лишь для простейших случаев (однородная изотропная среда, неизменные во времени теплофизические характеристи​ки, простые граничные условия и др.). В настоящее время в связи с совершенствованием современных ЭВМ и программного обес​печения уравнение теплопроводности при любых краевых усло​виях успешно решается численным методом не только в одно​мерном, но и в двухмерном варианте.
Решение стационарной задачи теплопроводности осуществляет​ся значительно проще, чем нестационарной. Этим определяется широкое использование стационарных решений при геокриоло​гических исследованиях. Так, поскольку стационарное решение описывает конечную (предельную) стадию развития температур​ного поля после какого-либо разового изменения условий тепло​обмена на границе области, оно может непосредственно исполь​зоваться для прогнозирования изменений геокриологической об​становки, хотя и без описания динамики процесса. Расчет стационарного температурного поля при существующих гранич​ных условиях и сравнение его с фактическим распределением тем​ператур в породах позволяет судить о направленности изменений температурного режима пород (или его стационарности) в насто​ящий момент времени. Кроме того, стационарные решения для температурного поля применяются при получении приближен​ных решений задач промерзания-протаивания пород так называ​емым методом последовательной смены стационарных состояний, причем не только для одномерных, но и для двухмерных расчет​ных схем (Порхаев, 1970).
Наиболее простое решение получается в одномерном случае, когда температура меняется только по глубине. В частности, на​хождение установившегося температурного поля в слоистых тол​щах горных пород (с различными постоянными теплофизически-ми характеристиками в каждом слое) представляет значительный интерес в геокриологических исследованиях. Основным свойством стационарного одномерного температурного поля при отсутствии независимых внутренних источников (стоков) тепла является постоянство теплового потока по длине расчетной области. При этом в пределах каждого слоя градиент температуры постоянен и температура меняется с глубиной по линейному закону. В силу постоянства теплового потока градиент температур в каждом слое зависит от его теплопроводности. Таким образом, стационарное одномерное температурное поле в слоистой среде изображается в виде ломаной линии, число звеньев которой совпадает с числом слоев пород с разной теплопроводностью. Наклон каждого из та​ких звеньев (градиент температуры) обратно пропорционален
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соответствующего слоя (рис. 3.1).
Наиболее важным решением та​кого рода для геокриологии явля​ется определение температурного поля и мощности стационарной многолетыемерзлой толщи пород в слоистой среде. В случае смешанных граничных условий, когда известны отрицательная температура (tп, ее среднегодовое значение) на поверх​ности и величина глубинного тепло-потока из недр (q), задача решается очень просто. Перепад температур в каждом n-м слое (n= 1, 2, ...) гео​логического разреза составит
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Рис. 3.1. Распределение температур в слоистой среде в случае стацио​нарного одномерного температур-
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ператур в мерзлой толще и определить, в пределах какого слоя проходит нижняя граница мерзлых пород с температурой 0°С. Внутри этого слоя нулевая изотерма располагается на расстоянии
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Несколько иначе решается задача в случае, когда на поверхно​сти земли и на подошве «n-го слоя заданы температуры tn и tn. Тогда сначала нужно найти величину теплопотока через слоис​тую толщу:
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где R — термическое сопротивление каждого слоя, равное отно​шению мощности к коэффициенту его теплопроводности. Далее расчет ведется, как и в предыдущем случае.
Таким образом, отклонения от линейного закона распределе​ния температур в горных породах на глубинах, превышающих глу-
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бину проникновения сезонных изменений температур (см. ниже), могут свидетельствовать о нестационарности температурного поля, его неодномерности или неоднородности геологического разреза. Кроме того, линейность распределения температур может нару​шаться при наличии процессов конвективного переноса тепла или иных внутренних тепловыделений.
Так, при наличии в породах подземных вод, движущихся с постоянной скоростью в направлении (или навстречу) потока тепла в условиях стационарного одномерного температурного поля, последнее характеризуется сложным нелинейным характером рас​пределения температур по глубине. При этом конвективное теп​ловыделение в объеме пород не является независимым источни​ком тепла — в процессе движения в градиентном поле пород под​вижный флюид (вода) охлаждается (нагревается), отдавая (поглощая) емкостное тепло, которое увеличивает (уменьшает) кондуктивный теплопоток в каждом сечении. Суммарный же теп-лопоток (кондуктивно-конвекгивный) по глубине исследуемого слоя остается постоянным (при отсутствии других независимых источников тепловыделения):
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нородных пород с заданными температурами на его границах может быть получено выражение для распределения температур по глу​бине этого слоя:
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ции, берущейся с положительным знаком при нисходящем дви​жении воды и с отрицательным знаком при противоположном направлении фильтрации. Анализ уравнения (3.3) показывает, что чисто кондуктивная (линейная) термограмма выгибается в сто​рону направления фильтрации (рис. 3.2), причем этот выгиб тем сильнее, чем выше интенсивность фильтрационного потока. Ука​занная особенность температурного поля, формирующегося с участием конвективного механизма переноса тепла, используется, к примеру, в практике гидрогеологических исследований для оп​ределения расходов нисходящих (восходящих) фильтрационных
100 '
[image: image174.jpg]



[image: image175.jpg]1 — HanpareHye TEIUIOBOTO NOTOKa; 2 — Hanparienye ubtpanuy; p = C, Vi /A, M™';
OCTANBHBEIE 0GOIHAYCHUSA B TCKCTE




Рис. 3.2. Распределение температур в слое пород с заданными на кровле и подошве температурами при наличии вертикальной фильтрации (одномерная задача):
потоков по данным термометрических измерений в скважинах. Решение выражения (3.3) может иметь значение и при исследо​вании различных геокриологических задач. Так, следует обратить внимание на особенность смешанного кондуктивно-конвектив-ного теплопереноса. Из рис. 3.2 видно, что при однонаправлен​ном нисходящем движении тепло- и влагопотоков (кривая 2) градиенты температур (и, следовательно, кондуктивных теплопо-токов) вблизи кровли пласта ниже, а у подошвы выше, нежели это было бы при чисто кондуктивном теплопереносе (кривая 1), причем можно показать, что это увеличение теплопотока на ниж​ней границе всегда заметно меньше тепловыделения охлаждаю​щейся воды при прохождении рассматриваемого слоя.
Таким образом, конвективная составляющая теплопереноса приводит к сокращению кондуктивного теплопотока через по​верхность области. В результате кондуктивный теплопоток через нижнюю границу оказывается существенно меньшим суммы кон​дуктивного теплопотока при отсутствии фильтрации и тепловы​деления фильтрационного потока в слое пород, что необходимо учитывать при оценочных расчетах отепляющего влияния инфиль-трации атмосферных осадков и других, поскольку простое алгеб​раическое суммирование при одновременном действии несколь-ких механизмов теплопереносов неправомерно. Решение (3.3) может быть также распространено на случай многослойной среды.
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Определение стационарного двухмерного и тем более трехмер​ного температурных полей в породах на основе решения задачи теплопроводности значительно более сложно, чем в одномерном случае. Такие решения получены лишь для простых расчетных схем (однородная изотропная среда, простые граничные условия I рода, отсутствие внутренних источников тепла и т.д.)- Тем не менее оп​ределение стационарных пространственных температурных полей широко используется в геокриологии для ориентировочной оценки направленности развития многолетнемерзлых пород (аградация— деградация), прогнозных построений и т.д. Наиболее простой формой расчетной области является полупространство, ограни​ченное сверху плоскостью (например, в равнинных условиях), а в двухмерной задаче — полуплоскость, ограниченная сверху пря​мой линией. В последнем случае стационарное температурное поле
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описывается следующим выра-
термического градиента
жением:
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ется ступенчатая функция или ломаная линия, звенья которой соответствуют участкам с различными температурными условиями на поверхности. При этом интеграл, входящий в (3.4), разбивается на сумму табличных интегралов.
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то стационарное температурное поле в сечении пород, перпенди​кулярном реке, будет
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где х — расстояние от середины реки. Аналогичные двухмерные решения могут быть получены и для значительно более сложных случаев, т.е. практически для любого закона изменения темпера​туры поверхности по длине верхней границы. Уравнение (3.5) по​зволяет построить изотермы (линии равных температур) для всей расчетной области и исследовать структуру тепловых пото​ков. Для более детального анализа характера движения тепла в
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области можно аналитически построить не только изотермы, но и линии тока тепла, Для этого используется известное уравнение Коши—Римана:
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тока имеет постоянное значение, причем количество тепла, про​текающего по ленте тока, заключенной между двумя линиями
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Выбрав произвольную точку в пределах расчетной области с
[image: image183.jpg]KOOpAMHATAMHM X, 2, U3 (3./) JIErKO HAaWTH 3HAYCHHUE Y ISl JIUHUK
TOKA, IPOXOJISAIIEH Uepe3 aTy TouKy. Harnpumep, Juist TMHUM, TPOXO-
nsuieit yepes HO B 1eHTpe pexu (x=0, 2=0), § =0 Jlanee, 3akpern-
JIsisE TIOJIYYeHHOE 3HAYeHWe U , MOXHO NMOCTPOMTH BCIO JIMHMIO TOKA.




Проще это сделать, находя значение глубины z при задаваемых значениях х:
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. Совокупность изотерм и линий тока теп-
ла образует так называемую сетку теплового потока, позволяю​щую исследовать все тонкости движения тепла и формирования стационарного двухмерного поля.
На рис. 3.3 показана сетка теплового потока для приведенной выше задачи, построенная по уравнениям (3.5) и (3.8) при сле-
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ности пород в талом и мерзлом состояниях является несуществен​ным. В силу симметричности температурного поля на рисунке по​казана только его правая часть. Анализ приведенной сетки тепло​вого потока, характеризующей распространенный в природе случай приложения тепловой нагрузки в пределах удлиненных контуров (реки, вытянутые озера, здания и др.) на поверхность
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обозначения в тексте
многолетнемерзлых пород, позволяет сделать ряд важных общих выводов. Наличие источника тепла приводит к формированию потока тепла в пределах контура источника (на рис. 3.3, отрезок [0, b]), направленного навстречу глубинному теплопотоку из недр. По мере движения тепла вниз линии тока все более отклоняются от вертикали в стороны окружающего источник пространства, на некоторой глубине меняют нисходящий характер на восходящий и выходят на поверхность во внешней области, примыкающей к источнику (на отрезке [b, D']). Линия тока DD' разделяет расчет​ную область на две зоны — область циркуляции тепла внешнего источника и область движения глубинного тепла, причем глубин​ный теплопоток обтекает верхнюю область (линия DD( является для него теплонепроницаемой границей, линией «теплораздела»), размеры которой могут значительно превышать размеры контура
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рину ленты тока в этой точке.
Под центром реки температура понижается с глубиной до точ​ки D а ниже начинает повышаться. Точка D является особой точ​кой «теплового покоя», где теплопотоки в любом направлении равны нулю, а температура пород на линии х = 0 минимальна. Если эта температура t(0, D) ниже 0°С, то, как и в рассматриваемом примере, под контуром источника тепла с поверхности форми​руется несквозной талик (здесь мощностью 50 м), а нижняя гра​ница мерзлоты поднимается относительно ее «нормального» (т.е. при отсутствии реки) положения. Мощность мерзлой толщи Н при принятых в примере параметрах вне зоны влияния контура
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довательно, подъем подошвы мерзлой зоны 72 м. При этом разме​ры области теплового влияния по горизонтали велики — так, близ​кая ^«нормальной» мощность мерзлой толщи (165 м) устанавли​вается лишь на расстоянии 850 м от центра реки. При увеличении размеров контура приложения тепловой нагрузки или при повы​шении температуры в его пределах температура пород в точке D превысит 0°С, и в этом случае под контуром сформируется сквоз​ной талик. Конфигурация массива мерзлых толщ очень чувстви​тельна к указанным параметрам. Так, в рассматриваемом примере
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дет к формированию под рекой сквозного талика, найти крити​ческие величины параметров размера и температуры поверхност​ного источника тепла (t2, b), приводящие к разрыву сплошности мерзлой толщи под источником в конкретных природных услови​ях (tbg), в двухмерной тепловой задаче можно методом, приве​денным в гл. 7. В частном случае, соответствующем наименее бла​гоприятным условиям формирования талика, когда температура в пределах полосы на поверхности близка к температуре замерза-
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неизбежно приводящая к формированию на этом участке сквоз​ного талика, составляет
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Рассмотренные выше особенности движения тепловых пото​ков справедливы и для трехмерных температурных полей под оди-
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ночными контурами приложения тепловой нагрузки изотерми​ческой формы на поверхности земли. Однако количественные ха​рактеристики воздействия этих источников на формирование тем​пературного поля будут иными. Степень преобразования исходно​го температурного поля в зоне влияния этих источников при прочих равных условиях (включая поперечные размеры) заметно мень​ше, чем в случае источника-полосы, поскольку отток тепла от температурного контура в этом случае осуществляется по всем направлениям в плане. Наименьшее воздействие оказывает об​ласть приложения тепловой нагрузки в виде круга (в связи с ми​нимальной площадью зоны действия источника при заданных поперечных размерах). В случае, когда t2 -» 0°С, абсолютная пре​дельная величина радиуса Rnp кругового контура, при которой происходит разрыв сплошности массива многолетнемерзлых по​род, составляет (см. гл. 7) Rnp = Н. Следовательно, для формиро​вания сквозного талика под мелководным озером округлой фор​мы с нулевой температурой донных отложений его диаметр дол​жен вдвое превосходить мощность мерзлой толщи в этом районе. В случае квадратного температурного контура длина стороны дол​жна превосходить мощность мерзлой толщи в 1,8 раза, а для пря​моугольников это соотношение находится в пределах от 1,8 до 1,3 (бесконечная полоса).
Аналитические решения, описывающие стационарное трехмер​ное температурное поле в полупространстве, получены для огра​ниченного числа случаев простых форм температурных областей на поверхности (прямоугольник, круг, круговой сектор и др.). Поскольку уравнение теплопроводности (3.1) в стационарной постановке (т.е. при отсутствии движения фронтов фазовых пере​ходов и, следовательно, внутренних источников тепла) допуска​ет применение принципа суперпозиции (сложения) решений, оно позволяет с помощью этих решений рассчитать стационарное тем​пературное поле в полупространстве при практически любом за​коне распределения температуры на его поверхности (Балобаев, Шасткевич, 1974).
Недостатком этих решений является невозможность учета гео​логической неоднородности среды. Неоднородность же расчетной области, связанная с изменением теплофизических свойств та​лых и мерзлых отложений, может быть достаточно просто учтена в расчетной схеме путем приведения всей области исследований к одной зоне (талой или мерзлой с теплопроводностью соответ-
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ется (истинные значения находятся в результате деления на Однако положение нулевой изолинии, характеризующей конфи​гурацию мерзлой зоны, а также температурное поле в талых по​родах являются истинными. Аналогично преобразуются верхние граничные условия при приведении расчетной области к мерзлой зоне, при этом множитель для положительных температур на по​верхности равен
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3.2. Периодически установившийся температурный режим (законы Фурье)
В природных условиях температурное поле в верхних слоях зем​ной коры всегда имеет в той или иной степени нестационарный характер. Это связано с непостоянством во времени граничных условий теплообмена, и прежде всего на поверхности земли. Если изменение величины глубинного теплопотока из недр происхо​дит в течение геологически длительного времени, то температура на поверхности земли значительно меняется в суточном, годовом и многолетнем циклах, формируя в приповерхностных слоях по​род резко нестационарное температурное поле. Поскольку ука​занные изменения, как правило, носят ярко выраженную перио​дичность, большое значение приобретает исследование так назы​ваемых периодически установившихся температурных полей, формирующихся в породах вблизи верхней температурной грани​цы. Особенностью такого поля является то, что оно, будучи не​стационарным в пределах каждого цикла, полностью повторяется с интервалом, равным периоду колебаний. Определение перио​дически установившегося режима является задачей без начальных условий, поскольку при многократном повторении температур​ного хода на поверхности влияние начального распределения тем​ператур практически исчезает.
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температурная волна, формирующаяся на поверхности, распрос​траняется вглубь, в толщу горных пород, возбуждая в них подоб​ные периодические температурные колебания на каждом уровне. В наиболее простом случае, когда фазовые переходы воды в породах отсутствуют (сухие или скальные породы), при задании верхне​го граничного условия в виде функции
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(3.1) при чисто кондуктивной теплопередаче для однородного
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неограниченного полупространства дает выражение для темпера​турного поля пород (решение Фурье)
[image: image198.jpg](2, 7) = 1, + Age¥sin(ot - p2), p= ;"? , (3.9)
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ной теплоемкости Со. Эта функция определяет значение темпера​туры пород на любой глубине в любой момент времени и полно​стью описывает периодически установившееся поле температур в породах, сформировавшееся в результате синусоидальных коле​баний температуры на поверхности.
Анализ уравнения (3.9) позволяет сделать целый ряд важных выводов. В рассматриваемых условиях в породах устанавливаются колебания около той же температуры tп и с тем же периодом Т, что и колебания на поверхности. Если принимать во внимание существование потока тепла q из недр Земли, то среднегодовая температура пород по глубине слоя с годовыми колебаниями тем​пературы tcp(z) не остается постоянной, а повышается с глуби​ной z в соответствии с геотермическим градиентом g:
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Однако для годового цикла колебаний температур приток глу​бинного тепла обычно не учитывается, поскольку его величина незначительна по сравнению с уровнем теплообмена в слое пере​менных температур, а изменения среднегодовой температуры по​род с глубиной в пределах этого слоя не превышают долей граду​са. Температурная волна в породах распространяется вниз с по​стоянной скоростью Vв (скорость погружения экстремумов температуры), которая зависит только от коэффициента темпе​ратуропроводности и периода колебаний:
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Длина температурной волны, т.е. расстояние между двумя бли​жайшими одноименными экстремумами (максимумами или ми​нимумами), составляет в любой момент времени
[image: image201.jpg]D,=27aT . @3.11)
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Рад важных выводов, следующих из уравнения (3.9) относи​тельно величины температурных колебаний в породах и их дина​мики, получили название законов Фурье.
Первый закон Фурье определяет, что амплитуда колебаний тем​ператур экспоненциально убывает с глубиной:
[image: image202.jpg]A@@) =4y €+, p= ,}l
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Этот закон показывает, что все возможные изменения темпе​ратуры по глубине заключены в конкретных пределах, за которые температура на данной глубине выйти не может. Этими предела-
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Рис. 3.4. Огабающие температурные колебания в породах:
1—4 — распределение температур в период нагревания на момент времени т соот​ветственно 1/8. 1/4. 3/8 и 1/2 Г (аналогичные теомошаммы на период охлажде-
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Второй закон Фурье показывает, что при распространении колебаний температур с глубиной происходит их запаздывание во времени (рис. 3.5).
Рис. 3.5. Гармонические колебания
температуры на поверхности и в
подстилающих породах:
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Указанная особенность периоди​чески установившегося температур​ного режима позволяет, в частности, определить динамику прохождения особых точек температурной волны по разрезу пород. Время т внутри пе​риода колебаний температур при си​нусоидальном законе из изменения
период колебаний в заданном сечении разреза z, т.е. время каса​ния температурных кривых и огибающих кривых температур на данной глубине, составляет соответственно
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где DB — длина температурной волны из (3.11). Можно показать, что время тэ прохождения температурных экстремумов (т.е. осо​бых точек температурного поля, в которых тепловой поток равен нулю) через определенное сечение z составляет
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где индексы max, nun относятся к локальным максимумам или минимумам температур пород.
Третий закон Фурье связывает глубину проникновения темпе​ратурных колебаний Л с периодом этих колебаний:
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Отсюда следует, что затухание колебаний происходит с глуби-ной тем быстрее, чем короче их период. Если имеются два колеба-
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(3.16) и натурные исследования, суточные колебания температур в условиях только кондуктивного теплопереноса могут проникать в породы до глубин 1—2 м, годовые колебания — до 15—20 м, а трехсотлетние колебания — до 200—250 м и более.
Максимальная глубина проникновения в толщу пород темпе​ратурной волны (суточной, годовой, многолетней) называется глубиной нулевых (суточных, годовых, многолетних) амплитуд, а слой пород, ограниченный этой глубиной снизу, — слоем колеба​ний температуры или слоем теплооборотов для колебаний соот​ветствующего периода (суточных, годовых, многолетних).
Из уравнений (3.11) и (3.16) можно получить соотношение
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из которого следует, что это отношение зависит только от ампли​туды колебаний на поверхности и в природных условиях обычно лежит в пределах 0,5-0,9 (при Ап от 2 до 30°С). Таким образом, температурная волна в разрезе пород полностью никогда не на​блюдается в связи с ограниченной точностью измерений темпе​ратуры. Обычно хорошо выражена лишь половина волны, т.е. в «тепловой памяти» пород при периодически установившемся ре​жиме отражен ход теплообмена с внешней средой за предшеству​ющий наблюдениям отрезок времени, примерно равный полови​не периода колебаний. Так, в случае годовых колебаний при мак-
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лооборотов, отмечается довольно контрастный минимум темпе​ратур, связанный с предшествующим периодом зимнего охлаж​дения (см. рис. 3.4, кривая 2, точка А), однако максимум темпе-
     . :
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не отмечается, поскольку лежит за пределами точности измерений. Уравнение Фурье (3.9) позволяет исследовать динамику тепло-потоков в исследуемой области. Особое значение при этом имеет структура теплопотока через поверхность (z = 0), отражающая уро​вень теплообмена пород с внешней средой. При периодически установившемся температурном режиме приход и расход тепла в породах происходит в течение соответствующих полупериодов, причем теплопотоки через поверхность на их протяжении имеют разные знаки. Количество тепла, приходящего в породу за полу​период нагревания и уходящего из нее за полупериод охлажде​ния, называется теплооборотом в породах. В случае периодически установившегося режима колебаний температур теплообороты за каждый из полупериодов равны по абсолютной величине. В случае их неравенства имеет место дисбаланс теплооборотов, сопровож​дающийся однонаправленным изменением (повышением или понижением) среднепериодной температуры пород во времени (см. разд. 4.1).
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где Со — объемная теплоемкость пород. Величина теплооборота В широко используется при исследовании процесса теплообмена пород с внешней средой и входит во многие расчетные зависимости. Рассмотренные выше теоретические закономерности в реаль​ности осложняются или искажаются различными факторами, не учитываемыми теорией периодически установившихся темпера​турных колебаний. В природных условиях, как правило, каждый последующий цикл колебаний температур на поверхности ни по одному из параметров, за исключением длительности периода, полностью не повторяет предыдущий. Это относится к суточным и годовым колебаниям, но, вероятно, характерно и для много​летних. Поэтому при анализе, например, годового цикла тепло​обмена в породах используются среднемноголетние величины распределения температур поверхности пород во внутригодовом разрезе. При этом температурный режим пород в конкретный год
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может значительно отличаться от получаемого расчетным путем. Кроме того, не всегда ход изменения температур на поверхности пород может описываться синусоидальной кривой. Для годовых циклов синусоидой обычно хорошо аппроксимируется ход тем​пературы воздуха, причем на уровне осреднения до среднемесяч​ных ее значений. Однако наличие снежного покрова, выполняю​щего роль сезонного теплоизолятора поверхности, существенно искажает этот закон изменения температуры. Изменение темпе​ратуры на поверхности пород при этом характеризуется малоамп​литудным растянутым во времени циклом охлаждения и коротким высокоамплитудным летним периодом (рис. 3.6, кривые 2, 3). Та​кой закон изменения температуры на поверхности приводит к формированию асимметричной воронки огибающих температур-
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Рис. 3.6. Изменение температуры на поверхности пород в течение года: 1 — температура под снегом при сезонном промерзании влажных грунтов (теплота
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C=500 xxan/(M>*C); 3 — pH OTCYTCTBHH CHEXHOTO MOKPOBA; 4 — XOIl HAKOIUIEHHS
CHEXHOTO MOKPOBa NPH TEIUIONpoBOAHOCTH cHera A, = 0,2 kkan/(M4°C); yy, fyy foy —
Cpe/IHErofOBbie TEMIIEPaTyphl TOBEPXHOCTH 3eMJIM TIOJ CHEroM Ui Kpuseix 7, 2, 3




8  -ИЗО

 11З
[image: image219.jpg]Tnyomna, M

-15,0
-20,0
-25,0
-30,0
-35,0
& 0600 1983
40,0 T
soeca 1985
soesn 1986
-45,0 ¢6-000 1987
e>ses 1988
esee 1989
~saaa 1990
~50,0 ewwuw 1991
pesen 1992
eeves 1993
-55,0
~100 -9,9 -98 -9,7 ~9,4

Temneparypa,




Рис. 3.7. Температура пород ниже слоя годовых теплооборотов, сформировавшаяся
под влиянием 10-11-летнего цикла изменений температуры поверхности земли
(по Остеркампу, Романовскому, 1996)
ных кривых даже при отсутствии в породах фазовых переходов воды, хотя последние традиционно считаются единственной при​чиной этого явления.
Изменения параметров годового колебательного цикла на по​верхности земли в многолетнем разрезе приводят к изменению температуры пород на подошве слоя годовых теплооборотов. Если эти изменения носят периодический характер, то в породах, под​стилающих слой годовых колебаний температур, формируется своя воронка многолетних температурных колебаний. На рис. 3.7 пока​заны результаты многолетних прецизионных измерений темпера​тур пород на специальном полигоне на Аляске, отражающих из​менения температурного режима пород под влиянием 10—11-лет​него (солнечного) цикла изменений температурных условий на поверхности земли.
114
Наличие фронтов промерзания-протаивания в условиях пери​одически установившегося температурного режима оказывает су​щественное влияние на формирование температурного поля по​род: высокий энергетический уровень процессов выделения (по​глощения) тепла при кристаллизации (плавлении) воды в поровом пространстве пород ведет к существенному сокращению мощно​сти слоя годовых теплооборотов, росту величины последних, из​меняет скорости прохождения по разрезу фаз температурных ко​лебаний и т.д. Однако указанные изменения носят в основном количественный характер: общие выводы, следующие из анализа решения Фурье, при этом остаются в силе. Это позволило В.А. Куд​рявцеву разработать общую точную методику расчета глубины промерзания—протаивания влажных пород, которая основывается именно на этом решении (Кудрявцев, 1967) (см. разд. 3.6,3.7).
3.3. Влияние фазовых переходов влага
на условия теплообмена и формирование температурных полей
в породах
В предыдущих разделах рассматривались температурные поля без учета фазовых переходов влаги, т.е. без учета замерзания или таяния воды в порах и пустотах горных пород при охлаждении их до отрицательных значений температуры. Таким образом, анали​зировались, в сущности, только процессы охлаждения или на​гревания пород, а не собственно их промерзание и протаивание. В криолитозоне, характерной особенностью которой является ши​рокое развитие температурных полей с отрицательными значени​ями температуры, охлаждение (нагревание) в чистом виде про​исходит только в породах, практически не содержащих влаги (су​хие грубодисперсные породы, монолитные скальные породы). Нулевая изотерма в этом случае ничем не отличается от любой другой изотермы температурного поля.
В породах, содержащих влагу вблизи или на нулевой изотерме (0°С), происходят различные теплофизические и физико-хими​ческие процессы, определяющие как их свойства, строение и со​став, так и особенности теплообмена и формирования в них тем​пературных полей. Важнейшим из этих процессов является пере​ход содержащейся в породах воды из жидкого состояния в твердое и обратно, поскольку с фазовыми переходами связано выделение или поглощение большого количества тепла. Поэтому в области фазовых переходов как бы возникают дополнительные источники или стоки тепла, существенно влияющие на условия теплообме​на в породах и в значительной мере определяющие структуру тем​пературного поля и его динамику. Количество тепла Qф, выделя-
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кономерности формирования температурного поля для сухих по​род при гармонических (синусоидальных) изменениях темпера​тур на поверхности массива. Прежде всего, воздействие нулевой завесы приводит к сокращению глубины проникновения гармони​ческих температурных колебаний во влажных грунтах по сравне​нию с сухими при равных амплитудах на поверхности, причем важно, что это сокращение оказывается зависящим не только от влажности пород, но и от их среднегодовой температуры. В слу​чае, когда амплитуда колебаний на поверхности меньше средне-
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максимально возможной при заданной амплитуде колебании температуры на поверхности и прочих равных условиях. При ну​левой среднегодовой температуре может происходить как сезон​ное промерзание, так и сезонное оттаивание пород в зависимос​ти от того, в каком состоянии (многолетнемерзлом или талом) находятся подстилающие породы.
В слое h1 располагающемся между подошвой слоя сезонного промерзания (оттаивания) пород и глубиной затухания годовых колебаний температур, фазовые переходы влаги в породах прак​тически отсутствуют, и для этого слоя оказываются справедли​выми законы Фурье (см. разд. 3.1), что позволяет рассчитывать величину hv Однако здесь необходимо сделать важное пояснение. Выделение тепла фазовых переходов в слое промерзания (протаи -вания) ведет к искажению вида функции температурных колеба​ний на глубине по отношению к исходному закону (в данном слу​чае — синусоидальному) колебаний температуры на поверхности. Закон изменения температуры на различных глубинах остается периодическим (т.е. повторяющимся полностью в каждый годо​вой цикл колебаний), но под влиянием нулевой завесы (изотер​мического фазового перехода воды в породах) становится неси​нусоидальным. В случае сезонного промерзания эти колебания в толще пород характеризуются высокоамплитудным циклом на​гревания и малоконтрастным циклом охлаждения (рис. 3.9), а при оттаивании наблюдается обратная картина. Искажения исходного закона колебаний температуры на поверхности возрастают с глу​биной и оказываются максимальными на подошве слоя сезонно​го промерзания (оттаивания). В нижней зоне пород, подстилаю​щих сезонномерзлый слой, по мере удаления от его подошвы в процессе движения вглубь кондуктивной температурной волны, эти искажения сглаживаются и характер колебаний температур пород все более приближается к гармоническому с годовым пе​риодом. В результате воронка огибающих температур (см. разд. ЗЛ) приобретает характерный асимметричный вид, повсеместно фиксируемый в природных условиях при исследованиях темпера-
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Рис. 3.9. Температурный режим пород и динамика сезонного промерзания:
1 — ход температуры на поверхности пород; 2 — то же в средней части слоя сезонного промерзания; 3— изменение темпера​туры пород на подошве слоя сезонного промерза​ния; 4— «идеализирован​ная» синусоида, заменя​ющая реальный ход тем​пературы (кривая 3) на подошве слоя промерза​ния; 5— движение фронта промерзания пород
турного режима по​род в криолитозоне. Важно, что в случае равенства теплофи-зических характери​стик пород в талом и мерзлом состоя​нии, сред неинтегральная за год температура пород на подошве
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кономерности формирования температурной сдвижки в условиях периодически установившегося режима теплообмена в промерза​ющих (оттаивающих) породах впервые фундаментально исследо​ваны В.А. Кудрявцевым (1967). Возникновение температурной сдвижки неизбежно следует из основного условия существования периодически установившегося температурного режима пород — равенства приходной и расходной частей тепла на каждом уровне. Иначе этот режим не мог бы существовать, поскольку превыше​ние прихода тепла над расходом приводило бы к однонаправлен​ному повышению среднегодовой температуры пород, а в против​ном случае наблюдалось бы понижение этой температуры. Баланс приходной и расходной частей тепла в условиях, когда поступле​ние тепла в массив происходит при теплофизических характерис​тиках пород в одном фазовом состоянии, а отвод тепла осуществ​ляется по породам в другом состоянии, с другими характеристи​ками, возможен только при наличии разницы среднегодовой температуры на поверхности и подошве слоя сезонного промер​зания (протаивания). Как показывают многочисленные расчеты и результаты моделирования, температурная сдвижка определяется
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с достаточной точностью и простотой путем приведения исход​ной области, состоящей из талой и мерзлой зон, к области с неизменным коэффициентом теплопроводности (см. разд. 3.1). Если на поверхности происходят периодические колебания температу​ры, тогда
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площади эпюр отрицательных и положительных температур по-
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Среднегодовая температур на подошве слоя сезонного промер​зания (протаивания) равна
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В широко используемом в геокриологии частном случае гармо​нических колебаний температуры на поверхности температурная
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Влияние фазовых переходов в породах на формирование тем​пературных полей может проявляться не только в слое годовых теплооборотов, но и в других элементах геологического разреза даже при стационарных условиях. Так, на нижней границе много-летнемерзлой толщи контактируют талые и мерзлые породы, об​ладающие в общем случае различными теплофизическими свой​ствами. Это приводит к излому температурной кривой на указан-
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талой зоне в стационарных условиях превышают таковые в мерз​лой зоне.
Таким образом, решение задачи теплопроводности без фазовых переходов, сформулированное в разд. 3.1, хотя и имеет большое значение для общего понимания процессов теплообмена в гор​ных породах, для количественного описания этих процессов при- | годно лишь для узкого класса природных объектов. К таким объек- ! там относятся массивы горных пород, для которых процессами/ фазовых переходов можно пренебречь (массивы монолитных скаль​ных пород, полностью дренированные грубодисперсные рыхлые
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породы). В большинстве случаев количественное описание усло- вий теплообмена и формирования температурных полей в поро- дах может быть дано только на основе решения уравнений тепло-проводности с учетом фазовых переходов влаги.
3.4. Постановка задач о промерзании (оттаивании) горных пород
Промерзание (оттаивание) горных пород — сложный процесс, сопровождающийся в общем случае тепло- и массопереносом в талой и мерзлой областях массива пород, фазовыми и химичес​кими превращениями, а также возникновением полей напряже​ний и деформаций, приводящих к структурообразовательным процессам. В силу такой многофакторности процесса, зависимос​ти его протекания от множества параметров различной физичес​кой природы, его математическое описание встречает значитель​ные трудности, прежде всего из-за необходимости использова​ния сложных дифференциальных уравнений, включающих в себя множество параметров, характеризующих состав, строение и свой​ства пород, а также термобарические условия протекания про​цессов.
В зависимости от полноты учета характера физических процес​сов, протекающих в промерзающей и протаивающей зонах и на границе, их разделяющей, возможны различные постановки за​дачи. Выбор конкретной расчетной схемы определяется особен​ностями строения и свойств промерзающих пород, а также допу​стимой погрешностью вычислений, от которой зависит степень возможных упрощений и допущений.
г Постановка задачи промерзания—оттаивания грубодисперсных Пород с образованием раздела фаз. Наиболее простой является по​становка задачи промерзания (оттаивания) с образованием фа​зовой границы, т.е. границы, на которой поддерживается темпе​ратура фазовых переходов для данного грунта считается, что все
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температуропроводности. Эта постановка описывает процесс про​мерзания (оттаивания) в грубодисперсных породах, для которых действительно характерно то, что практически все фазовые пере​ходы воды происходят при температуре замерзания t3, которая в этом случае близка или равна 0°С. При дальнейшем повышении температуры фазовые переходы в объеме пород отсутствуют и теп-лофизические свойства пород остаются неизменными.
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зону; 1 — мерзлые (м) и промерзающие (пр) породы; II — талые (т) породы; 1 — шлиры сегрегационного льда; 2 — поток влаги Iw из
талых в промерзающие породы; 3 — теплопоток q соответственно в талых, промерзающих и мерзлых породах; 4— граница раздела фаз;
hпуч ~ величина пучения пород; К — коэффициент влагопроводности талых и промерзающих пород
Математическая формулировка задачи в этом случае включает два уравнения теплопроводности (для талой и мерзлой зон) и специальные условия на подвижной фанице раздела фаз и запи​сывается для одномерного случая следующим образом:
[image: image232.jpg]2.
%Lﬂ:auw, 0<z<§(r), 1>0;

3

oz
ot (2,1) = o, (2,1) ¥
i _a,T‘ E(x)<z<l, >0 oo
4 [E(x), )=t [8(), 7] =15
ot ol g 20
7 % T T e e





где / — положение нижней фаницы расчетной области. После​дние два уравнения являются условиями сопряжения решений уравнений теплопроводности в талой и мерзлой зонах на подвиж​ной фанице раздела фаз. Первое условие устанавливает равенство температур со стороны талой и мерзлой зон на фанице раздела между собой и равенство их температуре изотермического замер​зания влаги в пустотах данной породы. Второе условие — условие Стефана — является уравнением теплового баланса на подвиж​ной фанице раздела фаз, означающим, что разность теплопото-ков на этой фанице со стороны талой и мерзлой зон равна ин​тенсивности выделения на ней тепла фазовых переходов.
Для того чтобы получить однозначное решение составленной задачи, необходимо дополнить постановку краевыми (начальны​ми и фаничными условиями):
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ничные условия I рода, т.е. заданы изменения во времени значе​ний температуры на границах. Возможны и другие способы зада​ния граничных условий:
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II рода, когда на границе задается значение тегоюпотока или градиента температуры
[image: image234.jpg]



III рода, когда на границе задается комбинация значений тем​пературы и градиента температуры, причем отдельно значения температуры и градиента не известны
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ром теплообмена на поверхности.
В приведенной постановке задача является однофронтовой. При рассмотрении сезонного или многолетнего промерзания часто возникает необходимость использования многофронтовой поста​новки задачи, которая ставится аналогично уравнению (3.24), но количество уравнений теплопроводности в системе соответствует числу зон п, а количество подвижных фронтов составляет п -1 при соответствующем числе условий на подвижных границах.
Решение задачи Стефана даже в такой наиболее простой по​становке получить достаточно сложно. Только в некоторых част​ных случаях получено точное аналитическое решение в виде фор​мул, по которым можно рассчитать положение фронта промерза​ния (протаивания) и температурное поле на любой момент времени. В общем случае задача решается численно с использова​нием достаточно мощных ЭВМ.
Постановка задачи промерзания-протаивания тонкодисперсных пород с образованием зоны фазовых переходов. В тонкодисперсных породах фазовые переходы происходят в спектре отрицательных температур, причем на фронте промерзания кристаллизуется лишь свободная (не связанная) часть влаги, а остальная ее часть — в промерзающей зоне в некотором диапазоне отрицательных тем​ператур. Таким образом, промерзающие тонкодисперсные поро​ды можно разделить на три зоны: талую, промерзающую и мерз​лую (см. рис. 3.10, б). Границей между талой и промерзающей зо​нами является изотерма начала замерзания воды в породе данного состава, т.е. на этой границе появляются первые кристаллы льда, связанные с замерзанием свободной воды. Граница между про​мерзающей и мерзлой зонами менее определенная и соответству​ет температуре, при которой фазовые переходы в породах прак​тически заканчиваются. Для различных пород эта температура на-
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ходится в интервале от -3 до ~7°С. В то же время можно рассмат​ривать промерзающую и мерзлую зоны как единую область фазо​вых переходов, в которой действуют непрерывно распределенные источники (стоки) тепла, функция распределения которых в спек​тре температур соответствует кривой зависимости содержания
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На границе раздела фаз (между талой и промерзающей зона​ми), где температура постоянна и равна таковой начала фазовых переходов, происходят фазовые превращения воды. Поэтому под
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шение лед—незамерзшая вода в этой зоне меняется при измене​нии температуры. Это осложняет решение задачи, так как входящие в нее параметры, определяющие температурное поле, сами зави​сят от искомой величины — температуры. Математическая фор​мулировка задачи:
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На подвижной границе между талыми породами и промерзаю​щей зоной выполняются следующие условия:
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Краевые условия аналогичны (3.25).
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Иногда первое уравнение из (3.27) записывают в более ком​пактной форме:
где СЭф — эффективная теплоемкость промерзающей породы, равная
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Решение этой задачи является еще более сложным, чем в пре​дыдущей (фронтовой) постановке, и осуществляется только с использованием быстродействующих ЭВМ.
Постановка задач промерзания-оттаивания пород с учетом миг​рации влаги. Количественное описание процесса промерзания— протаивания пород в рамках тепловой задачи оказывается недо​статочным. В частности, при промерзании тонкодисперсных по​род существенную роль играет влагоперенос к фронту промерзания из талой зоны, а также миграция влаги в промерзающей и мерз​лой зонах (см. рис. 3.10, в). С учетом процессов влагопереноса ма​тематическая модель резко усложняется. Нахождение полей тем​пературы и влажности осуществляется совместным решением урав​нений тепло- и массопереноса при взаимосвязанных граничных условиях и наличии подвижной границы раздела фаз. Влагопере​нос в талой, промерзающей и мерзлой зонах пород может реали​зоваться как в жидкой, так и в парообразной фазах воды под влиянием различных движущих сил (градиентов температуры, гидростатического давления, осмотических и менисковых сил, сил механической и электромагнитной природы и др.). Более того, полное и адекватное описание процесса промерзания-оттаивания реализуется, если рассматривать совместно взаимодействие не только полей температуры и массы, но и полей деформации (пу​чение и усадка пород) и напряжений. Задачи эти крайне сложны для реализации даже на современных ЭВМ. Несмотря на это, ин​терес к таким моделям растет, и в настоящее время они интен​сивно разрабатываются. Количество предложенных физических и математических моделей, с различной степенью полноты учиты​вающих совокупность природных факторов, влияющих на про​цесс промерзания—-протаивания пород в условиях миграции вла​ги, очень велико.
В качестве примера рассмотрим наиболее простой случай по​становки задачи при наличии миграции влаги и лъдовыделения на
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фронте промерзания. Количественное описание таких моделей обыч​но сводится к системе дифференциальных уравнений типа (3.24) или (3.27) для талой и промерзающей зон. Влагоперенос проис​ходит в талой зоне путем миграции к фронту промерзания за счет диффузионно-пленочного механизма. Термоосмотическим и тер​модиффузионным переносом, как правило, пренебрегают. Урав​нение диффузии влаги имеет традиционный вид и в одномерной постановке запишется:
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^где D — коэффициент диффузии влаги.
^ В рамках использования таких моделей избыточная влага как бы вымерзает полностью на границе раздела зон и все проблемы количественного описания сводятся к выбору обоснованных ус​ловий на подвижной границе. Дополнительная мигрирующая вла​га может быть учтена в виде дополнительного конвективного чле​на в уравнении теплового баланса на границе зон:
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Причем если условие сочленения температурных полей на под​вижной границе записывается в обычном виде:
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то выбор значения влажности на фронте промерзания неодноз​начен и составляет основную проблему данной постановки, по​скольку именно это значение фактически определяет интенсив​ность массопереноса. Оно выбирается из диапазона величин, со-
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Это условие означает, что на границе зон существует скачок по влажности. Другими авторами, наоборот, предполагается ра​венство влажностей на подвижной границе:
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ни. Неодназначность в выборе основного условий на границе раз​дела существенно ограничивает применение рассматриваемой модели для количественных оценок на практике. В более сложных моделях, учитывающих транзитный проход миграционной влаги через границу раздела фаз и вымерзание этой влаги в промерзаю​щей зоне пород, температурные и влажностные условия на гра​нице раздела определяются при решении задачи как функции вза​имодействия «всасывающей» и «отдающей» способностей мерз-
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в общем случае переменными во времени.
Однако и чисто фронтовая миграционная задача дает возмож​ность качественного исследования важных закономерностей про​цесса промерзания. Так, в случае, когда кондуктивный отвод теп​ла от фронта промерзания не компенсирует тепловыделения от кристаллизации мигрирующей влаги, как следует из уравнения (3.30), фронт останавливается и происходит образование и рост ледяной линзы. Одновременно с этим, согласно уравнению (3.29), начинается сокращение притока влаги к фронту из талой зоны в результате иссушения талого грунта перед границей раздела фаз. В результате через некоторое время снова начинается монотонное (без макровключений льда) промерзание пород. Это приводит к тому, что движение границы раздела фаз происходит ритмично, а распределение суммарной влажности в промерзшей части раз​реза характеризуется контрастными пиками, расположенными на определенном расстоянии друг от друга. Таким образом, учет миг​рирующей влаги к фронту промерзания, реализуемый в виде кон​вективной добавки в условие Стефана на границе раздела фаз, позволяет учесть даже в рамках наиболее простой фронтовой мо​дели эффекты ритмического образования ледяных прослоев.
В реальных условиях, как установлено многочисленными экс​периментами, зарождение и рост ледяных шлиров происходит в объеме промерзающей зоны пород на некотором, иногда довольно значительном, удалении от границы раздела зон. В большинстве моделей, учитывающих это обстоятельство, уровень, на котором происходит льдовыделение, задается приближенно и произвольно.
8 то же время более адекватной являлась бы постановка задачи, в
которой место зарождения шлира и кинетика его роста являются
искомыми величинами. В этом случае количественная модель тре​
бует привлечения дополнительной информации или определенных
гипотез физического или эмпирического плана, необходимых для
замыкания системы уравнений, описывающих эту модель.
9 -изо
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Так, в работах Ю.С. Даниэляна и П.А. Яницкого (1.983) приве​дена система уравнений тепло- и влагопереноса в промерзающих породах, использующая в качестве замыкающих уравнение кине​тики фазового перехода и уравнение для описания миграции в
виде.
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гость породы.
Уравнение (3.33) описывает кинетические (релаксационные) эффекты кристаллизации влаги. Экспериментальная оценка вре​мени релаксации фазовых переходов была выполнена Даниэля​ном и Яницким (1979) и показала, что это время составляет от нескольких до десятков минут. Они исходили из того, что для достижения равновесия между льдом и незамерзшей водой требу​ется определенное время кристаллизации, а скорость изменения фазового состава может быть найдена в первом приближении из уравнения, аналогичного уравнению кинетики химических реак​ций типа (3.33).
Если пренебречь кинетическими эффектами, то это уравнение выпадает из рассмотрения и система (3.31)—(3.32) сводится к за​даче промерзания в спектре отрицательных температур, рассмот​ренной выше (3.27). В случае необходимости учета скачкообразно​го изменения фазового состава воды при температуре замерзания t3, соответствующими приемами задача сводится к фронтальной задаче Стефана (3.24). В данной постановке, поскольку система уравнений (3.31)—(3,32) описывает тешю-массоперенос как в та​лой, так и в мерзлой зонах, исчезает необходимость в задании дополнительных условий на подвижной границе раздела фаз.
3.5. Методы решения задач промерзания (оттаивания) пород
К методам решения задач в расширенном толковании'можно
отнести физическое моделирование (физический эксперимент) и численный эксперимент, Первое реализуется с помощью натур™
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ного или лабораторного эксперимента на моделях той же физи​ческой или другой природы (аналоговые методы). Исследование в натурном и лабораторном эксперименте подразумевает реализа​цию процесса для условий, положенных в основу схематизиро​ванной модели, т.е. адекватность механизма переноса, идентич​ность краевых условий, соответствие численных значений крите​риев подобия. Возможности этого метода весьма ограниченны, поскольку породы являются уникальными природными система ми, закономерности протекающих процессов переноса в которых определяются большим числом факторов и количественных па​раметров. Поэтому очень часто удовлетворительное сопоставле​ние результатов, полученных в физическом и численном экспе​риментах, свидетельствует только о том, что правильно оценена роль различных факторов и выбраны их основные параметры, которые определяют как качественную, так и количественную картину протекания процесса. Роль других менее значимых факто​ров и специфику конкретной породы пытаются учесть или списать на такие величины, как, например, кинетические коэффициен​ты переноса тепла и массы, вид и интенсивность источников (сто​ков), масштабный эффект и т.д. Опытные результаты представля​ются в виде массивов информации в базах данных, номограмм, графиков, аппроксимирующих эмпирических соотношений.
Аналоговые методы основаны на моделировании исходной сис​темы уравнений в устройствах АВМ (аналоговые вычислительные машины), реализующих процессы другой физической природы, в частности ламинарного движения воды в зазоре трубок гидрав​лического сопротивления под действием пьезонапора (гидроин​тегратор), электропроводности пластин из металлической фоль​ги или токопроводящей бумаги (ЭГДА), электролита (ЭТА), элек​трических цепей с распределенными сопротивлениям и емкостями (электроинтегратор). Это обусловлено аналогичностью, т.е. изоморфизмом, структуры основных уравнений переноса теп​ла, влаги, электрического заряда, импульса и их полной иден​тичностью при представлении в безразмерном виде. Аналоговые устройства АВМ широко использовались в геокриологии в 50-70-х годах. На них были реализованы двух- и трехмерные задачи промерзания-оттаивания (типа Стефана). Работа на АВМ отлича​лась наглядностью представления результатов решения в ходе процесса, их непрерывностью, а также устойчивостью и безус-ловной сходимостью решений. В настоящее время в связи с бур​ным развитием ЭВМ методы аналогии утеряли свое значение, и поэтому основной метод решения рассматриваемых задач — это численный эксперимент, реализуемый с помощью аналитичес​ких или численных методов.
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Аналитические методы позволяют найти решения для каждой из величин, существенных для исследуемого процесса, как фун​кцию аргументов, известных непосредственно из постановки за-дачи, а также проследить влияние изменения каждого из усло​вий, т.е. их внутренние взаимосвязи. При этом результат решения будет непрерывен. Однако в силу многофакторности геокриоло​гических процессов возможность довести аналитическое решение до конца, т.е. получить решение в явном виде (формула), достига​ется ценой очень больших упрощений, вносимых при постановке задачи или в процессе решения. Так, формула Стефана, связыва​ющая глубину сезонного промерзания (оттаивания) с некоторы​ми климатическими факторами, влажностью и теплофизически-ми свойствами пород, не учитывает процессов теплообмена в приземном слое воздуха и на дневной поверхности, наличия рас​тительного и снежного покровов, пространственно-временной неоднородности свойств, теплопотока снизу и др. Поэтому в боль​шинстве рассматриваемых случаев аналитическое решение пред​ставляется в неявном виде (ряды, интегралы, трансцендентное уравнение и др.) и доводится до решения численным методом. Результат решения будет дискретным. Кроме того, в процессе ре​шения, как правило, неизбежны потери (отбрасываются какие-то члены ряда), поэтому такое решение будет приближенным. Численные методы всегда приближенные, так как в результате их применения исходные дифференциальные, интегральные, интег-родифференциальные уравнения заменяются системой алгебраи​ческих. Иногда вносит ошибку переход от дифференциальных урав​нений в частных производных к системе обыкновенных диффе​ренциальных уравнений.
Несмотря на универсальный характер численных методов, рост возможностей ЭВМ и формирование объектно-ориентированных пакетов программ, тем не менее аналитические методы продол​жают играть важную роль в геокриологии. На наш взгляд, это свя​зано со следующими причинами: большие массивы чисел, полу​чающиеся при численном моделировании, в целом труднообоз​римы и, несмотря на современный развитый графический сервис, не могут привести к полной и объективной картине; реализация приближенных аналитических решений не требует больших ре​сурсов ЭВМ (быстродействия, дисковой памяти) и наличия со​ответствующих специалистов-вычислителей; аналитические реше​ния используются для тестирования результатов счета при реали​зации численными методами.
Использование численных методов в настоящее время практи​чески не накладывает никаких существенных ограничений на вид исходной системы уравнений переноса в породах и краевых усло-
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вий (за исключением причин экономического характера). Они позволяют реализовать широкий круг не только одно-, двух- и трехмерных прямых задач, когда необходимо определить поле потенциала переноса (температуры, давления, концентрации) по известной математической модели и значениям всех коэффици​ентов, входящих как в основное уравнение, так и в краевые усло​вия, но также и обратных задач, когда по известному полю по​тенциала либо определяются коэффициенты, либо уточняется вид граничных условий, либо оценивается область интегрирования, либо уточняется исходная модель процесса (последнее является одной из задач специальной дисциплины — планирования экспе​римента).
Обзор аналитических методов решения. В целом методам реше​ния краевых задач посвящено большое число работ: Г. Карслоу, Д. Егера (1964), А.В. Лыкова (1967), Л.И.Рубинштейна (1967), Чоу, Сандерленда (1969), Л.А. Коздоба (1977 ) и др. Однако при​менительно к геокриологическим задачам, имеются лишь еди​ничные сводки: Н.Н. Кожевников, В.И. Попов (1978), ИЛ. Ко​маров (1996). Здесь же кратко, на уровне основных идей, коснем​ся некоторых классических и специальных методов, используемых в геокриологии для решения задач промерзания-оттаивания, ох​лаждения-нагревания, задач массопереноса.
Метод разделения переменных — один из наиболее давно приме​няемых методов решения линейных задач параболического типа. В частности, для однородного одномерного уравнения теплопро​водности с постоянными коэффициентами, используя принцип суперпозиции, решение можно представить в виде произведения
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уравнение теплопроводности и последовательно дифференцируя его по времени и координате, получим уравнение с разделяющи-
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ко интегрируются. Константы интегрирования находятся из соот​ветствующих краевых условий. Н.С. Иванов (1967) применил метод разделения переменных для решения задачи Стефана, используя подстановку типа Ландау с фиксацией координаты подвижной границы раздела зон. Однако имеются определенные ограничения на использование этого метода, обусловленные нелинейностью задач этого типа. Кроме того, метод разделения переменных гро​моздок, что сильно затрудняет его применение для многослой​ных массивов (систем с разрывными коэффициентами).
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Для методов интегральных преобразований характерны те же ог​раничения (линейность основных уравнений и граничных усло​вий), что и для метода разделения переменных. Однако более про​стая техника и удобный вид окончательных выражений предоп​ределили его большое распространение. Эти методы иногда подразделяют на интегральные преобразования относительно вре​менной координаты т (операционный метод) с бесконечными пределами интегрирования и относительно пространственных ко​ординат с конечными пределами интегрирования. Идея интеграль​ного преобразования заключается в том, что функции (ориги​нал) с его помощью приводится в соответствие другая функция (изображение). При этом для дифференциального уравнения пе​ревод в область изображений обусловливает исчезновение произ​водной по одной из переменных и соответствующее упрощение. В зависимости от формы ядра преобразования наиболее часто при​меняются следующие преобразования: Лапласа; прямое и обрат​ное Фурье; косинус- и синус-преобразование Фурье; Меллина; Ханкеля. Например, используя преобразование Лапласа вид, кри-
[image: image251.jpg]BOIf ONUCHIBAIOLIEI OTHOMEPHOE TeMIlepaTypHoe mone 7(2, 1) B 06-
nacTi u3o6paxenuit (1*), MOXHO 3amucaTh Kak

t(z, P)= B]'t(z, t)exp(-Pr)dt , (3.34)
o

e exp (—-Pr) — suipo npeobpa3oBanusi, P — JaIulacoBcKasi mepe-
MEHHAs!, SBISIONIANACST KOMILIEKCHBIM YHC/IOM.

TIpou3Bo/iHasi TEMIIEPATYDHI 110 BPEMEHM B 06/1acTy M306pake Ui
umeer Bux 81/t = Pt* — 1(0), 3xech #0) — DYHKIMS HAYATLHOTO pac-




пределения температуры. Операция дифференцирования в облас- 
ти оригинала заменяется умножением на Р в области изображе- 
ний, а операция интегрирования — делением на лапласовскую 
переменную. Нестационарное уравнение теплопроводности в об- 
ласти изображений будет иметь вид
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Таким образом, нестационарное уравнение теплопроводности в области оригинала сводится к стационарному в области изобра- жений, а уравнение в частных производных переходит в обыкно- ) венное дифференциальное уравнение. Уравнениям в частных про​изводных (с двумя переменными) для оригинала отвечают обык- \ новенные дифференциальные уравнения в области изображений, j а последним в области оригинала — алгебраические уравнения *
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для изображений. Затем такая более простая задача решается в области изображений и полученный результат переводится в об​ласть оригинала с помощью обратного преобразования. Основная трудность решения связана с реализацией обратного перехода.
Данный метод широко используется для решения задач тепло-переноса в породах, задач, описывающих динамику подземных вод, а также связанных с учетом химических взаимодействий в них. Из-за ограничений, обусловленных нелинейностью задач типа Стефана, использование этого метода для решения задач промер​зания-оттаивания затруднено.
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Задавая профиль температуры как функцию координаты, на-
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Метод интеграла теплового баланса в наиболее удобном и при​меняемом виде предложен Т. Гудменом (1967) и является анало​гом разработанного в начале 20-х годов Т. Карманом метода ре​шения задач гидродинамики. Идея метода заключается в том, что искомое решение удовлетворяет не исходному уравнению тепло​проводности, а осредненному уравнению теплового баланса, ко​торое получается следующим образом. Вводится понятие глубины проникновения (Н), в области которой как бы происходит «сра​батывание» всей температурной неоднородности. Принимается,
Таким образом, несмотря на определенную деформацию ис​тинного характера распределения температур, уравнение тепло​проводности выполняется в среднем (по балансу тепла). Анало​гично в задаче обтекания тела водным потоком уравнение пере​носа удовлетворяется по расходу при некоторой заданной форме профиля скорости, заведомо искаженного по отношению к ис​тинному.
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годовых амплитуд за фиксированный промежуток времени — год. Основная идея используемого метода, как и метода интеграла теплового баланса, заключалась в том, что вид температурного профиля в слое hг задавался заведомо искаженным относительно истинного, но таким образом, чтобы выполнялись условия ба​ланса тепла (теплооборотов) за определенный промежуток вре​мени, равный году, т.е. уравнение теплопроводности удовлетво​рялось в среднем. Однако, как было отмечено еще В.А. Кудрявце​вым, при оценке теплового баланса для задачи с периодически установившимся режимом следует иметь в виду, что экстремальные значения температур (огибающие) достигают определенных глубин в разное время и оценка теплооборотов по огибающим заведомо превышает их величину, рассчитанную через поверхность масси​ва пород. Так, тепло Qc, аккумулированное в массиве мощностью
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используя для нахождения амплитуды A (z) ее выражение из пер​вого закона Фурье (3.12) и учитывая, что температурное измене​ние от максимальной до минимальной величины соответствует удвоенной величине амплитуды колебаний.
С другой стороны, уравнение баланса тепла для массива пород мощностью hг, в котором не происходит фазовых переходов, мож​но получить интегрированием, уравнения одномерной теплопро​водности с учетом того, что приращение температуры в точке соответствует ее изменению относительно средней, а следователь​но, является приращением амплитуды:
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Эта величина представляет суммарную по времени величину тепловых потоков, т.е. теплооборотов, циркулирующих в слое hг через фиксированную единицу поверхности (при плоской гео​метрии массива), которая пошла на перестройку температурного поля за счет теплоемкости массива. Величина потока тепла через единицу поверхности определится дифференцированием уравне​ния типа (3.9), модифицированного к случаю, когда на поверх​ности пород температура изменяется по закону косинуса:
[image: image258.jpg]1(0, t) = 7, + A,cos of,

Toraa
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Vicrionb3yst H3BECTHOE PABEHCTBO (COS 01 — Sin 01)/ V2= cos(ot +1/4),
nonysum: q(0, t) = A, /3 cos(ot + n/4). AHTErpUpOBaHUE ITOTO ypas-
HeHust Jaer obluii 6aNaHc Temia, a BeMYMHA TeIio060poToB O,
TIOJOXHTeIIbHAsI JUIS OHOM ITOJIOBUHBI MKJIA M OTPULATENbHAS JUIS
npyroi, Gyaer momoxuTenbHOM, Korga cos (ot +n/4) >0, T.e. Korza
APryMeHT KOCHHYCA MEHSeTCsi OT —m/2 JO +m/2, 9TO COOTBETCTBYET
TOYKaM MHBEpCHH. [IpUpABHMBAs 3HAYCHHUSA APTYMEHTA 0T, + /4 = /2
U OT, + 1t/4 = —1/2, NONYyYUM 3HAYEHUS MHTEPBANOB T, = T/8 H 1,=57/8.




Тогда теплообороты с положительным знаком для одной полови​ны цикла равны
[image: image260.jpg]2 (3.39)
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В течении остальной половины цикла от поверхности отводит​ся такое же количество тепла. Полученное уравнение (3.39) пол​ностью идентично (3.18), что естественно, поскольку баланс тепла за фиксированный интервал времени Т, равный году, не должен меняться в зависимости от характера периодического (по закону синуса или косинуса) изменения температуры на поверхности. В то же время сопоставление полученного результата с соотно-
[image: image261.jpg]uwieHueM (3.37) moxkaspIBaeT, YTO BEJIMYMHA TEIUIO0OOPOTOB, paccuu-
TAHHAsL 4Yepe3 [TOBEpXHOCTb, MEHbBIUE B 2 , 4eM paccYMTaHHas 1o
orubaoImm.

137




Метод малого параметра (метод возмущений) заключается во введении небольших поправок к основному невозмущенному ре​шению в виде асимптотического ряда (Коул, 1972). При этом учет влияния отдельных возмущающих факторов обусловливает не ко​ренное, а лишь некоторое изменение задачи, которое может быть учтено в первом и последующих приближениях. Исходная мате​матическая модель преобразуется таким образом, чтобы она была близка к той, которая имеет достаточно точное решение. Необхо​димо только провести замену переменных и выбор малого пара-
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мальной при оптимальной точности решения. Величину парамет​ра возмущения с обычно определяют так, чтобы она была мала. Для ряда простейших задач промерзания (оттаивания) пород струк-
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малости отношения теплоты, идущей на перестройку поля в зоне, к теплоте фазовых переходов. Однако величиной возмущения мо​жет быть и сложная функция или операция. Температурное поле в зонах и положение границы раздела фаз ищутся в виде рядов по
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фронта. Для практических расчетов вопрос о сходимости разло​жений не является принципиальным. Асимптотический характер решений в виде не всегда сходящихся рядов тем не менее означа​ет, что несколько членов разложения могут дать вполне достаточ​ную точность. Применение метода подробно рассмотрено ниже в разд. 3.6.
Метод последовательной смены стационарных состояний в ши​роком толковании используется при решении связанных задач тепломассопереноса в породе. В силу различной инерционности полей возможно упрощение исходной системы за счет перехода к стационарному уравнению, описывающему динамику менее инер​ционного поля. Так, при решении задачи переноса тепла и влаги в ряде случаев можно считать, что поле температур является на каждый момент времени стационарным по отношению к полю влагосодержания. Если механизм переноса фильтрационный, то поля скоростей, наоборот, могут задаваться в виде стационарных профилей относительно меняющегося во времени поля темпера​тур. Для задач промерзания (оттаивания) применение метода ос​новано на различной инерционности температурных полей в зо​нах по отношению к движущейся границе раздела зон. Это дает
138
возможность с достаточной точностью использовать стационар​ные профили для описания распределения температур: линейно​го профиля — для одномерных задач в декартовых координатах, логарифмического — в цилиндрических, гиперболического ~— в сферических, интеграла Пуассона — для многомерных задач. По​ложение фронта определяется из условия типа (3.28) после под​становки в него соответствующих профилей температуры и пос​ледующего интегрирования. Этим методом, иногда называемым квазистационарным, решено большое количество задач общей и инженерной геокриологии. В частности, получены формула Сте​фана и ее различные модификации для учета стационарного и нестационарного геотермического потока в однослойном и мно​гослойном массивах (Л.С Лейбензон, М.М. Крылов, В.Т. Бало-баев, А.В. Павлов, В.П. Чернядьев), а также конечной теплоем​кости в зонах (СНИИП); при учете конвективного и лучистого теплообмена на поверхности и наличии слоя теплоизоляции (снег, растительность) (А.В. Павлов, B.C. Лукьянов, М.Д. Головко), про​мерзания вокруг тел цилиндрической (труба) и шаровой симмет​рии (С.С. Ковнер, И.А. Чарный).
Применительно к плоским задачам общее решение пока не получено. С.Г. Гутман использовал метод фиктивных граничных условий, в частности метод сведения двухслойной среды с раз​ными теплофизическими свойствами к квазиоднородной среде с помощью введения в граничное условие приведенной температу​ры. Он также предложил применить принцип суперпозиции ис​точников тепловыделений для оценки температурного поля под застройкой. Дальнейшее развитие эти подходы получили в работе Г.В. Порхаева (1970). Процесс протаивания он заменяет услов​ным процессом теплопроводности, при котором не происходит подплавления льда, но закон перемещения нулевой изотермы ос​тается неизменным. Это реализуется путем изменения верхнего граничного условия, введения зависящей от времени вспомога​тельной температуры, которая как бы учитывает тепловой эф​фект фазовых переходов. Другой подход был дан в работе Л.Н, Хру-сталева (1971), который двумерную задачу сводит к сумме одно​мерных, что достигается заменой действующего на поверхности переменного линейного источника на постоянный, но меняю​щийся во времени таким образом, чтобы температурное поле в точке было адекватно. Основная трудность метода — нахождение временной зависимости такой эквивалентной температуры повер​хности. Ю.Л. Шур использовал при решении другую особенность квазистационарного подхода — неизменность во времени линий теплового потока, ортогональных к изотермам. Положение грани​цы протаивания находилось интегрированием трансформирован-
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ного условия (3.28), в котором линейный размер заменялся пара​метрами, характеризующими геометрию трубок теплового пото​ка, длиной и площадью поперечного сечения. Широкий круг за​дач по использованию метода суперпозиции для нахождения ста​ционарных температурных полей в породах при действии на поверхности точечных, линейных и полосовых источников, а также источников внутри, различных видов граничных условий и гео​метрии массива, дан в работах А.И. Пеховича и В.М. Жидких; Н.С. Иванова и П.И. Филиппова (1988). Последние, используя под​ход Ла Фура, предложили способ решения, основанный на прин​ципе квазиподобия, который является дальнейшим развитием принципа квазистационарности. Исходная система уравнений для мерзлой и талой зон (решение дается также для случаев цилинд​рической и шаровой симметрии) с помощью подстановки типа
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Методы сведения исходного уравнения теплопроводности к урав​нениям другого типа. Под этим обычно понимается совокупность различных приемов (подстановка, замена переменных), которые приводят уравнения теплопроводности к другим формам. Поэто​му они являются скорее не методом решения, а приемом, позво​ляющим упростить исходную математическую модель, в частно​сти линеаризовать ее, свести к обыкновенному дифференциаль​ному уравнению и т.д.
Подстановка Больцмана сводит одномерное уравнение тепло​проводности (в частных производных) к обыкновенному диффе​ренциальному уравнению относительно новой переменной, яв​ляющейся комбинацией пространственной и временной коорди​нат. Подстановка Больцмана может применяться только для бесконечных или полубесконечных массивов. Ее иногда называют автомодельной (от лат. avto modus — подобный себе), поскольку она реализует подобное трансформирование исходного уравне​ния теплопроводности путем изменения масштаба линейного раз​мера в К раз и масштаба времени в К2 раз. Этот метод подобного преобразования является одним из частных случаев более общего метода автомодельных решений или метода теории групп, кото​рый особенно эффективен для качественного анализа, когда можно удовлетвориться асимптотическими приближениями. Поэтому он получил широчайшее развитие в динамике подземных вод (на​пример, в работах В.М. Шестакова) и геокриологии. В частности,
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температурные поля и поля концентраций (влажности) ищутся в виде функции, описывающей эволюцию во времени (рассасыва​ние температурной неоднородности) точечных источников тепла и влаги, в частности функции ошибок Гаусса — erf ( ). Этот метод использовался для решения задач промерзания (оттаивания), на​чиная с классических работ Неймана и Стефана и кончая много​численными современными публикациями, в частности, для за​дач промерзания (оттаивания) он широко применялся в работах Г.М.Фельдмана, Н.С.Иванова и П.И.Филиппова (1988); для сопряженных задач тепло- и массопереноса — в работах В.М. Ен-това, А.М. Максимова и Г.Г. Ципкина (1986).
Подстановки Кирхгофа и Гудмэна сводят нелинейное уравнение теплопроводности относительно коэффициента теплопроводнос-
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рывную функцию во всем спектре температур и может включать тепловой эффект фазовых переходов. В последнем случае такую энтальпийную модель иногда называют обобщенной задачей Сте​фана (Каменомостская, 1961). Энтальпийная постановка в насто​ящее время получила широкое распространение. Первая модель (Дюзинбера—Эйреса) была предложена в 1962 г. и строилась из предположения, что фазовый переход происходит при нуле гра​дусов (рис. 3.11, а). Позже Н.А. Бучко предложила физическую модель, которая позволяла учесть фазовые переходы незамерзшей воды в диапазоне отрицательных температур (рис. 3.11, б). У этих моделей есть ряд недостатков, одних из наиболее существенных, заключается в неоднозначности поведения энтальпии при t3 = 0, что было устранено в модели А.А. Плотникова, которая более пол​но отражала современные представления о физической природе промерзающих грунтов. В этой трехслойной модели предполага​лось, что фазовый переход свободной воды происходит в диапа​зоне температур от 0 до t3 (рис. 3.11, в). Недостатками модели явля​лось то, что величина t3 принималась постоянной для всех пород, и постоянными — величины теплоемкости и теплопроводности. Поэтому Я.А. Кроником была разработана более совершенная че-тырехслойная модель, лишенная указанных недостатков (рис. 3.11, г). Использование энтальпийных постановок эффективно при реше​нии задач промерзания-оттаивания, сопровождающихся физико-химическими и механическими процессами. Для решения задач
141
[image: image267.jpg]Cy

[

0'c

Cr

0°c

@
o
o>
5,
=
2 ==uy,
= >
@
;!
= ©
< °,
Fha=aolee
i @
=
<
@
®
S
> b |
S s & 2
& 2
P
g S
&





Рис. 3.11. Энтальпийные модели процесса промерзания—оттаивания: а — Дюзинбера—Эйреса; 6— НА. Бучко; в — А.А. Плотникова; г — Я.А. Кроника
применяются методы сглаживания, например использование дель​та-функции Дирака, дельтообразной функции и функции Хеви-сайда.
Других способов преобразования исходной системы уравнений нелинейной теплопроводности достаточно много, в частности, в
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геокриологии широко использовалось сведение ее к системе обык​новенных дифференциальных уравнений путем замены искомых температурных функций функциями, разлагающимися в ряд Фу​рье. Это работы Л.И. Рубинштейна (1967), Р.Д. Бачелиса и В.Г. Ме-ламеда (1964). Используются также методы теории подобия, по​зволяющие введением обобщенных переменных резко упростить исходную систему (подробнее см. разд. 3.7).
Вариационные методы. Вариационные методы решения задач теплопроводности и диффузии основаны на том, что основные законы теории поля наряду с законами сохранения (энергии, массы, импульса) управляются минимальными принципами, как это имеет место в механике (принцип наименьшего дей​ствия). Равновесию механической системы отвечает положение, соответствующее минимуму ее потенциальной энергии. Прин​цип наименьшего действия записывается в виде условия экст​ремума функции VF=0 некоторого функционала F (V — знак вариации), который при подстановке в него функции, опреде​ленной из уравнения Эйлера—Лагранжа, принимает наимень​шее значение. М. Био (1975), базируясь на принципах термоди​намики необратимых процессов (принцип минимума производ​ства энтропии), показал, что для теплопроводности, диффузии математическая проблема решения краевой задачи, связанной с диссипативными функциями, эквивалентна задаче вариаци​онного исчисления — о минимуме интеграла, для которого диф​ференциальное уравнение теплопроводности служит уравнени​ем Эйлера—Лагранжа. В вариацию VF включают и вариации граничных условий, а вид решения задается. Эффективность метода во многом зависит от того, насколько выбранный вид решения близок к искомому. Вариационные методы широко применяются для решения задач теплопроводности при нали​чии подвижной границы раздела объемных фаз (Э.М. Гольдфарб и О.С. Ереековский, 1966).
Метод движущихся источников тепла. Впервые метод источни​ков для решения задач типа Стефана был применен Лайфутом, который предложил учитывать скрытую теплоту кристаллизации с помощью перемещающегося источника тепла мощностью
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ма двух распределении, одно из которых обусловливалось движу​щимся источником, а второе — характером начального распреде​ления температур. Применение метода ограничено тем, что теп-лофизические свойства талой и мерзлок зон должны быть равны. Метод Лайфута был уточнен Н.С. Ивановым и П.И. Филиппо​вым (1988) путем учета асимметрии тепловых потоков, создавае​мых движущимся тепловым источником в смежных зонах с раз-
143
личными теплофизическими свойствами. П. Розенталь модифи​цировал метод путем перехода к подвижной системе координат для источника и обобщил его на многомерный случай. Решения были получены для точечных, линейных и плоских источников в прямоугольных, цилиндрических и сферических координатах.
Метод интеграции (последовательных приближений) заклю​чается в выполнении и некоторой последовательности прибли​жений. Последовательность является сходящейся и строится ре-куррентно, т.е. каждое новое приближение вычисляется исходя из предыдущего. Начальное выбирается достаточно произволь​но. Положение фронта фазовых переходов определяется из ус​ловия типа (3.28) после подстановки температурных профилей в зонах. В.Т. Балобаев (1972) использовал этот метод для реше​ния двумерной задачи теплопроводности, а Н.Н. Кожевников, А.С. Курилко и О.Н. Кравцов (1975) — для решения задачи промерзания полубесконечного массива с учетом массоперено-са в талой зоне.
Численные методы реализации. В настоящее время самым эффек​тивным и универсальным способом численного решения краевых задач является метод конечных разностей. Идея метода состоит в
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заменяется конечным (дискретным) множеством точек (узлов), называемых «сеткой». Вместо функции непрерывного аргумента рассматриваются функции дискретного аргумента, определяемые в узлах сетки («сеточные функции»), входящие в основные диф​ференциальные уравнения, и краевые условия заменяются (ап​проксимируются) при помощи соответствующих разностных от​ношений, т.е. линейных комбинаций значений сеточной функ​ции в нескольких узлах сетки. Дифференциальное уравнение при этом заменяется системой алгебраических разностных уравнений. Форма написания разностных уравнений, в которые трансфор​мируется исходная краевая задача, определяет тип применяемой разностной схемы: явной, неявной (или схемы с опережением), экономичной (или явно-неявной, сочетающей лучшие качества обеих схем). Схема устойчива, если решение непрерывно зависит от входных данных при «измельченной» сетке, т.е. при малом из​менении входных данных решение меняется незначительно. Ниже рассмотрим некоторые методы решения задач промерзания (про-таивания) пород.
Метод прямых. Сущность метода состоит в том, что производ​ные по одним независимым переменным (координата) заменя​ются их приближенными значениями через конечные разности, тогда как производные по остальным переменным остаются без изменения. Тем самым исходное дифференциальное уравнение
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заменяется системой дифференциальных уравнений, но с мень-шим числом независимых переменных. Для одномерной задачи ~ к системе обыкновенных дифференциальных уравнений, кото​рые реализуются различными численными методами: Эйлера— Коши с итерациями; Рунге—Кутта с автоматическим выбором шага, разностными методами (прогонки, «пристрелки», сведе​ния к задаче Коши) (Основы мерзлотного прогноза, 1974).
Метод сглаживания. Основой метода является преобразование искомых функций с их сглаживанием (О.А. Олейник, АЛ. Са​марский, Б.М. Будак, В.Д. Моисеенко). Для задачи Стефана в обоб​щенной постановке (энтальпийная модель) это тот или иной спо​соб трансформирования («размазывания») дельта-функции (5) в температурном диапазоне фазовых переходов. Сглаживание при​водит к задаче без явного задания координаты фронта, что по​зволяет реализовать схемы сквозного счета для всей области. Основными характеристиками сглаживания являются ширина ин​тервала, на котором сглаживается функция, и метод ее аппрок​симации, которым она приближает исходную 5-функцию. Для численной реализации используются явные и неявные схемы сквозного счета. Так, вышеупомянутые энталышйные модели НА. Бучко и А.А. Плотникова реализованы ими по явной конеч​но-разностной схеме, а Н.Н. Демин использует для этого метод конечных элементов.
Метод выпрямления фронтов. Основной идеей метода является фиксация одной из расчетных областей и соответственно грани​цы фазового перехода (выпрямление фронта). В случае немоно​тонно протекающего процесса для одномерной задачи можно применить преобразование Ландау, для задач с большей размер​ностью — преобразование Лежандра, что переводит неоднород​ность условий на фронте в нелинейность основных уравнений. При численной реализации используются итерационные методы, при​водящие к линеаризации задачи. Метод удобен при решении мно​гофронтовых задач при условии, что их число постоянно (Будак, Успенский, 1967) или меняется (Волков, 1967)
Метод с ловлей фронта в узел сетки. Реализует неявную разно​
стную схему с постоянным шагом по координате и переменным
шагом по времени, величина которого выбирается соответствую​
щей временному интервалу, в течение которого граница раздела
перемещается на один пространственный шаг. Для реализации
уравнений используется метод итераций, применяемый в сочета​
нии с методом прогонки. Схема дает удовлетворительную точность
в случае монотонного характера движения фронта (Б.М. Будак и
др.). Метод обобщен на случай немонотонного движения фронта
А.Б. Успенским путем уточнения временного шага на определен​
но -изо
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ыую величину, которая задается уже непосредственно в процессе счета в зависимости от направления и темпа движения фронта. Метод пригоден для одномерных задач.
Метод теплового баланса позволяет получать схемы, коэффици​енты которых для всех узлов сетки вычисляются по одним и тем же формулам как средние значения коэффициентов дифферен​циального уравнения в окрестности узла сетки, и, следователь​но, для элементарных блоков выписываются условия теплового баланса. Особенностью применения метода для задачи Стефана является сглаживание функцией Хевисайда при формировании задачи в энтальпийной форме и использование линейной ап​проксимации для ее сглаживания. Ширина интервала сглажива​ния полностью определяется способом разбиения расчетной об​ласти. Для численной реализации используется явная разностная схема расчета.
Метод Монте-Карло. Для решения задач промерзания-оттаи​вания используются также методы, основанные на симбиозе де​терминированных моделей с вероятностными методами, в част​ности метод Монте-Карло. Использование метода фиксированно​го случайного блуждания весьма перспективен в силу изменчивости и неоднородности входной эмпирической информации, исполь​зуемой при численной реализации задач типа Стефана. Принци​пиальное отличие статистической расчетной схемы от детерми​нированной состоит лишь в способах представления исходных данных и результатов расчетов. Математический аппарат для вы​числения характеристик температурного режима горных пород может быть использован такой же, как и в детерминированной схеме. Расчетная схема для описания процессов промерзания (от​таивания) содержит следующие принципиальные положения (Никонова, 1981):
• пространственно-временная изменчивость геолого-географи​ческих факторов, характеристики которых используются в каче​стве исходных данных, описывается случайными функциями вида:
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случайная составляющая изменчивости природного фактора, не
зависящая от математического ожидания и обусловленная дей-
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терминированную функцию;
• при рассмотрении ограниченных по размеру объемов горных пород (микрорайонов, инженерно-геологических элементов и др.) на ограниченных отрезках времени принимается, что характери-
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• при расчетах в исходных данных используются независимые случайные величины (детерминированные величины при нали​чии случайных не исключаются); случайные величины задаются числовыми характеристиками законов распределения вероятнос​тей; единичные значения каждой случайной величины разыгры​ваются по принципу бросания жребия с помощью случайных чи​сел (метод Монте-Карло) и вводятся в расчет задачи.
Результаты такого расчета определяются как одна случайная реализация теплообменного процесса в исследуемом массиве гор​ных пород на заданном отрезке времени; решение задачи повто​ряется многократно при различном сочетании исходных парамет​ров, определяемых по методу Монте-Карло. В полученной серии реализации для каждой искомой характеристики температурного режима горных пород выделяется множество независимых слу​чайных значений, подлежащих статистической обработке, в ре​зультате которой получаются статистические оценки математи​ческого ожидания, дисперсии, закона распределения вероятнос​тей случайной характеристики.
Результаты расчетов по статистической схеме следует относить к любой точке характеризуемой территории, учитывая при этом, что однозначными будут только средние значения полученных случайных характеристик. Возможность обнаружения в рассмат​риваемой точке тех или иных частных значений характеристик температурного режима пород будет определяться статистически​ми оценками их вероятностей (частностями), вычисляемыми при статистической обработке серии реализаций.
3.6. Количественное моделирование динамики сезонного промерзания-оттаивания пород
Промерзание (протаивание) горных пород — сложный про​цесс, сопровождающийся в общем случае тепло- и массоперено-сом в талой и промерзающей зонах пород, фазовыми и химичес​кими превращениями, а также возникновением полей напряже​ний и деформаций, приводящих к структурообразовательным процессам. В силу такой многофакторности процесса, зависимое -
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ти его интенсивности от массы параметров различной физичес​кой природы формальное описание с помощью детерминирован​ных моделей встречает известные трудности, поскольку прогноз предполагает наличие информации о множестве параметров, ха​рактеризующих состав, строение и свойства пород, а также тер​мобарических условий протекания этих процессов.
Учитывая общую направленность рассматриваемых ниже воп​росов, основное внимание уделим физическим аспектам модели​рования процессов промерзания-оттаивания, роль которых ил​люстрируется при анализе соответствующих постановок задач в виде дифференциальных уравнений переноса тепла, а также их связи с интегральными подходами к решению этих задач, разра​ботанными В.А. Кудрявцевым и его учениками.
Обобщение известных решений на основе метода малого пара​метра. Как известно, задачи промерзания-оттаивания очень слож​ны для математической реализации с помощью аналитических методов. Это связано с нелинейностью уравнений, обусловлен​ной в первую очередь наличием подвижных границ раздела фаз, т.е. переменной областью интегрирования. Поэтому получение аналитических решений сопряжено с большими упрощениями и схематизацией реально протекающих природных процессов, а следовательно, и исходной модели процесса. Тем не менее анали​тические решения широко применяются в геокриологии, являясь основой для прогнозных схем расчета различных организаций, СНиПа и давая в ряде случаев вполне удовлетворительное каче​ственное и количественное сопоставление с данными натурных наблюдений. Проведем анализ и обобщение известных в геокрио​логии аналитических соотношений, полученных в основном для квазистационарного приближения, используя для уточнения ис​пользуемых при их выводе физических предпосылок и пределов применимости развиваемый авторами метод малого параметра.
Метод возмущений (малого параметра) является методом ре​шения, заключающимся во введении небольших поправок к ос​новному невозмущенному решению в виде асимптотических ря​дов. При этом учет влияния отдельных возмущающих факторов в принципе обусловливает не коренное, а лишь некоторое измене​ние задачи, которое может быть учтено в первом и последующих приближениях. Исходная математическая модель преобразуется таким образом, чтобы она была близка к имеющей достаточно точное решение. Необходимо только провести замену переменных и выбор малого параметра е таким образом, чтобы трудоемкость решения стала минимальной при оптимальной точности реше​ния. Параметр возмущения обычно определяют так, чтобы он был невелик. Выявляется он в ходе решения или может быть введен
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искусственно. Для простейших задач промерзания (оттаивания) пород структура такого параметра может иметь ясный физичес​кий смысл: малости отношения теплоты, идущей на перестройку поля в зоне, к теплоте фазовых переходов.
С использованием этого метода проведено обобщение извест​ных в геокриологии аналитических соотношений, предложенных разными авторами (И. Стефаном, Л.С. Лейбензоном, В.А. Куд​рявцевым, К.Ф. Войтковским, А.В. Павловым, В.Т. Балобаевым, Г.М. Фельдманом, В.П. Чернядьевым и др.), которые могут быть получены как частный случай из более общего решения методом малого параметра, позволяя оценить пределы применимости, по​рядок погрешности и уточнить физические предпосылки исполь​зуемых моделей, а также получить ряд новых решений для ранее не рассмотренных случаев.
Проиллюстрируем применение метода на примере решения классической задачи Стефана, описывающей случай промерзания литологически однородного полубесконечного массива пород, которая формулируется системой уравнений (3.24). Промерзание влажных пород происходит с образованием подвижной границы
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— постоянная, находимая из трансцендентного уравнения
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Уравнения (3.40) - (3.42) решаются на ЭВМ с помощью чис​ленных методов. В частном случае, когда начальная температура
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Интересно получить приближенное решение этого уравнения в
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Подставляя (3.43) в (3.42), получим формулу Стефана
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С другой стороны, известно, что соотношение Стефана можно получить, используя квазистационарное приближение, т.е. найти решение задачи для случая линейной аппроксимации профиля температур в мерзлой зоне (рис. 3.12). Тогда в уравнении теплово​го баланса на подвижной границе (3.28) (при принятых допуще​ниях) заменяем значение градиента температуры в мерзлой зоне на его линейную аппроксимацию и, разделяя переменные, ин-
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Рис. 3.12. Характер распределения температур в мерзлой и талой зонах массива при отсутствии теплообмена с подстилающими породами (а) и при его наличии (б): 1 — автомодельное решение по формуле (3.42) для случая а и классическое реше​ние (формула Неймана) для случая б; 2 — решение методом малого параметра (3.49) для а; 3 — квазистационарное приближение (формула Стефана) для а,
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соответственно температура на поверхности пород, на подошве слоя годовых ко​лебаний температуры, на границе раздела зон (температура начала замерзания)
Полученное при интегрировании (3.45) соотношение будет полностью идентично формуле Стефана. Таким образом, условие 0 « 1 в соотношении (3.43) адекватно применимости квазиста​ционарного приближения. Физически это обусловлено требова​нием, чтобы теплота, которая идет на перестройку поля в мерз-
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бованию неизменности (стационарности) профиля температур, а все подводимое (отводимое) тепло идет на фазовые переходы. Иными словами, применимость квазистационарного приближе​ния обусловлена требованием, чтобы изменение массы кристал​лизующейся воды за время установления поля температур в зоне было ничтожно мало. Как следует из анализа соотношения (3.43), формула Стефана при прочих равных условиях лучше работает для случаев оттаивания сильнольдистых массивов, промерзания низин, торфяников с большим влагосодержанием и хуже — для водораздельных элементов рельефа, сложенных хорошо дрениру​емыми породами; лучше — для районов распространения СМП с умеренным климатом и хуже — с резко континентальным и т.д.
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Приведенные соображения о правомочности использования квазистационарного приближения для нахождения глубины се​зонного промерзания являются качественными, поскольку не указывают границ применимости. Для такой оценки воспользуем​ся методом малого параметра. Малый параметр может возникать из постановки задачи или вводиться искусственно. Для этого слу​чая величина малого параметра е имеет ясный физический смысл, вытекающий из анализа уравнения (3.43). Преобразуем исходную
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краевую задачу, введя новые переменные:
Система уравнений (3.24) для случая, когда теп-
ловой поток в талой зоне отсутствует, приобретает вид
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По методу возмущений решение ищется в виде рядов по изме-
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Ряды (3.48) подставляем в систему уравнений (3.46)—(3.47), затем дифференцируем и приравниваем члены при одинаковых степенях 8. Решение в новых переменных с точностью до третьего члена имеет вид
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Анализ рядов (3.49-3.50) пока​зывает, что выражение для перво​го члена разложения (n = 0) в ис​ходных переменных соответствует линейному (стационарному) про​филю температур в мерзлой зоне (см, рис. 3.12) и величине мощное-
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Рис. 3.13. Сравнение расчетных зна​чений мощности зоны промерзания нормированной по соответствую-
использование квазистационарного приближения правомочно с точностью менее 10%, а следовательно, оценка глубины сезон​ного промерзания (оттаивания) по формуле Стефана не приво​дит к существенным погрешностям. Однако когда соотношение теплоаккумуляционной способности массива пород и динамики его влажностного поля (т.е. тепла, идущего на фазовые переходы
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мативной литературе (СНиП 12-78), в многочисленных прибли​женных формулах, предложенных В.Т. Балобаевым, А.В. Павло​вым и др., полученных с привлечением натурных данных, расче​тов на гидроинтеграторе и т.д., учет влияния нестационарности реализуется либо введением поправок на конечную теплоемкость в зонах (в знаменателе подкоренного выражения формулы типа Стефана), либо введением дополнительного слагаемого.
В приведенных выше случаях величина температуры поверхно-
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сумма морозоградусо-часов, при расчетах сезонного промерзания
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(оттаивания) оказывается удобным на практике. В частности, в нормативной литературе для расчета нормативной (СНиП) глу-
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ежегодных максимальных глубин сезонного промерзания по дан​ным наблюдений в течение десятилетнего периода за фактичес​ким промерзанием на открытой, оголенной от снега и раститель​ного покрова горизонтальной площадке при уровне грунтовых вод,
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Формула (3.52) учитывает только изменение климатических параметров — температуру воздуха и длительность периода с от​рицательными температурами. Однако в зависимости от конкрет​ного года могут меняться другие условия, например влажность пород, зависящая от количества выпадающих осадков. Изменение влагосодержания приводит к изменению теплопроводящих свойств пород и доли тепла, идущей на фазовые переходы, что приводит к увеличению погрешности этой методики.
Учет темпа промерзания на динамику процесса. Детальные экс​периментальные исследования процессов промерзания тонкодис​персных пород, в особенности водонасыщенных, показывают, что образование макроскопических кристаллов льда происходит при температурах несколько ниже температуры замерзания, и четко фиксируется отставание фронта такого льдовыделения от поло​жения изотермы температуры замерзания. Это указывает на то, что при более углубленном количественном описании необходи​мо учитывать собственно кинетику фазовых превращений, т.е. скорость зарождения и роста кристаллов льда. Таким образом, вблизи изотермы температуры замерзания фиксируется зона фа​зовых переходов. При этом температура на фронте льдовыделения
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ключающих рассмотрение кинетики кристаллизации, приводит к физическому абсурдному заключению, согласно которому ско​рость роста кристаллов льда в начале процесса может быть сколь угодно высока. Это иллюстрируется, например, анализом соот​ношения между скоростью промерзания и временем процесса из автомодельного решения классической задачи Стефана (3.42). Из указанного соотношения следует, что скорость промерзания бу-
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стремится к бесконечно большой величине, что не согласуется с физическими представлениями. Указанное выше требует уточне​ния вида баланса тепла на подвижной границе. В частности, если считать, что непосредственно движущей силой процесса крис​таллизации является переохлаждение А/, то в относительно про​стом виде для нормального механизма роста кристаллов льда можно
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нетический коэффициент, характеризующий фазовый обмен меж​ду твердой (льдом) и жидкой фазой воды. Тогда условие на под​вижной границе, запишется:
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Физический анализ процесса кристаллизации показывает, что для реализации условий независимого зарождения центров новой фазы необходимо наличие двух условий: протяженность зоны пе-
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новения центров кристаллизации должно быть соответствующего порядка величины. Экспериментальная оценка времени релакса​ции фазовых переходов была сделана в работах Ю.С. Даниэляна и П.С Яницкого и показала, что это время составляет от несколь​ких до нескольких десятков минут. Они исходили из того, что для достижения равновесия между льдом и незамерзшей водой требу-
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ется определенное время кристаллизации. В рамках чисто тепло​вой постановки задачи о промерзании собственно кинетику фа​зовых переходов можно учесть тогда в виде дополнительного ис​точника в правой части уравнения теплопроводности. Таким об​разом, возникновение еще одной подвижной границы (фронта льдовыделения) может быть получено как при использовании модели, учитывающей эффект переохлаждения на фронте, так и из модели, предполагающей инерционность фазовых переходов. При протекании процесса оттаивания время релаксации по экс​периментальным данным практически не фиксируется, а, следо​вательно, в этом случае зона фазовых переходов вырождается.
Конкуренция между интенсивностью теплоотвода в мерзлую зону и выделения теплоты кристаллизации воды приводит к тому,
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охлаждения относительно равновесного значения) изменяется от времени в зависимости от темпа промерзания. Для решения зада​чи необходимо нахождение связи между величиной переохлажде​ния и скоростью промерзания. Эта связь может быть найдена либо экспериментальным, либо теоретическим путем. Эксперименталь​ные данные приведены в работах СЕ. Гречищева, Л.В. Чистоти-нова и Ю.Л. Шура (1980), они, в частности, показывают, что величина переохлаждения в глинах колеблется в пределах 0,1— 0,35°С.
Рассмотрим последний путь, беря за основу уравнение (3.54). Тогда условие на фронте промерзания запишется:
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Поскольку мы рассматриваем случай, когда температурный градиент в талой зоне отсутствует, то при переменности темпера​туры на фронте безградиентная зона в талых породах может реа​лизоваться в случае интенсивного перемешивания воды у фронта (замерзание водоема, наличие близко лежащего водоносного го​ризонта). Закон такого теплообмена может быть задан с помощью уравнения Ньютона (граничное условие третьего рода), и тогда
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Объединяя оба условия (3.55) и (3.56), получим условие теп​лового баланса на фронте промерзания:
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шения, которое для двух членов асимптотического ряда относи-
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малых т может представлять интерес, например, при анализе ре​зультатов лабораторного моделирования. Из его анализа следует, что в этом случае глубина промерзания будет приблизительно линейно изменяться во времени, а скорость промерзания — ве​лика и близка к постоянной. Для больших времен (предельный слу​чай) глубина промерзания меняется от времени по параболичес​кому закону (3.42), где постоянная 0 определится из
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Из этого следует, что применимость квазистационарного при​ближения для описания динамики температурных полей и фрон​та промерзания в случае учета влияния величины переохлажде​ния на процесс ограничена требованием, чтобы темп релаксаций температур в мерзлой зоне был не сопоставим и с кинетикой фазовых переходов.
На рис. 3.14 представлены результаты сопоставления динами​ки промерзания с учетом эффекта переохлаждения и без него. Спектр использованных в расчетах величин К выбирался на осно​вании экспериментальных данных СЕ. Гречищева, (рис. 3.15) и корректировался с учетом данных Ландепмайера и Праппачера. Сравнение показало, что при постоянной величине коэффици​ента К, характеризующего кинетику непосредственно самого фа​зового перехода, увеличение скорости промерзания приводит к увеличению степени переохлаждения температуры на фронте. Уве​личение коэффициента а, который косвенным образом учитыва​ет процессы миграции к фронту промерзания, уменьшение влаж​ности пород, а следовательно, и доли тепла, идущего на фазовые
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Рис. 3.14. Динамика сезонного промерзания суглинистых пород без учета эффекта
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Рис. 3.15. Осредненные зависимос​ти модуля переохлаждения темпе-
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переходы Qф и величины коэффи​циента K приводит к тому, что ско​рость промерзания увеличивается по сравнению с таковой для модели, не учитывающей эффекта переох​лаждения. Глубина промерзания, рассчитанная с учетом переохлаж​дения, например, за трехмесячный период для условий Подмосковья, может уменьшиться в зависимости от климатических условий, влажно​сти и литологии пород, от величи​ны §, рассчитанной из автомодель​ной задачи, на величину менее 1%. Для более жестких условий промер​зания, характерных для северных районов криолитозоны, это различие не превысит 3—5% (см. рис. 3.14). Таким образом, для практических целей мерзлотного прогноза учетом эффекта влияния скорости на температуру за​мерзания (оттаивания) и динамику мощности зоны промерза​ния, в первом приближении можно пренебречь. Однако этот воп​рос приобретает существенное значение при лабораторном моде​лировании геокриологических процессов, когда в силу их специфики темп естественных процессов увеличивается от десят​ка до нескольких десятков раз. Это касается и методик определе​ния различных свойств мерзлых пород.
Учет периодичности изменения температурных условий на повер​хности пород. Рассмотрим задачу, когда на поверхности темпера-
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тура изменяется по периодическому закону (например, по сину-
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Формулировка задачи в новых безразмерных переменных:
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и с точностью до двух членов запишется так:
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ратуры поверхности по заданной синусоиде и подставляя соотно​шение Стефана, с учетом конечной теплоемкости в мерзлой зоне В. Лунардини (1988) получил
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Рис. 3.16. Сравнение расчетных значений мощности зоны промерзания по формуле (3.126) — пунктирная линия и (3.62) — сплошная линия
тельно, а при увеличении г это расхождение резко возрастает. Результат получается аналогич​ным ранее рассмотренному случаю, однако на правомоч​ность применимости квазиста​ционарного приближения на​кладывается еще и требование о том, чтобы частота колебаний температуры на поверхности была несопоставима с темпом ре​лаксации температурного поля в мерзлой зоне.
Динамика процесса сезонного промерзания-оттаивания при учете теплообмена с подстилающими породами описывается классичес​кой автомодельной задачей Стефана (3.24). Мощность промерза»
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классической задаче Стефана (3.42). Для полубесконечного мас​сива при постоянной температуре поверхности задача сводится к автомодельной и известно ее точное решение (Фельдман, 1977). При решении задачи методом возмущений ясное физическое обоснование введенного малого параметра, которое было дано выше, уже неприемлемо. Малый параметр вводится искусствен​ным способом для мерзлой и талой зон в отдельности, но так,
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Малый параметр вводится в уравнение (3.63), рассматривав -
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Ограничиваясь первыми двумя коэффициентами этого ряда, которые имеют вид
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получим выражение для определения
которое мы представим в виде
11   -ИЗО
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становится идентичным решению, полученному с помощью двух членов ряда (3.65).
Квазистационарное решение задачи промерзания при условии по​стоянства величины теплопотока qт из подстилающих пород. При​менительно к рассматриваемому случаю в условии теплового ба​ланса на подвижной границе (3.28)
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тогда, преобразуя с разделением переменных и интегрируя усло​вие (3.28), получим
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известной формулы Крылова:
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на конечную величину теплоемкости пород, изменения фазового состава использована в СНиП 2.02.04-88.
К.Ф. Войтковский, В.Т. Балобаев, А.В. Павлов получили ква​зистационарные решения типа (3.67) интегрированием условия Стефана (3.28) при учете нестационарности теплопотока из талой
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зона профиль в нижней (талой) зоне ими не задавался, а нахо​дился из решения подчиненной задачи с привлечением эмпири​ческой информации. В частности, решение А.В. Павлова (1975) можно представить в виде уравнения типа (3.67):
[image: image335.jpg]3nech 4y’ — YCpEMHEHHOE 3HAYEHHE TEMIIepPATyphI, KOTOPOe HCIIONb-

3yeTcsi BMECTO 3a/laBaeMOr0 HAYAILHOTO PACTPENENCHNMSI B TAOi 30He

t, (2, 0) ¥ MOXET ONpENENsThCH KaK CPETHENHTETPANbHAS B CIOE HY-
1h

JeBbIX rofoBbix amrumatys A (mo B.C. Uckpuny): ) = W j't(z, 0)dz;
0

WA HA OCHOBAHWM HAOMIONEHWH HA TENIOGANAHCOBBIX CTALMOHAPAX

(ITaBnos, 1975) mo dopmyre 7' = 4 + At, rie Af cocTasiisier npy pac-

vyere ryoun npomepsanus 0,3— 0,7°C, a mybun orramsanus 0.5 ...




-1,5°С
Уравнение типа (3.67) с учетом (3.69) было представлено А.В. Павловым (1975) в более удобной форме, которую запишем в виде
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лой зоны и определяемый по методике автора. Аналогичное соот​ношение использует В.Т. Балобаев, но он принимает и постоян​ной, равной 1 или 2.
Несколько иначе, введением эффективной величины расхода
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довичем (см. разд. З.б). Он не ищет фактического температурного поля в нижней (талой) зоне, а принимает профиль температуры в ней аналогичным, как в классической автомодельной задаче и методе Лейбензона, т.е. описываемый функцией ошибок Гаусса -
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приводит ее к соотношению типа формулы Лейбензона (3.67) (формуле Лейбензона), по которому оценивается мощность слоя сезонного промерзания (оттаивания) за этот период.
Учет изменения температуры поверхности пород от времени. Температура на поверхности пород носит ярко выраженную пе​риодичность (суточную, годовую). Выявляются также и другие коротко- и длиннопериодные колебания. С помощью уравнения (3.51) можно получить усредненное за период сезонного промер​зания (оттаивания) значение температуры и использовать для оценок вышеприведенные решения. Однако задачи с периодичес​ки установившимся температурным режимом являются задачами без начальных условий, так как при многократном чередовании короткопериодных (годовых) колебаний температуры на поверх​ности вид начального распределения температур в слое сезонного промерзания (оттаивания) роли не играет. В методике, развитой В.А. Кудрявцевым, оценка динамики фронта сезонного промер​зания (протаивания) проводится с учетом заданного закона зату​хания амплитуды температуры поверхности по глубине и баланса годовых теплооборотов. Использование такого подхода позволяет органично увязать энергетический баланс в массиве пород с гео​лого-географическими аспектами его формирования, используя его при проведении мерзлотной съемки, установлении частных и общих закономерностей динамики сезонного промерзания (отта​ивания). Наиболее полно и детально эти вопросы рассмотрены в работах Л.С. Гарагули (1984). Применение этого метода для реше​ния ряда мерзлотных задач в дальнейшем развивалось в работах Э.Д. Ершова, Н.Н. Романовского, В.Г. Меламеда, А.В. Медведе​ва и др.
Как указано в разд. 3.5, при использовании методики В.А. Куд​рявцева профили температур в слое нулевых годовых амплитуд не являются искомыми, а задаются таким образом, чтобы в этом слое выполнялись условия баланса теплооборотов за определен​ный промежуток времени, равный 1 году, т.е. уравнение тепло​проводности удовлетворялось в среднем. Тепло, идущее на фазо-
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Рис. 3.17. Профиль затухания ампли​туды по глубине слоя годовых коле​баний температуры (по В.А. Куд-
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величина амплитуды по глубине меняется по экспоненциальному закону и фазовые переходы не трансформируют вид этого про​филя. Из-за этого имеются прин​ципиальные трудности перехода от осредненных величин — амп​литуды температуры поверхности Ап и среднегодовой температуры на подошве слоя сезонного про-
Несмотря на разный методи​ческий подход, формула В.А. Кудрявцева, например, для случая, когда теплофизические характеристики в талом и мерзлом состо​янии равны, а среднегодовая температура на поверхности равна
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где
глубина сезонного промерза-
ния, обусловленная теплооборотами на перестройку поля за счет теплоемкости и частично за счет фазовых переходов.
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Формула (3.72) имеет вид трансцендентного уравнения, кото​рое решается численным способом. Как следует из анализа рис. 3.17, в зависимости от соотношения теплооборотов,идущих
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MaccuBoB B T.X. Kak ato ciexyer u3 puc. 3.17, BeTmduHa pUBeeH-
HOM aMILTUTYIbL Ay, = Oy /2C, a cpefneit aMIuTuTyasl A, = 0. B nipe-
nee Juist ciydast, Korna A, =0, dopmyna (3.72) cylecTBeHHO yrpo-
LIAeTCsl ¥ CBOMUTCS K PACCMOTPEHHOMY YXXe TUITy KBaIpaTHOIO ypaB-
Henust (3.67) E=(E2+ SH)2_S, e

5 =[2(4~|e)) (a7C/%)" ] 04 »

3.74
& =2 (4|7 /e0s S




Это выражение является некоторым аналогом формулы Лей-бензона, где вместо периода времени с отрицательными темпе​ратурами используется период, равный 1 году, (7); вместо посто​янных значений температур на поверхности пород и на полубес​конечности используются амплитуда Ап и среднегодовая
[image: image350.jpg]Temneparypa f;. OLeHUM KOJIMYECTBEHHO YCIOBHSI, KOI/IA 3TO pealn-
3yercsi. BBe/ieM HOBBIE NepEMEHHBIE:

&1 =2CA4,/ Q= W8y =2Cly/ Oy =B, (3.75)




как это сделано В.Е. Романовским, построившим на их основе номограммы для расчета по формуле В А. Кудрявцева. Такая струк-
[image: image351.jpg]Typa MapamMeTpoB o M [ aHAJIOTMYHA CTPYKTYpe BBEJEHHBLIX HAMHU B
(3.64) napametpos . [TapaMeTphI Bo3MyLIEHHIT GyIyT MaJBL: &) << | 1
£, << 1 B cyuae, korna Oy >>2CA, u Oy >>2C|t). Tpeobpasys Bripa-
KEHUE JUISI CPeHeH aMILIUTYIbI ITYTEM JETICHUsT YUCIUTENS U 3HAMe-
Harenst Ha Qy/2C, c yueroM cooTHowenua In[(e, + 1)/(s; + )] =
=In(g; + 1) - In(g; + 1) mony4MM, 9TO BEIMYMHA CPENHEN AMILIATYIBI
A, =0, Korna ¢ 3a1aHHOM TOYHOCTBIO BBITONHSIOTCS COOTHOUICHUS
In(g, + 1)=&, u In(e; + 1) =e,. Ha puc. 3.18 npuseseHs! pe3ynbTaThl
pacuetoB 1o ypaBHeHuio (3.74) u dopmyse B.A. Kyapsisuesa (3.72).
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Сравнение показывает, что в широчайшем диапазоне при​родных условий, в котором реализуются соотношения
[image: image352.jpg]655253 n 0<g <9, ommbka
pacyera He npessiuaer 20%, a




в спектре часто встречаемых условий она меньше величи​ны 13-15%.
2. Другой предельный слу​чай, характерный, например, для промерзания неводонасы-щенных хорошо дренируемых песков, возникает, когда ре-
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Рис. 3.18. Зависимость погрешности N(%) результатов расчета величины мощности
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[image: image356.jpg]&= (\T/Cn)" - In(4,/lt),

3mech £ — ryIyOMHA HYAEBbIX FOXOBBIX AMITIATYL.




Можно отметить еще один предельный случай, возникающий даже тогда, когда теплообороты, идущие на фазовые переходы, сопоставимы с теплооборотами, затраченными на перестройку температурного поля. Он реализуется, когда величина амплитуды
[image: image357.jpg]Ay, cTaHoBHTCA GM3Ka K |, T.e. KOTHA 4,/|%| = I M cootseTcTBEHHO
o = B. Toraa norapubmudeckuit TpoduIL TEMIIEPATYPEI MOXHO 3aMe-




нить на линейный (рис. J.1/), а величина теплооооротов просто оценивается по величине площади треугольника. Для количествен​ной оценки пределов применимости делаем преобразования урав-
[image: image358.jpg]HeHus (3.73) u paznoxuM BeandnHy In((e + 1)/(B + 1))8 pax: Inf(a + 1)/
B+ D] =[(a+ /B +1)-1]-1/2[(a+ 1)/b+1) - 1] +...

Ecim a+ 1/ + 1= 1, To psin GBICTPO CXOAUTCS U MOXHO OrpaHu-
YMTHCSl NMEPBBIM YWICHOM PAa3JIOXEHMSI B Psill. C}[CJIOBHTEJ]EHO, Koraa
BhinonHseTcs yenosue (4, + 0p/2C)/(It] + 0p/2C) < 1,5, ommbka pac-
YeTa M0 JIMHEHHOMY Npoduiio He mpesbimaer 17% BeIWYMHEI, pac-




считанной по логарифмическому. Этот случай может реализоваться, например, для районов с морским типом сезонного промерзания (по амплитуде) и устойчивым (по среднегодовой температуре), все по классификации В.А. Кудрявцева (см, разд. 5.4).
Решению задан промерзания при наличии на поверхности снежно​го и растительного покрова (слоя изоляции) в квазистационарном приближении посвящены работы B.C. Лукьянова и М.Д. Головко,
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Х.Р. Хакимова, А.В. Павло​ва и др. Учет теплоизоляции обычно осуществлялся ме​тодом эквивалентного слоя, впервые предложенного Лондоном и Себаном. На рис. ЗЛ9 представлена гра​фическая иллюстрация это​го метода. В стационарном состоянии температурный профиль в системе мерзлая
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Рис. 3.19. Расчетная схема задачи промерза​ния при наличии снежного покрова (квази​стационарный случай)
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находится из соотношения, характеризующего равенство терми​ческого сопротивления фактически имеющего место снежного
[image: image362.jpg]MOKPOBA MOUIHOCTBIO /;; ¥ TEIUIOIPOBOHOCTBIO A, M SKBUBAIEHTHO-
O CJIOSL 3TOM Xe MEp3Noi MOPOJbI C TEIUIOMPOBOXHOCTHIO A,. ITox-
CTaBJIsAsl BRIPOKEHUE JUISL [, B 3T0 ypaBHEHUE, Mpeobpasyst ero M MWH-
TEerpupysi, MOJY4UM KBAIPATHOE YPABHEHHE, CTPYKTYPa PEIIeHHUs KO-
TOPOTO COOTBETCTBYET PacCMOTPEHHOMY pauee (3.67), rae

8= 2ttt/ Qi 5= Madew/ Mo (3.76)

EcrectBeHHO, YTO, KOTJIA MOILIHOCTh CHEXHOTO TTIOKPOBA BE/IMKA, &
€ro IUIOTHOCTb, HANPHMED, COOTBETCTBYET ILIOTHOCTH CBEXEBBINAB-
IIETo CHEra M, CIEJOBATENHHO, ero TEIUIONPOBOJHOCTh MUHUMAITBHA,
bpoHT npomepaarust MurMMaeH: £ = 0, T.e. §2>> £ 2 Cnyvait £2 >> S?




имеет место, если мощность снега минимальна, либо его плот-ч ность приближается к плотности фирна или льда. Тоща термичес- ] ким сопротивлением снежного покрова можно пренебречь и рас- ] считывать мощность промерзшего слоя по формуле Стефана, т.е. 1
[image: image363.jpg]£ = E,. [1apameTpbl, XapakTepu3yioIHe MOLHOCTb  TEIUIONPOBOAHOCTE
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снежного покрова, находятся путем пространственно-временно​го осреднения данных снегомерной съемки. Влияние процессов массопереноса в снежном покрове при использовании представ​ления о термическом сопротивлении слоя изоляции можно учесть через величину эффективного коэффициента теплопроводности либо через эквивалентную толщину слоя, к которой алгебраичес​ки добавляется величина, обусловленная интенсификацией теп​лообмена за счет конвективного переноса паров.
Идея метода эквивалентного слоя используется и для учета интен​сивности теплообмена поверхности (дневной поверхности) с призем-
[image: image364.jpg]HbiM croem 6030yxa. 10Tia MOXHO 3a1ucarhb YTo: M/ Aigs) by = e/ O,
€ Ay ¥ fyy — MOIUHOCTb 9KBUBANIEHTHOTO CJIOS ¥ €ro addexTiBHas
(C y4eTOM KOHBEKIIMM) TEIUIONPOBOAHOCTD; 0., — KOI(GUUHEHT Typ-
GystenTHoOrO TerUI006MeHa. IToCKONBKY 9KCTIEPUMEHTANBHOE HAXOX/IE-
HUe BEJIMIMH Ay,/l,, KAK METONMYECKH, TAK U TEXHHIECKH 3aTPYIHE-
HO, TO I1e/1eCO06Pa3HO OLEHUBATH TEPMUYECKOE COMPOTHRICHUE TIPU-
3EMHOTO CNIOSI BO3NYXA Agy/ly, U€pe3 oTHomienme 1/a,, T.e. Haxoms
BEJIMYMHY K03(dHIMEHTa TypOyJIEHTHOro TeIuioo6MeHa, KOTOpBI
sBJsieTcss K03MUUMEHTOM MPONOPLUOHATBHOCTH MEX/Y TEIUIOBBIM
TIOTOKOM B PU3EMHOM CJIOE g, ¥ Pa3HHMIIEH TEMNIEPATyp OBEPXHOCTH
TIOPOJ 7, ¥ BOJ/IYXa Z,, (3AMEPEHHO# HA BBICOTE METEOPOJIOrMYeCKoit
6y/ku). BeMuMHa TETMIOBOrO MOTOKA HAXOUTCS M3 TETLIOBOTO GanaH-
ca nosepxHocTi: R— LE— B=a, (4, - ty,), tAe R — BenmuunHa pagua-
LMOHHO-TerUIoBoro GanaHca, LE — 3aTpaThl TeIUla Ha MCHapeHHe,
B=1,0t/0z =\, t,/E — BeIMYMHA TEIUIOBOTO IOTOKA M3 (B) IPYHTa,
PpAacrMcaHHast B KBA3UCTAlMOHAPHOM NpUGIDKeHnH (cM. puc. 3.19). Ha-
Xofisi U3 GayaHca BEIMUMHY TEMIIEPATYPHI TOBEPXHOCTH MOPOJIBI PaB-
HYIO f, = [ty + (R~ LE)/0q]/(1 + X,/o,E), W MOACTABISISA ee 3HAYEHUE B
ycJIoBHe Ha ITOABMXHOM rpanuie (3.28), a 3aTemM UHTErpuUpys, IIOMy-
YUM ypaBHeHHWe, aHanorndHoe (3.67), rue:

8= Mf0ty & =20 P57/ Qg 3.77)

e %5, =ty + (R— LE)/o, — npuBenieHHas TeMIepaTypa Bo3jyxa (1o
A.B. ITaBnosy, 1975).

B ciyyae, Korja B MPU3EMHOM CJIO€ HAGMIONACTCS CHJIBHBIA BET-
POBOIf ITIEPEHOC, HHTEHCHBHOCTh TEIUIOOGMEHA BEJIMKA, TOLAA B Ipe-
Jene o —> o, TePMUYECKOE CONPOTUBIIEHNUE PU3EMHOTO ciost 1/, —> 0
(COOTBETCTBEHHO BEJIMUMHA IKBHBAJEHTHOTO cnosi [,—» 0), a Mo~
HOCTB IIpOMEp3alolleil 30HBI & oleHuBaercs 1o ¢dopmyne Credana,
B KOTOPOM TEeMIIEpaTypa MOBEPXHOCTH f, MPUHUMAETCS. PaBHOM TEM-
MepPaType BO3AYXA ty, (f, —> t,). [IpakTHYeCcKH NMpH 3HAYEHUSIX o > 35—




45 ккал/м • ч • град влиянием термического сопротивления призем​ного слоя воздуха на интенсивность промерзания можно пренеб-
169
[image: image365.jpg]peus. Tax, wist yenouit IToamockossst B.C. JlykssiHos u M.J1. Tonosko
(1957) pekoMeHIYIOT MCIONB30BaTh YCPEIHEHHOE 3HAYEHHe, PaBHOE
o, =20 KKan/m - 9 - rpan. B a1oM cirydae pacyeTHas TeMriepatypa JHEBHOI
TOBEPXHOCTH HECYIIECTBEHHO OTIMYAETCS OT TEeMIIEPATyphl BO3AYXA.

Ec/ii MHTEHCUBHOCTb NEPEMEIICHHS BO3NYIIHBIX MacC B IIPU3EM-
HOM CJIOe MaJa, TO BEJMYMHA o, CTAHOBHTCS HE3HAYMTENbHON (1st
HETIONBUXKHON CPeTbI TeIUIOOOMEH ONpENeNsieTcsl TeIUIONPOBOIHOC
TBIO BO3/yXa), TEPMUYECKOE CONMPOTHBIICHUE CJIOSI PE3KO BO3PACTAET,
a CKOpOCTh IPOMEpP3aHHUs Pe3Ko yMeHblaercs. B npefenbHoM ciyyae,
xorna sHayeHue S2>>E 2, kak 310 cieyer u3s ypasuenus (3.67), pe-




авизуется ситуация, когда промерзание не происходит.
Совместный учет наличия на поверхности массива теплоизо​лирующих покровов, теплообмена с приземным слоем воздуха, а также теплоемкости мерзлой зоны на мощность сезонного про​мерзания был реализован в предложенной B.C. Лукьяновым и М.Д. Головко еще в 1957 г. широко известной методике. Для вы​вода основного соотношения они использовали квазистационар​ное приближение и графоаналитические выкладки. Постановка задачи в этом случае отличается от рассмотренных выше тем, что нижняя зона отбрасывается, а ее влияние заменяется теплопото-ком q, величина которого принимается постоянной во времени, но полученной временным осреднением экспериментальной (на основе обработки многолетних данных по большой части терри​тории России) и расчетной информации на АВМ (гидроинтег​раторе). Данные по осредненным тепловым потокам представлены ими в виде карт с нанесенными изолиниями значений. Мощ​ность снежного покрова и коэффициент турбулентного тепло​обмена также принимаются постоянными, полученными осред​нением за период промерзания. В расчетной схеме используется представление об эквивалентном слое $, обладающем терми​ческим сопротивлением, равным сумме сопротивлений слоя
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и для его реализации были предложены номограммы. В частном случае, когда s = q = 0, применяя правило Лопиталя, формулу (3.78) можно свести к формуле Стефана (3.44).
Несмотря на то что методика B.C. Лукьянова и М.Д. Головко успешно использовалась для оценки глубины сезонного промер-
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зания, в частности в европейской части России, в ней заложено представление о том, что температура воздуха должна быть ниже температуры дневной поверхности, а та, в свою очередь, ниже температуры поверхности пород. Это входит в противоречие с метеоданными многих районов, свидетельствующими о том, что средняя за зимний период температура дневной поверхности ниже средней температуры воздуха, и это не учитывается в (3.78). Од-
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А.В. Павлов обобщил свой подход на случай совместного учета теплоизоляции и теплообмена с приземным слоем воздуха, ис​пользуя представление об эквивалентном слое и разработанную им методику оценки теплообмена с подстилающими породами. С учетом (3.70) формула для оценки глубины промерзания пре​образуется к виду, несколько отличающемуся от (3.67):
[image: image368.jpg]£=(&+SH2-5-v(am)'?, (3.79

e S'=A,/0 + Myl /Ay, €5 — cormacho (3.77), a v — (3.70).
AHau3 IPUBENEHHbIX cOOTHOWEHMH (3.67, 3.69, 3.74, 3.76, 3.77,

3.79) mnst OLEHKU BEJMUMHBI S IOKA3BIBAET, YTO C TOYKH 3PEHHs

u3KMIECKOro CMBICHA, OHA COOTBETCTBYET BEIMIMHE /,, XapaKTepU3y-




ющеи эквивалентную мощность некоторой фиктивной промерза​ющей или протаивающей насыпи, как бы сложенной породами той же литологической разности с теми же тешюфизическими свойствами, что и в натуре, которая учитывает алгебраическую
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· наличия на поверхности снежного и растительного покровов
или искусственной изоляции;
· влияния конвективного теплообмена с приземным слоем воз​
духа;
« влияния теплопотоков из подстилающих пород и др.
Случай промерзания водоносного горизонта при учете взаимодей​ствия фронта фазового перехода с продольно фильтрующейся водой. Аналогично может рассматриваться случай промерзания водонос​ного горизонта при учете взаимодействия фронта фазового пере​хода с продольно фильтрующейся водой (рис. 3.20). В чисто тепло​вой постановке задача реализуется, если известен закон теплооб​мена между продольно фильтрующейся водой и промерзающим слоем пород. Здесь на дневной поверхности и на фронте промер-
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зания заданы граничные условия 3-го рода. Интен​сивность теплообмена на верхней границе пропорци​ональна коэффициенту тур​булентного теплообмена
Рис. 3.20. Схема задачи о промерзании масси​ва пород при наличии снежного покрова и продольной фронту фильтрации влаги
за период промерзания постоянная величина). Теплоперенос в снежном покрове и мерзлой зоне по​род происходит кондуктивным путем, а на их границе раздела реализуются условия идеального теплового контакта. Тогда поста​новка задачи имеет вид
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(3.80)
(3.81)
(3.82)
(3.83)
где В — величина, обратная величине эквивалентного слоя, ха​рактеризующего суммарное термическое сопротивление снежно​го покрова и приземного слоя воздуха и равная
[image: image373.jpg]1




(3.84)
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Найдем решение этой задачи методом малого параметра. Как и ранее, вводим новые безразмерные параметры
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а решение с точностью до второго члена ряда имеет вид:
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характеризующий отношение доли теплового потока, идущего в мерзлую зону от фильтрующейся влаги, к потоку от воздушной среды через снежный покров.
Задачу, описанную системой уравнений (3.80)—(3.83), можно рассмотреть, используя квазистационарное приближение, вос​пользовавшись обобщенным на этот случай уравнением B.C. Лу​кьянова и М.Д. Головко. Подставляя в уравнение (3.78) значение теплового потока снизу, полученного по формуле Ньютона (гра-
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жения (рис. 3.21). Следовательно, в этом диапазоне е квазистаци​онарное приближение дает приемлемый для практических расче​тов результат.
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1 — по модифицированной формуле Лу​кьянова-Головко; 2 ~ методом малого параметра для двух членов ряда
Динамика промерзания при произвольном виде зависимости мощ​ности снежного покрова и температуры дневной поверхности от времени. Задача промерзания при произвольном виде зависимости
[image: image379.jpg]TEMIIEpaTypbl AHEBHOM MMOBEPXHOCTH &y, ;= @(T) W MOLIHOCTH CIOSI
M30JIALMHA [, (T) OT BpeMeHH, T.e. Jis Haubosiee oblLero ciydasi, pac-
cmatpuBagach B paborax Komaposa, Tunerko (1987). ITocranoBka
3a/1aY4 MMeEeT BUIL:




[image: image380.jpg]4\ i i P D)

ot i
ot (2, 21,(2,
SutD 0, ZuEI 2 e 080,
or(z, 2’t.(2,
2D, 252D e,

Ln(~leu(7), 1) = (1),
(2, 0) = y(2),

10,1 = (0, 9,
 20,) = Aoy 20,9,

le dg oty

1 (§(1), 1) = 6(E(1), D) =145,
R = |a=ge0 -

O |
az 2=¢-0s

(1(2, 1) - g2 - 1)dz < 0 Wi [(2, D) < M.

» 2 € (Hey(@), 0),




(3.87) (3.88)
(3.89) (3.90) (3.91)
(3.92)
(3.93)
(3.94)
Условия (3.92) характеризуют идеальный тепловой контакт на
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ент либо предполагается ограниченность температуры. Считается, что начальные и граничные условия являются гладкими функци​ями и, если это необходимо, выполняются условия их согласова​ния. При этих предпосылках известными методами можно дока​зать теорему существования и единственности решения данной задачи.
Динамика процесса сезонного промерзания при заданном во време​ни законе снегонакопления на поверхности пород. Вначале рассмот​рим важный частный случай, параболической аппроксимации
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ходит в известное трансцендентное уравнение, полученное при решении классической автомодельной задачи Стефана (3.42). Та​ким образом, в рамках единого асимптотического разложения реализовать задачу с произвольной величиной мощности снеж​ного покрова не удается и требуется определенная ее дифферен-
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циация, в частности условное разделение потенциально возмож​ной мощности снега (изоляции) на два случая — «тонкого» и «толстого» слоя изоляции.
Задача с «толстым» слоем изоляции. Корень уравнения (3.63) будет описываться рядом по степенями е (3.95), где коэффициент
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(3.96)
Первые коэффициенты этого ряда имеют вид:
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ближение, условие, при котором возможно образование зоны промерзания, обусловлено требованием:
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Здесь в левой части неравенства собраны параметры, характери​зующие структуру обычного стефановского соотношения с уче​том поправок на мощность и свойства снежного покрова, а в пра​вой — нормированная величина теплопотока снизу.
Задана с «тонким» слоем изоляции. В связи с невозможностью реализации задачи для случая единого разложения воспользуемся
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(3.98)
где коэффициенты А, В, С задаются выражениями
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вид
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(3.99)
Один из корней (-) отброшен, как противоречащий физическому смыслу. В табл. 3.1 и на рис. 3.22 представлены результаты сравне-
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Таблица 3.1
[image: image393.jpg]Conocrasiieriie pe3yJIbTaToB pacyeTa BEJHYMH Sy, O, 418 PAITHIHBIX 3HAYEHHH OCHOBHBIX NAPAMETPOB




[image: image394.jpg]Aexs
KKan/(M-4.rpaz)

1103, M/al/2

01073,
KKan/m3

& = (ulfa)/Q

& = (cili)/Qp

8 (mo
dopmyne 3.98)

8 (mo
Gbopmyne 3.63)

= (8¢~ &)/ &4,
%





[image: image395.jpg]0,13
0,13
0,13
0,13
0,13
0,13
0,13
0,13
0,13
0,13
0,13
0,13
0,13
0,13
0,13
0,13




	
	1,25
	80
	0,079
	0,028
	0,222
	0,266
	16,4

	
	1,25
	40
	0,159
	0,057
	0,331
	0,399
	17,1

	
	1,25
	20
	0,318
	0,114
	0,462
	0,571
	19,2

	
	1,25
	10
	0,636
	0,228
	0,604
	0,774
	21,9

	
	1,25
	5
	1,272
	0,456
	0,739
	0,985
	24,9

	
	1,25
	80
	0,159
	0
	0,360
	0,436
	17,5

	
	1,25
	80
	0,159
	10-2
	0,354
	0;429
	17,4

	
	1,25
	80
	0,159
	10-1
	0,312
	0,376
	17,0

	
	1,25
	80
	0,159
	0,285
	0,228
	0,279
	18,5

	
	1,25
	80
	0,079
	0
	0,238
	0,284
	16,1

	
	1,25
	80
	0,079
	10-2
	0,232
	0,277
	16,2

	
	1,25
	80
	0,079
	10-1
	0,185
	0,226
	17,9

	
	1,25
	80
	0,079
	0,19
	0,137
	0,176
	22,1

	
	1,25
	80
	0,008
	0
	0,039
	0,050
	20,9

	
	1,25
	80
	0,008
	10-3
	0,039
	0,049
	21,2

	
	1,25
	80
	0,008
	10-2
	0,032
	0,043
	24,8
j


Окончание таблицы 3.1
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Примечание :
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/ — по формуле Фельдмана (3.63) (автомодельное решение); 2 — по формуле (3.98) (метод малого параметра)
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условий протекания процесса сезонного промерзания (оттаива​ния) пород.
При произвольном законе снегонакопления на поверхности, как и для автомодельной задачи, в рамках единого асимптотического разложения решить задачу не удается и требуется определенная дифференциация, в частности условное разделение потенциаль​но возможной мощности снежного покрова на два случая «тон​кого» и «толстого» слоя изоляции. Для этого введем безразмерный
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или «толстый» следует рассматривать скорее как энергетическое, чем как геометрическое понятие, характеризующее мощность слоя изоляции. Такой прием хотя и обусловлен исключительно специ​фикой используемого математического аппарата, тем не менее может быть интерпретирован физически: в случае наличия «тол​стого» слоя влияние темпа и характера изменения температурных условий на поверхности несущественно сказывается на динамике фронта промерзания (оттаивания) и, наоборот, оказывает опре​деляющее влияние в случае «тонкого» слоя. Слой изоляции считает​ся «тонким», если мощность снежного покрова меньше или од​ного порядка с величиной
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Параметр Е является аналогом «малого параметра», записан​ным для случая, когда температура на поверхности — произволь​ная функция времени и он может рассматриваться как специфи​ческий критерий, характеризующий соотношение в годовых теп-лооборотах количества тепла, идущего на перестройку температурного поля в зонах и на фазовые переходы за тот же промежуток времени Т. Соотношение (3.100) не связано со спе​цификой только годовых колебаний температуры и может быть использовано для случая произвольной частоты колебаний, рав-
[image: image406.jpg]Ho# 2n/T. Takum obpasom, cornacHo (3.100), BeIGOp pacyeTHBIX cxeM




для «тонкого» или «толстого» слоя обусловлен не только мощно​стью снежного покрова, но и климатическими факторами, ти​пом пород и их влажностью, а также в целом интенсивностью и структурой теплооборотов в слое нулевых годовых амплитуд.
Задача с «тонким» слоем изоляции. Предполагая, что решение вспомогательной задачи с параметром можно представить в виде рядов
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находится из решения задачи Коши, которое в квадратурах не
12*-1130
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выписывается, и задача реализуется численными методами. Од​нако для простых случаев (некоторые из них рассматривались выше) можно привести частные решения задачи. Так, при отсут-
[image: image408.jpg]CTBUM M30JISAUUM, KOrna l,(t) =0, ypaBHeHHe uMeeT BUL
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= = jt ~1,()], (3.102)

KOTOPOE NPY UHTErPUPOBAHUM TTpU HayaxbHOM yeiosuu &,(0) = 0 naet




формулу Стефана в виде
ч1/2

1/2
В случае, когда температура дневной поверхности и мощность
[image: image409.jpg]4 1/2
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снежного покрова связаны соотношением
[image: image410.jpg]npu yciaoBuu @(t) = const (TeMieparypa AHEBHOU [MOBEPXHOCTH MPH-
HUMAETCsl IIOCTOSIHHOM WIM CPEJHEMHTerpabHOM 3a NepHoJl IPoMep-
3aHMUST) MMEEM NTapaGoIMIecKuii 3AKOH M3MEHEHWsT MOUTHOCTH TIOKPOBA
L(%) = B(lt, - plr)'/2. HerocpecTBeHHOI IPOBEPKOIL MOXHO yOeIUThCS,
4TO pelleHue 3a[ady, YIORIETBOPsIolIee YCIOBHIO & > 0, uMeeT BUIL

i 1/2
&i(7) = c{ﬂr@ —q)(t)l dr] " (3.103)
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где константа а определяется соотношением
[image: image412.jpg]2 /2 1/2
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(3.105)
Задача Стефана с «толстым» слоем изоляции. Как и в автомо​дельном случае, решение находится в виде радов по четным сте-
[image: image413.jpg]TICHSIM TapaMeTpa e:
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для нахождения функций. Полученные соотношения в явном виде не выписываются, а реализуются численными методами. Следует отметить, что для этого спектра задач их нулевое приближение значительно хуже согласуется с моделью снежного покрова как термического сопротивления в силу малой чувствительности ди​намики фронта к закономерностям снегонакопления и другим факторам, влияющим на интенсивность протекания процесса.
3.7. Нахождение динамики мощности
слоя сезонного промерзания-оттаивания
с помощью обобщенных переменных (критериев подобия)
Метод основан на использовании аппарата теории подобия. В качестве переменных при этом используются безразмерные ве​личины — обобщенные переменные (критерии подобия), состав​ленные из параметров различной физической природы, влияю​щие на интенсивность процесса промерзания-оттаивания. В основе использования обобщенных переменных лежит понимание того, что выражение основных закономерностей и механизма процесса через такие исходные первичные величины, как климатические параметры (температура воздуха, время периода с его отрица​тельными или положительными температурами, мощность снеж​ного покрова и др.); параметры, характеризующие массив пород и его свойства (влажность, гранулометрический и химико-мине​ральный состав, водно-физические, тепло- и массообменные свой​ства и др.), — не самый оптимальный способ количественного описания процессов, а только определенная дифференциация представлений о них, обусловленная в значительной степени тех​ническими возможностями получения информации в полевых и лабораторных условиях. Иначе говоря, множественность связей и закономерностей природного процесса, к поиску которых сводят
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задачу, не является его характеристикой, обусловленной физи​ческой картиной, а отражает только характер применяемых средств изучения и описания. Во многих случаях влияние отдельных фак​торов проявляется не порознь, а в совокупности. Эти совокупно-сти параметров характеризуют суммарный комплексный эффект воздействия на процесс ряда факторов и представляют устойчи​вые для данного процесса безразмерные комбинации, характери​зующие всегда относительный эффект взаимодействия рада фак​торов или относительную интенсивность их влияния. Переход от обычно используемых величин к комплексным переменным име​ет важные преимущества, поскольку приводит к тому, что:
· уменьшается число переменных, более отчетливо выступают
внутренние связи между параметрами, значительно упрощается
исходная модель и ее анализ;
· обезразмеривание основных уравнений задачи с помощью
характерных для нее масштабов подобия дает возможность коли​
чественного сопоставления членов уравнений с целью упроще​
ния задачи;
· фиксированному значению обобщенной переменной соответ​
ствует бесчисленное множество различных комбинаций составляю​
щих его параметров и, следовательно, исследуется не единичный
частный случай, а спектр возможных случаев, объединенных не​
кой общей закономерностью — открывается возможность более
обоснованного подхода к моделированию натурного процесса в
условиях лабораторного или полунатурного эксперимента, обра​
ботка данных исследования на моделях (образцах) в критериях
подобия позволяет обобщить экспериментальные результаты на
природный процесс (обходя в некоторых случаях проблему масш​
табного эффекта).
Структура, физическая интерпретация предложенных и моди​фицированных для описания процесса промерзания обобщенных пере​менных. Как показано в разд. 3.6, рад известных в геокриологии соотношений обобщается методом малого параметра, структура которого может быть достаточно проста, а физический смысл
[image: image414.jpg]BIOJHE siceH, Kak B (3.46): £= C, (1, - 1,)/Qy v B Gonee obuiert
topme (3.100): E=c,Q/Q,T nnst ciryyasi, KOraa Temreparypa Ha 1o-
BEPXHOCTH — IIPOM3BONIbHAS (DYHKIMS BPEMEHH; WIM 3aIIMCAH OT-
JIeJIbHO JUISL TANOW M Mep3Noi 30H, Kak B (3.64): €, = C(t,— 1,)/0y 1
&, = Ci(ty ~ 1,)/Qy; WM C UCTIONE30BAHMEM BENMUMHBL AMILTUTY/BI HA
TOBEPXHOCTH 1 CPETHETOIOBOI TEMITEPATYPBI Ha ITOIOIIBE CJIOS Ce30H-
HOTO TIPOMEP3aHUsl [UIsl CIIY4asi TIEPHOJMHIECKH YCTAHOBUBILIErOCs pe-
XKUMa, COTIACHO ypaBHermIo (3.75), korna: &) = 2CAy/ Oy &3 = 2Cigl/ Oy,
Ho Bo Beex ClTyasix OH XapakTepu3yeT COOTHONIEHHE KOJIMYECTBA Ter-
J1a, MAYMIEro Ha NEePEcTPOiKy TeMIepaTypHoro rois B 3oHax O,

184




[image: image415.jpg]K Teruty, uiayuemy Ha dasossie nepexois O, (Teruioo60poToB B ro-




давом оалансе тепла). По физическому смыслу он является ти​пичным безразмерным критерием, характеризующим относитель​ную интенсивность двух одновременно протекающих в массиве пород процессов: перестройки температурных полей и замерза​ния (таяния) поровой влаги.
Этот критерий предлагается назвать в честь известного учено​го-геокриолога профессора В.А. Кудрявцева. В общем виде критерий Кудрявцева Ку можно записать
[image: image416.jpg](3.107)
Ky=0./0y-




В модификации (3.75) он содержит опосредствованно в своей структуре все четыре основных классификационных признака типов сезонного промерзания-оттаивания пород В.А. Кудрявцева.
Использование критерия Фурье для описания процесса промерза​ния. Критерий Фурье, или критерий гомохронности, выражает определенное соотношение между темпом изменения условий в окружающей среде и темпом перестройки температурного поля внутри тела. В частности, перепишем соотношение (3.100) с ис​пользованием критериев в виде:
[image: image417.jpg](Fo)™ = 8(Aey Cor/ M G Ky,
rie Ky — xpurepuit Kynpsisuesa, pasusit Ky=c,Q/Qy7T. 3necs

n
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Fo i kputepuit Oypse, pasubii Fo = a,,1/L.%




В данном выражении критерий Фурье выражает определенное соотношение между темпом изменения условий в мерзлой (та​лой) зоне за период промерзания (оттаивания) и темпом пере​стройки температурного поля в снежном покрове. Проанализиру-
[image: image418.jpg]em dhusnyeckuii cMbic npuMeHnMoctr kpurepusi ®ypre Fo. Masect-
HOE aHAIUTHYECKOE BBIDAXEHME JUISI ONMCAHMS HECTAIMOHAPHOIO
TemmneparypHoro mons (Tuxonos, Camapekuit, 1966) conepXuT MHO-
xurens exp(—/ 2/ar). DToT MHOXUTED ABIAETCS BHIPAXEHHEM 3aKOHA,
O KOTOPOMY NPOMCXOJUT YOBIBAHUE HEOXHOPOJHOCTEH TeMIIepaTyp-
HOTO T0Jisi BO BpemeHu (yObiBaHMe aMIUIMTYIBI), TAe T ¥ { — Xapak-
‘TepHbIe POMEXYTOK BpEMEHH ¥ THHEHHbIH pasmep 3anauu. B sanaye o
TEePHOAMYECKH YCTAHOBUBILIEMCS TeMIiepaTypHoM mose (3.39) aror
MHOXHUTEb IPUHKUMAeET B exp(—22n/aT), 31ech 3a XapaKTepHbIi Ipo-




межуток времени выбирается период колебаний Т. При неизмен​ных условиях теплообмена на поверхности скорость релаксации
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[image: image419.jpg]TEMIIEPATYPHOTO I10Jisi B MACCHBE 3aBUCHT OT I€OMETPUYECKMX U TEIl-
JIOMPOBOASIIAX CBOHCTB Mopoxt. Ecim t — 3ananHblil mpoMexyTok Bpe-
MeHH (ieprox konebanuit 7), TO TOra MHOXHUTENH (at)? HMEeT CMBICTT
XapakTepHO! JUIMHBI L, a MHTEPECYIOLMiA HAC MHOXHTE)b Mepenu-
wercst B Bune exp(-y?l/L), rae y — Ge3spasmepHas mocrosiHHas. OT-
CIO/Ia SICHO, YTO XapaKTepUCTUYeCKasi MPOTSKEHHOCTh MMEET CMBICT
HHTEpBaNa DIyGMH, Ha KOTOPOM TEMIIEPATYpHbIE HEOLHOPOAHOCTU
(amruuTysa) ymenbmatoresi B exp(y?) pas. B.A. Kynpsisues ucrob-
30BaJ Mofo6HOE BEIpaXeHHe (IepBbiii 3akoH Dypbe) Wist OLEHKH
TEIUIOBOTO BIMSHHUS CHEXHOro nokposa. Torna mist kpurepust Oypoe
B (3.100), Bemuuna (a,,t) SABISETCS XapaKTePHOU MPOTSHKEHHOCTHIO




срабатывания температурной неоднородности или амплитуды на дневной поверхности пород. Авторы предлагают использовать кри​терий Фурье для описания процесса промерзания, придав вели-
[image: image420.jpg]YMHe JIMHEHHOro pasMepa 3aa4y / CMBIC/T MOLIHOCTH 30HBI IIPOMep-
3aHus (orrausanns), T.e. [=E. Torna L = (a,1)'/> — Benuuuna xapak-
TEPHO¥ NPOTSKEHHOCTH, T.€. BENMYMHA MOIIHOCTH, HA KOTOPYIO
PACIIPOCTPAHSIETCS TEMIIEPATYPHOE BO3MYLIEHNE Ha IoBepXHOcTH. Ta-
xum obpasom, kputepuit @ypbe MMeeT BUL

Fo = a,1/E%(1). (3.108)

Kpurepuit Fo B aTOM ciiyyae umeer (pU3NYECKUIl CMBICH KpUTE-




рия, характеризующего относительную протяженность зоны, в которой происходят и перестройка полей, и фазовые переходы к линейному размеру зоны, на которую распространилось бы тем​пературное возмущение на поверхности, если бы фазовые пере​ходы отсутствовали. Для задачи с периодически установившимся температурным режимом на поверхности Fo характеризует отно-
[image: image421.jpg]LICHWE BEJIMYWHBI ITTYOHHBI CE30HHOTO MPOMEP3aHHsA & K MOIIHOCTH
CJIOS HYJIEBBIX FOJIOBBIX AMIUTUTYH A, OLIEHEHHYIO TIO TPETHEMY 3aKOHY
@ypbe, T.€. er0 MOXHO TPAKTOBATH KAK OTHOCHTENLHYIO (HODMHPO-
BaHHYI0) DIyOMHY mpoMep3anms. OIHAKO NpeiaraeMasi TPaKTOBKa
orpaHuyeHa TpeGOBaHMeM, YTOGHI OTHOLIEHHMEe MapameTpoB &(t)/
1= const. D10 yCIIOBYE peau3yeTcsi B PAMKAX HCIIOIb30BaHUS aBTOMO-




дельного, или квазистационарного, приолижения. сведение но​вой обобщенной переменной, являющейся комбинацией про​странственной и временной координат, приводит к подобному трансформированию исходного уравнения теплопроводности пу-
[image: image422.jpg]TEM U3MEHEHMS maciuTada JIMHEMHOro pasMepa B y pa3s ¥ Maciuraoa
BpemeHu B 2 pa3. DTOT METOJ MOLOBHOro MPeoGpa30BaHUs SBISETCS




одним из частных случаев оолее оощего метода автомодельных решений или метода теории группы. Температурные поля в этом случае ищутся в виде функции, описывающей эволюцию во вре-
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мени (рассасывание температурной неоднородности) точечных источников тепла, в частности в виде функции ошибок Гаусса. Критерий Био. Используем общепринятую трактовку критерия
[image: image423.jpg]buo (Bi) KaK BeTMYHHbI, XapaKTEPU3YIOLIEH OTHOCHTENBHYIO HHTCH-
CHBHOCTH I1€PEHOCA TeIUIa B MOPOJe U B IPU3EMHOM CJIOe BO3OYXa

Bi=a)/A,, (3.109)

e a — koadduirentT TypbyneHTHoro Teroobmena. B ciyuae, koria
Ha IMOBEPXHOCTH UMEETCSl CHEXHBIN (pacTUTENbHbIN) IMOKPOB, TO Bi




рассчитывается как термическое сопротивление:
[image: image424.jpg]Bi= (Ao lew)/ Wi/ ). (3.110)




Таким образом, физический смысл критерия при использова​нии его для моделирования задач промерзания пород состоит в оценке соотношения термического сопротивления переносу теп​ла в мерзлой зоне к термическому сопротивлению снежного по​крова и (или) сопротивлению переносу в приземном слое воздуха.
Вид критериальных соотношений для оценки динамики сезонного промерзания-оттаивания пород. Рассмотрим ряд характерных слу​чаев описания динамики процесса промерзания, разобранных в разд. 3.6, и вид соответствующих критериальных соотношений.
1. В наиболее простом случае, если рассматривается сезонное промерзание массива пород при отсутствии снежного покрова, теплообмена с подстилающими породами и другими посылками, мощность зоны промерзания можно оценить из соотношения, которое является полным аналогом формулы Стефана (3.44)
[image: image425.jpg](Fo)™! = 2Ky npu ycnosuu 0 <Ky <0,15, (3.111)

e kputepuii Dypre nmeer Bt Fo = a,1/E%(t), 31ech 3a xapaktep-
HBIA MHTePBAJI BPEMEHM T IPHHUMACTCS TIEPHOJ TOJIa C OTPUIIATE b~
HBIMH TEMIIepaTypaMu T = T3, Kputepuit Kynpsisuesa uist storo ciy-
uas Ky=e=c,(t~1,)/Qy 3M€Chb f; — CPEIHSS 32 3UMHHIL EPUOL
rojia OTPULATENbHAS TEMIIEPATypa, ONpE/eJiseMasi IO COOTHOIIEHKIO
(3.51) yepe3 oxnaxaoumii umMmyse Q = [|t, — @(t)|dr, AenenHbi Ha
BpeMsi 3UMHETO IIEPUOJA.

2. Ipu yueme HecmayuoHapHocmi. meMnepamypHyix noaeti B MEp3Ioi
(Tanoit) 30HE C TOYHOCTBIO ONMMCAHMSA O JABYX WIEHOB ACHMIITOTH-
geckoro psna (3.50)

(Fo)™' = 2Ky(1 - 1/12 Fo) npu ycnosuu 0<Ky<1,8. (3.112)
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3. При учете нестационарности температуры замерзания, т.е. переохлаждения на фронте промерзания,
[image: image426.jpg](Fo)' =2Ky/\/x (1+n), (3.113)

e n — 6e3pasMepHbI napaMerp (KpWTepuii), XapaKTepH3YIOLIWA




кинетику фазового перехода воды в лед и обусловливающий эф​фект переохлаждения, определяется по (3.58 ). Соотношение не применимо для малых чисел Фурье (малых времен).
4. При учете теплообмена с приземным слоем воздуха (формула Павлова) критерий Bi по соотношению (3.109)
[image: image427.jpg](Fo)™' =2[K:
y — 1/BiFo].
(3.114)




5. Формула (3.114) обобщается на случай наличия снежного
покрова, величина которого оценивается как средняя за зимний
период, тогда критерий Bi оценивается по (3.110).
6. Учет теплообмена с подстилающими породами, случай посто-
[image: image428.jpg]STHCTBA TEIIOBOTO MOTOKa cHU3y ¢, (hopmyna Kpsurosa (3.68)):
(Foy)™ =2[Ky, - Kya(a,/a))E/H)], (3.115)

rae kputepun Ky, u Ky, COOTBETCTBYIOT BEIMYMHAM MAJOro fapa-
METpa € U € JUISI MEP3TION U TANOK 30H COOTBETCTBEHHO; (&/H) —
TapaMeTpUYeCKHi KpUTEPHii (COCTABIICHHBIA M3 BETUYUH OTHOM (u-
3MYECKOM ITPUPO/IBI) OTHOCHTENILHOM TPOTSHKEHHOCTH MEP3NOi 1 Ta-
ol 30H. Ecy BeIMYMHA ¢, U3BECTHA, TO OHA paBHa A (fy - t,)/H= g,.




7. Учет нестационарного теплообмена с подстилающими порода​ми (формула Лейбензона (3.67)):
[image: image429.jpg](Fo,)™ = 2{Ky, - (a, - a,)[Ky,/(xFo)*"2]}. (3.116)




8. То же, но учитывается доля энергии, идущая на перестройку температурного поля в талой зоне (формула Павлова (3.69)):
[image: image430.jpg](Foy)™ = 2{Ky, - (4, - a))[Kyy/(xFo) ']}, (3.117)

e Ky, = cutu/(Qp +12¢:47772) , a Ky = erto [(Qp +1.2¢,5n772).




9. Формула Кудрявцева при отсутствии температурной сдвиж​ки (3.74):
[image: image431.jpg](Fo)™! =2(Ky, - Ky)[1/n - 2/(nFo)™/?] mpu 0 <Ky <9
u0<Ky<3, (3.118)

e Ky, =2CAy/Qy; Ky, =2Clty|/ Q-
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10. Приведенный подход обобщается на рад других случаев, например на формулы для оценки нормативной глубины сезонного
[image: image432.jpg]npomepsanus Uyg , 1o CHull 2.02.04-85:
(Fo)™ = 2Ky, (3.119)
e kpurepuit Ky = C(t, ~ 1,)/[Qy + 0,5C, (4, - 1,)]; Fo =a,x,/D?; (v);

3/IECh #, — CPEHsis MO MHOTONETHUM JAHHBIM TEMIIEPAaTypa BO3IyXa
32 [IEpPUOJ] OTPULIATEILHBIX TeMITEPaTyp Ty




11. Формула для оценки нормативной глубины сезонного оттай-
[image: image433.jpg]6anus Dy, , o CHull 2.02.04-88:

(Fo)'= Z{K}'r (a../nn)1/2[Kyu/(nFoT)"/2J}A, (3.120)

e kputepun Ky, = C(ty~1,//(0, + B) 1 Kyy= Culty—1)/(0y+ B)
YUHUTHIBAIOT IOJTIO TeTUIa, MAYLIEro Ha epecTPOMKY MOJis B MEpIIOi 1
TAJION 30HaX, uepes BenuuuHy B=[C(t, - 1,) + Cy(t, - 1)1(t,/7, = 0,1),
3/€Ch #, — CPEJIHSIS 110 MHOTOJIETHUM JaHHBIM TEMIIEPAaTypa BO3LyXa
3a MEPUOJl C MOJIOXMTEIBHBIME TEMIIEPATYPAMHU T,, T, = 3600 yacos;
kputepuit ®ypwe pasen Fo,=a,t,/Dy, ,2(1); A=(0,25-1,/1)K,,
1=3600 yacos, K — koadduuument no tabmauam CHull 2.02.04-88.




Аналогично можно представить и рад других соотношений, например, при учете накапливающейся по параболическому за​кону мощности снежного покрова. По структуре критериальные соотношения будут простыми (2—3 критерия), но громоздкими из-за большого количества эмпирических коэффициентов. Таким образом, использование незначительного числа обобщенных пе​ременных для описания динамики зоны сезонного промерзания (оттаивания) позволяет добиться большой степени обобщения и в результате этого более глубокого понимания механизма и зако​номерностей процесса. Используются три основных критерия, характеризующих:
*
энергетический баланс в массиве пород через критерий Куд​
рявцева, который оценивает относительную долю теплооборотов
(тепловых потоков), идущих на фазовые переходы и перестройку
температурных полей в талой и мерзлой зонах массива пород;
•
пространственную геометрию через модифицированный кри​
терий Фурье, оценивающий относительную протяженность зоны,
в которой происходят и перестройка полей, и фазовые переходы,
к линейному размеру зоны, на которую распространилось бы тем​
пературное возмущение на поверхности, если бы фазовые пере​
ходы отсутствовали (величина, несколько превышающая фикси​
руемую глубину нулевых годовых амплитуд);
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• энергетический баланс на поверхности пород через критерий Био, учитывающий влияние покровов, интенсивность теплооб​мена с приземным слоем воздуха и т.д.
Универсализация результатов, обработанных в критериях по​добия, позволит более обоснованно подходить к реализации мо​делирования процесса в лабораторных условиях и переносу полу​ченных результатов на натуру.
3.8. Приближенные формулы для оценки глубины промерзания (оттаивания) горных пород
В разд. 3.5—3.7 рассмотрены методы аналитического моделиро​вания процессов промерзания (оттаивания). В настоящее время в связи с широким развитием компьютерных методов численного моделирования тепловых задач, позволяющих учесть всю сово​купность природных условий, определяющих процессы промер​зания (оттаивания) пород, аналитические методы все чаще при​меняются лишь для предварительной экспресс-оценки глубин се​зонного или многолетнего промерзания (оттаивания) пород. При этом применяются достаточно простые приближенные зависимо​сти. Расчетные формулы для приближенной оценки характерис​тик процесса промерзания (оттаивания) пород должны обладать высокой степенью универсальности (включать в себя максималь​но возможное количество параметров природной среды) и бази​роваться на ясных физических принципах. Так, теплообмен се-зоннопромерзающих (протаивающих) пород с подстилающими талыми (мерзлыми) породами может быть учтен простым и об​щим способом. При этом дополнительный приток (отток) тепла
[image: image434.jpg]YIUTBIBAETCS ITYTEM HCIIOJb30BAHUA pacqemoﬂ BEJIMYUHBI QJB.BOBMX
niepexofioB OyP, MPEBHILIAIONIEH UCTUHHYIO BeTMYUHY Qy B MOPOAAX.




Принимая распределение температуры в нижней зоне таким же, как в задаче Лейбензона (3.67), т.е. описываемым функцией
[image: image435.jpg]2-§
(2, 1) = teerf] 2 \/EJ’ TIOJyYMM B CJIy4ae CE30HHOIO MpOMEp3aHus




величину дополнительного притока тепла к фронту промерзания из подстилающих талых пород:
[image: image436.jpg]o (2,7) _ _fhe
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THe #; — CPENHErofoBast TeMIIepaTypa MopoJ Ha ONOIIBE CIIOSI CE30H-




ного промерзания, равная таковой на глубине нулевых годовых
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[image: image437.jpg]Kose6aHu TeMIIepaTyp; a, — TeMIIEPaTypOIIPOBOIHOCTS TAIBIX ITOPOJL.
HWnTerpupoBaHue BeIHYMHBI ¢,(1) 110 BPEMEHM 1aeT CYMMAPHBINA TIpH-




ток тепла из талой зоны за период промерзания
[image: image438.jpg](3.121)

e T, — JUIMTENbHOCTh 3UMHEro nepuona; C,, A, — 06beMHast TeILIo-




емкость и теплопроводность талых пород. В случае сезонного про-таивания суммарная величина оттока тепла от фронта протаива-ния в подстилающие мерзлые породы будет
[image: image439.jpg]0, =2l 9";& 3 (3.122)

A€ T, — JUTMTENBHOCTD JieTHero nepuona; C,, A, — COOTBETCTBEHHO
00BbEMHAs! TEIUIOEMKOCTD M TEIUIONPOBOAHOCTb MEP3JIBIX MTOPOJ.
Orcrofa 3HaYeHNe pacIeTHON BEJIMIMHBI (PasoBbix Nepexonos OyP,




учитывающей теплообмен слоя сезонного промерзания с подсти​лающей толщей пород, найдется из соотношения
[image: image440.jpg]QP = iy + 2Mehhss My = (3.123)

e &, — KOHe4Hasi [IyGUHA Ce30HHOro npomep3anusi. ClieoBaTess-




но, расчетная величина фазовых переходов равна
[image: image441.jpg]= (3.124)
e,
0" =0p + 3




Заметим, что обе части уравнения (3.123) представляют собой полное количество тепла, проходящее через поверхность грунта за период промерзания, т.е. равны годовому теплообороту в поро​дах В:
[image: image442.jpg]B= 0P, (3.125)

e Oy onpenesisiercs 13 (3.124). C pyroii CTOPOHBI, MPA HAAYMK HA
MOBEPXHOCTH TOPOJL TEIUIOM3OJMPYIOLUETO CIOSL WM PSia C/IoeB (Ha-
MPUMEp, CHEXHOTO M PACTUTEJBHOTO ITOKPOBOB) C CYMMADHBIM Tep-
MHMYECKHM COTIPOTHBICHHEM R, TEILTONOTOK YEpe3 3TOT MOKPOBHBIA




слои в люоои момент времени в течение зимнего периода оудет
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грунта и поверхности покрова. Отсюда легко получить величину суммарного количества тепла, проходящего через слой изоляции за период охлаждения, которое, очевидно, равно теплообороту в нижележащих промерзающих породах:
[image: image444.jpg]3] Qn _ Quokp
B= | guop(t)dr =—=—2—,
Jire P

e Q" u Q,"° — COOTBETCTBEHHO 3UMHME CYMMBI IPalycO-4acoB Ha
x sy




поверхности пород и покрова. Таким образом, независимо от ха​рактера изменений температуры во времени сумма градусо-часов на поверхности грунта связана с суммой градусо-часов на повер​хности теплоизолирующего покрова соотношением
[image: image445.jpg]Qi-QFo% BR . (3.126)

e BeIM4MHbI Q, 6epyTest ¢ OTpHLATebHBIM 3HaKOM. B cityuae ce30H-




ного оттаивания пород аналогичная зависимость выглядит следу​ющим образом:
[image: image446.jpg]QIF=QI BRI, (3.127)

rae Q,", ©,"°*" — COOTBETCTBEHHO JIETHHE CYMMBI IPajlyco-4acoB Ha
TIOBEPXHOCTH IPYHTA ¥ HAllOYBEHHOTO NOKPOBA; RA, . — TepMHuec-
KO€ COTPOTURICHHE HAMOYBEHHOTO ITOKPOBA B JICTHUH MEPHOI.
Tloncranoska B dopmyny Crepana (3.44), (3.51) smagermit Qy°
3 (3.123) Bmecto @y 1 Q" u3 (3.126) BMecTO Q MPUBOMHUT K CIELY-




ющему выражению для глубины сезонного промерзания пород с учетом отличной от нуля температуры подстилающих пород:
[image: image447.jpg](3.128)

rae Q" — ofluasi cymMMa rpajycoyacos 3a 3UMHHI MEPUCI Ha MO-
BEPXHOCTH TTOKPOBA; Ry, — 0OIl@s BEIMYMHA TEPMUYECKOTO CONPO-
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[image: image448.jpg]THUBJICHUSI TEIUIOM30JIMPYIOIMX MOKPOBOB (CyMMa TEPMUYECKHUX CO-
NPOTUB/ICHMIA CHEXHOIO R, ¥ HAMOYBEHHOTO PACTUTENBHOTO Riyy,
TOKPOBOB); |, — cM. (3.123). C dpusndecKkoil TOUKM 3pEHUSI BBEICHHE




расчетного значения величины фазовых переходов воды в поро​дах означает, что интенсивность притока тепла из подстилающих пород в процессе промерзания пропорциональна скорости дви​жения фронта промерзания, т.е. максимальна в начале процесса и уменьшается со временем одновременно с уменьшением скорос​ти погружения фронта промерзания. Это хорошо согласуется с реальной картиной теплообмена. При отсутствии слоя тешюизо-
[image: image449.jpg]JISAIMY HA TIOBEPXHOCTH Mopox Ry, = 0'3asucumocts (3.128) nepexo-
vt B Gopmyiy Jleibernzona (3.67), monydeHHyIo B pesyjbTare pelie-
Hust IudepenLmabroro ypasHerus. B ciyuae, koraa #, = 0, momyqa-
ercsi popmyuia (3.76), onmuckIBalONIas MpOMep3aHue MOPOJ MOJ CI0eM
H30JALMA 6E3 TETUIONOTOKA CHM3Y, a NP OXHOBPEMCHHOM DaBEH-
CTBE HYJIIO BEJMUUHBL R, ¥ f; — dopmyna Credana (3.44). Lt ce-




зонного оттаивания пород глуоина проникновения фронта фазо​вых переходов будет
[image: image450.jpg]o W Vo r _ lee|ma
o |22 ) ~5am b S2= e Rl In-vli;,

s CilaTs (3.129)

T

e Q" — JieTHsIs CyMMa IrpajlycoyacoB Ha MOBEPXHOCTH MOKPOBA;
R, — TEPMHYECKOE COTIPOTUBICHUE HANOYBEHHOTO TNIOKPOBA. st




вывода формул (3.128), (3.129) не обязательна постоянная тем​пература на поверхности покрова — она должна лишь меняться достаточно медленно для сохранения квазистационарности тем​пературного поля в слое промерзания (оттаивания).
Для слабовлажных пород (практически при величине объем​ной влажности менее 10-15%) следует учитывать влияние емко​стных запасов тепла в породах слоя промерзания (протаивания). При этом в случае сезонного промерзания поверхность пород счи​тается охлажденной до некоторого среднеинтегрального за холод-
[image: image451.jpg]— n"
HBI TepHOX 3HAYCHWS f; = —-, a oflluee TeMIOCONEpXaHUe Clost
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промерзания с учетом линейного распределения в нем темпера-
[image: image452.jpg]f
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том того, что согласно (3.125) и (3.126) примет следующий вид:
[image: image454.jpg]0y = g+ 2 (1

= OBy R ) + 2151,




откуда расчетная величина фазовых переходов равна
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случае сезонного оттаивания расчетное значение теплоты фазо​вых переходов равно
[image: image456.jpg](Q¢ @ d,,n';"“*’)gm + 2, ['Ei
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xenus (3.126) emecro Q(1) B opmyny Credana naer 3aBUCHMOCTH




для определения глубины сезонного промерзания с учетом выде​ления емкостного тепла пород в промерзающем слое:
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остальные обозначения см. (3.128). Аналогичное выражение для глубины сезонного оттаивания многолетнемерзлых пород будет
остальные обозначения см. (3.129). Если выделение (поглощение) емкостных запасов тепла в промерзающих (протаивающих) по​родах не учитывается, то т=0 и формулы (3.132), (3.133) пере​ходят в зависимости (3.128), (3.129).
При высоких значениях термического сопротивления слоев теп​лоизоляции на поверхности и больших (абсолютных) величинах
[image: image459.jpg]CPE/IHEr0/I0BON TEMIIEPATYPHI NOPON 7 ypaBHeHus (3.132), (3.133)
MOTYT /1aBaTh 3HAUEHUsI MOIIHOCTH CJIOSi CE30HHOTO ITPOMep3aHHMst (0T~
TauBaHus) & < 0. DTO ecTecTBEHHOE SIBIEHUE, KOTOPOE B OMpe/eseH-




нои обстановке реализуется в природных условиях. Так, известны случаи полного отсутствия зимнего промерзания болотных мас​сивов под мощным моховым и снежным покровами в Южной Якутии, Западной Сибири, средней полосе европейской части России. При определенном сочетании термических сопротивле​ний растительного и снежного покровов, возможно, происходит и частичное таяние последнего снизу.
Методом последовательной смены стационарных состояний можно получить приближенные решения не только при чисто кондуктивном механизме передачи тепла в породу, но и при кон​вективном теплообмене и даже процессах массопереноса (мигра​ции влаги из талой в мерзлую зону).
Ниже приводится решение задачи нахождения глубины прота-ивания пород в условиях, когда в летний период одновременно, происходят инфильтрация дождевых осадков и конденсация во​дяных паров в порах пород слоя оттаивания (Булдович, 1996). В расчетной схеме интенсивность инфильтрации и конденсации принимаются постоянными за период оттаивания. Так же посто​янной и равной среднеинтегральному значению за период отта​ивания считается температура на поверхности напочвенного по​крова. Кроме того, принимается, что водоносный горизонт в слое оттаивания отсутствует, а основная конденсация водяных паров в пустотах пород происходит в наиболее холодной части разреза у фронта оттаивания, что согласуется с фактическими данными (Булдович и др., 1978). Вначале рассматривается условие с темпе​ратурой подстилающих пород, близкой к 0°С, т.е. без учета оттока тепла в мерзлую зону.
Поскольку температурное поле в талой зоне в любой момент времени считается стационарным, то для общего теплопотока q1 (с учетом переноса тепла нисходящим инфильтрационным пото​ком) в любой точке слоя справедливо выражение
[image: image460.jpg]dt
Gi= GVt~ (.134)

a4z’




195
[image: image461.jpg]rae Cn — 00beMHas! TEIIOEMKOCTh BOJBI; V@ — WHTEHCHMBHOCTb WH-
dunpTparmontoro noroka, pastas W, /v, tie W, — Hopma nHOUIL-
TPALMK 32 JIETHAM TIEPHON, T, — NMPOAOIKUTEILHOCTD JIETHErO MEpH-
oaa; A — TEIUVIONPOBOAHOCTE CPEALI.




Интегрирование этого выражения дает соответственно для на​почвенного покрова и слоя протаявшего грунта выражения
[image: image462.jpg]GVotn— 01 = (Co¥gtuonp ~ 40)EXP(ProrpMrop)s Prioxp = CaVip/Aonps
=41 = (CVyta = q)exp(pif), pr= CyVy/Ars (3.135)

THE fyoxps Ty — TEMIIEPATYPHI HA TIOBEPXHOCTH TIOKPOBA | TIOPOML; Proips
Py — MApaMeTpsl MepeTeKaHusi Ut TIOKPOBA M TPYHTA; Anguys Ay —




коэффициенты теплопроводности покрова и талых пород. Посколь​ку теплопроводность напочвенного покрова может зависеть от степени его увлажнения, целесообразно принимать ее среднее
[image: image463.jpg]3HAYCHUE Anoxp = [l,;"mr, + Miosp (o = r,,)}/n. 11 TG 1 Miowps Avokp:
TeIUIONPOBOAHOCTh YBIAXHEHHOIO | CYXOF0 NMOKPOBA; Ty, T, — CYM-
MapHas JUIMTETbHOCTD JOX/IeH U 0blee BpeMs: POTAMBAHUSL.




Далее после исключения в уравнениях (3.135) неизвестной тем​пературы tn выражение для величины общего теплопотока в талой зоне примет вид
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Вблизи фронта протаивания действует дополнительный источ​ник тепла, связанный с выделением тепла конденсации водяных
[image: image465.jpg]db i
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ность слоя сконденсировавшейся воды, определяемая на специ​альных установках и составляющая первые десятки миллиметров за летний период (Булдович и др., 1978; Климочкин? 1975; и др.). Тогда уравнение баланса тепла на фронте протаивания будет
[image: image466.jpg](3.136)
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Отсюда после интегрирования получается выражение для оп​ределения глубины оттаивания пород в условиях смешанного кон -дуктивно-конвективного теплообмена (Булдович, 1996):
[image: image467.jpg](3.137)
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в условиях невысокой влажности пород, в которых возможно ин​тенсивное проявление конвективных тепловых процессов, для увеличения точности расчетов необходимо учитывать затраты тепла на нагревание пород протаивающего слоя. И то и другое может
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Исходные дифференциальные уравнения (3.134) и (3.136) при соответствующем назначении пределов интегрирования допуска​ют послойный расчет протаивания с различными значениями температуры поверхности и интенсивности конвективного теп-лопереноса на протяжении определенных интервалов временр! протаивания, т.е. позволяют анализировать его динамику при про​извольном изменении всех параметров теплообмена. Кроме того, получены в конечном виде решения для конденсации водяных паров в объеме всего протаивающего слоя или слоя постоянной мощности, примыкающего к фронту протаивания, решения при наличии водоносного горизонта постоянной или пропорциональ​ной глубине оттаивания мощности и др. Вклад процессов конвек​тивного привноса тепла за счет инфильтрации осадков и конден​сации водяных паров в теплообмен пород с атмосферой может быть весьма значителен в условиях криолитозоны на обширных водораздельных пространствах, сложенных грубодисперсными элювиальными отложениями, и на песчаных террасовых уровнях крупных рек.
Аналогом уравнения (3.137), но в условиях чисто кондуктив-
ной теплопередачи, является уравнение (3.133). Сравнительные
расчеты по этим формулам показывают, как и следовало ожи-
13*-изо
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дать, заметное увеличение глубины оттаивания при действии до​полнительных источников тепла — конвективного теплопереноса.
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привнесу дополнительного тепла, оно всегда меньше мощности слоя пород, который мог бы оттаять при поглощении всего до-
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является механизм саморегуляции теплообмена при сложном про​цессе промерзания (протаивания) пород. В самом деле, дополни​тельное конвективное тепловыделение увеличивает глубину протаивания, но при этом происходит уменьшение градиентов температуры в слое между поверхностью и фронтом протаива​ния, что ведет к сокращению кондуктивного теплопотока в грунт через поверхность при тех же температурных условиях на ней. То есть конвективные теплообороты не суммируются с исходными кондуктивными теплооборотами, а частично замещают последние» В результате глубина протаивания под влиянием привноса доба​вочного тепла увеличивается, но на величину меньшую, чем сле​довало бы ожидать при сохранении исходного уровня кондуктив​ного теплообмена.
Особым случаем среди приближенных решений задачи о про​мерзании (протаивании) пород являются приближенные форму​лы В.А. Кудрявцева (1967) для определения глубин сезонного промер​зания (оттаивания) и теплооборотов в породах. Входными пара​метрами этих формул являются классификационные признаки процесса промерзания (протаивания), предложенные П.И. Колос​ковым и развитые В.А. Кудрявцевым. Их четыре: амплитуда годо-
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рявцева выведены для периодически установившегося режима температур и являются обобщением законов Фурье (см. разд. 3.1). Они позволили распространить представления о температурных волнах на среды с фазовыми переходами.
Формулы для определения максимальных за годовой период
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В таком виде уравнения справедливы при условии равенства теплофизических свойств пород в талом и мерзлом состояниях. В том случае, когда эти характеристики существенно изменяются при изменении физического состояния пород, вместо парамет-
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женной в разд. 3.3, формула (3.21). При использовании формул В.А. Кудрявцева необходимо приведение реального годового хода температуры на поверхности к «идеальной» синусоиде, которое осуществляется по зависимостям
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этому при ответственных расчетах лучше использовать более точ​ную формулу:
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цесса промерзания (протаивания). Выражение для определения глубины промерзания (протаивания) можно записать в компакт​ном виде:
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Следует отметить некоторые очевидные преимущества форму​лы В.А. Кудрявцева перед другими приближенными решениями. Так, многие предыдущие формулы (Стефана, Лейбензона) вы-
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т.е. она обращается в точное решение задачи Фурье для сред без фазовых переходов. Таким образом, формула В.А. Кудрявцева не только согласована по своим входным параметрам с теми пара​метрами природной среды, которые получают обычно при гео​криологических исследованиях, но и имеет принципиально нео​граниченный интервал применимости по величине Qф.
Все рассмотренные выше приближенные решения задачи про-мерзания (протаивания) влажных пород применимы в основном для исследования процессов в слое годовых теплооборотов, где в условиях контрастных температурных полей значения теплопото-ков существенно превьппают величину внутриземного потока тепла и последний может не учитываться. При математическом модели​ровании процесса многолетнего промерзания (протаивания), т.е. формирования (деградации) многолетнемерзлых толщ, возника​ют определенные сложности. В отличие от исследования процесса сезонного промерзания, когда искомой величиной является глу​бина проникновения фронта фазовых переходов, при изучении многолетнего промерзания конечная (стационарная) мощность мерзлой толщи, как правило, известна, а предметом исследова​ния является динамика процесса, которая существенно зависит от величины поступления тепла из подстилающих талых пород.
Точного решения типа классической задачи Стефана (3.42) о промерзании массива пород с изначально градиентным темпера​турным полем не существует, практически отсутствуют также и приближенные решения удовлетворительной точности. Для гру​бых оценок времени многолетнего промерзания иногда использу​ют приближенные решения типа Стефана (3.44), т.е. без учета
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притока тепла из подстилающих талых пород, или типа формулы Лукьянова—Головко (3.78), полученной с учетом постоянного глубинного теплопритока снизу к фронту промерзания. Из (3.78)
[image: image480.jpg]caexyer (npu §'=0), 4TO BpeMs MPOHUKHOBEHUsI (pPOHTA MpOMeEp3a-
HUSL B MACCUB MTOPOJL NIPH HAJIMYMM TEIUIONOTOKA U3 Hexp Gyaer

(Q‘b +Gu |t,,|/2)H (ln 1 _EJ’ Ed &x) 9 (3.144)
a4 dies H

rae g, — BeIW4YHHA I'JI'YGMHHOI‘O TEILIONOTOKA; fn — MOCTOsIHHAS OT-
pULIATE/IbHAS TEMIIEpATypa Ha MOBEPXHOCTU MaccuBa mopox; &(t) —
rIy6MHa MHOTOJIETHEro IIPOMEP3aHHs TOPOJ HA 3aJaHHBIA MOMEHT
Bpemenu; H — npejenbHas (CTAIMOHAPHAsl ) MOIIHOCTB TOJIIH,
H=AJt.|/g; Ay, C, — COOTBETCTBEHHO TEILIONPOBOAHOCTD U OOBEM-
Hasi TEIUIOEMKOCTh MEP3TBIX mopof; Oy — Teruiota (asoBhIX Mepexo-




дов в породах. Данная расчетная схема на первый взгляд должна соответствовать реальной обстановке, однако на самом деле теп-лопоток к фронту промерзания снизу формируется не только за счет потока тепла из недр, но и за счет выделения большого ко​личества емкостного тепла при охлаждении значительных объе​мов талых пород (площадь заштрихованного контура на рис. 3.23).
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Рис. 3.23. Схема многолетнего промерзания (охлаждения) массива при скачкооб​разном понижении температуры на поверхности при отсутствии фазовых перехо​дов в породах:
1, 2— соответственно начальное и конечное стационарные распределения темпера​тур пород по глубине; 3 — температурное поле в период его перестройки; остальные
обозначения см. в тексте
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В результате время глубокого многолетнего промерзания, опреде​ляемое по зависимости (3.144), оказывается существенно зани​женным. Анализ показывает, что оценка такого рода возможна только для начальной стадии процесса многолетнего поомета-
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Глубокое многолетнее промерзание пород в изначально гради​ентном температурном поле является очень длительным процес​сом и может измеряться геологическими отрезками времени (де​сятки и сотни тысяч лет) даже для слабовлажных пород. Оценить минимально возможное время процесса многолетнего промерза​ния с учетом не только влияния глубинного теплопотока, но и выделения тепла охлаждающимися подстилающими талыми по​родами можно из точного решения задачи теплопроводности при
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процесса), получим время погружения нулевой изотермы в виде
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С учетом реально достижимой точности измерения градиентов температур на больших глубинах (порядка 10%) можно считать, что время окончания процесса многолетнего промерзания (т.е. время достижения нового стационарного состояния) соответствует
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и 500 м минимально возможное время окончания многолетнего промерзания составляет соответственно 80 и 200 тыс. лет. При на​личии фазовых переходов в породах этот процесс будет более дли​тельным. Интересно отметить, что расчеты по формуле (3.144), учитывающей только глубинный теплопоток снизу, при Qф = 0 и тех же значениях предельной мощности Н(10 и 500 м) дают вели​чины времени промерзания соответственно всего 2,3 и 5700 лет. Таким образом, роль тепловыделения при перестройке темпера​турного поля в подстилающей толще пород при многолетнем про​мерзании очень велика, и неучет этого фактора приводит к полу​чению далеких от реальности количественных оценок. Сказанное в полной мере относится и к случаю оттаивания мерзлой толщи (деградации) снизу, когда внутриземной поток тепла расходует​ся не только на фазовые переходы воды на нижней границе мер​злых пород, но и в значительной мере на нагревание талых пород в подстилающем слое большой мощности.
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Из сказанного следует вывод о принципиальной невозможнос​ти современного существования в земной коре мощных (сотни метров) стационарных мерзлых толщ (даже скальных пород, прак​тически лишенных влаги), для формирования которых требуются сотни тысяч лет при неизменных верхних граничных условиях. Скорость климатических изменений, часто радикальных (т.е. со сменой знака температуры поверхности), в недавние геологичес​кие эпохи была существенно выше.
В этой связи значительный интерес представляют расчетные формулы В.А. Кудрявцева (1967), позволяющие оценить глубины многолетнего промерзания при периодических климатических изменениях на поверхности земли. Мощность многолетнемерзлых пород зависит от ряда факторов природной среды и может быть выражена приближенной формулой:
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ционарная (равновесная) мощность многолетнемерзлой толщи при наиболее «холодных» температурных условиях на поверхности внутри периода их изменений:
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ГЛАВА 4
ТЕМПЕРАТУРНЫЙ РЕЖИМ ТОЛЩ МНОГОЛЕТНЕМЕРЗЛЫХ ГОРНЫХ ПОРОД
Формирование и динамика температурного поля в толще мно-голетнемерзлых пород обусловлены большим количеством фак​торов и условий. К первым относятся энергообмен на земной по​верхности, экзо- и эндотермические процессы в земной коре: кинетическая энергия тектонических движений и другие геологи​ческие процессы, обусловливающие тепловой поток из недр Зем​ли. К условиям формирования температурных полей можно отне​сти: широту местности, рельеф поверхности, климат, естествен​ные покровы, тектоническое строение, условия залегания и цитологические особенности горных пород, циркуляцию подзем​ных вод и газов и др. При изучении температурных полей обычно выделяют три основных горизонта: первый — слой годовых коле​баний температуры, второй — толща многолетнемерзлых пород, третий — подстилающие талые породы. Эти три горизонта отли​чаются как по факторам и условиям формирования в них темпе​ратурного поля, так и по его динамике. Как было показано выше, чрезвычайно большой пространственно-временной изменчивос​тью отличается температурный режим пород в слое годовых коле​баний температуры, который формируется под преимуществен​ным влиянием процессов энергообмена на земной поверхности в различных ландшафтно-климатических и геолого-геоморфологи​ческих условиях. Структура и особенности температурного поля в этом слое зависят от годовых теплооборотов, проходящих через земную поверхность в подстилающие горные породы. С глубиной возрастает роль тепловых потоков из недр Земли и условий его распределения в различных геологических и морфологических структурах. Ниже рассматриваются основные особенности фор​мирования температурных полей в двух верхних горизонтах.
4.1 • Теплообороты и их роль

в формировании температурного режима горных пород       
в слое годовых колебаний температуры

Сезонное нагревание и сезонное охлаждение земной поверх​ности, происходящие под влиянием лучистого и теплового обме​на с атмосферой, обусловливают существование положительных и отрицательных градиентов температур в подстилающих почвах и горных породах, в соответствии с которыми вдет нагревание и охлаждение последних. Процесс обращения тепла в почвах и по-
205
родах принято называть теплооборотом (Воейков, 1952; Достова» лов, Кудрявцев, 1967; Иванов, 1962; Колосков, 1930; Крылов, 1952). Так как изменение температуры поверхности в течение года происходит близко к гармоническому закону, то теплообороты, проходящие через поверхность, являются периодически изменя​ющимися. Поэтому принято рассматривать теплообороты, прохо​дящие в полупериод нагревания (положительная часть годового теплооборота В+), и теплообороты, проходящие в полупериод охлаждения поверхности (отрицательная часть годового теплообо​рота В-). Очевидно, что в условиях периодически установившего​ся температурного режима на поверхности В+ = В-. В реальных ус​ловиях нулевой баланс теплооборотов, как правило, отсутствует. В течение одного или нескольких лет может наблюдаться превы​шение отрицательной части годового теплооборота над положи​тельной или наоборот. В дальнейшем будем оперировать двумя понятиями: «годовой теплооборот» — положительный или отри​цательный теплооборот за соответствующий полупериод и «ба​ланс теплооборотов» — разница между приходом (В+) и расхо​дом (В~) тепла в почве и породах за год.
Годовые теплообороты в породах формируются как под влия​нием кондуктивной теплопередачи в процессе энергетического обмена земной поверхности с атмосферой непосредственно над рассматриваемым объемом пород, так и за счет тепломассообме​на (конвективного теплообмена) между породой и движущимися в ней потоками воды, пара, воздуха, теплосодержание которых формируется вне объема породы и изменяется в процессе взаи​модействия с нею. В случае, когда в породах происходит кондук-тивный и конвективный теплообмен, годовой теплооборот мо​жет быть существенно больше или меньше, чем теплооборот, формирующийся только под влиянием кондуктивной теплопере​дачи. Участие процессов тепломассопереноса в формировании теп​лооборотов существенно сказывается не только на среднегодовой температуре пород, но и на температуре земной поверхности, так как в зимнее время теплообороты являются важной составляю​щей энергообмена, препятствующей радиационному выхолажи​ванию поверхности (так же как и противоизлучение атмосферы, хотя и в значительно меньшей степени).
Впервые связь суточного и годового хода теплооборотов в поч​ве и водоемах с изменением температуры воздуха установил А.И. Воейков (1904). В работах геокриологов 30-50-х годов боль​шое внимание уделялось изучению теплооборотов в связи с ре​шением задач тепловой мелиорации. П.И. Колосков (1930, 1932), М.М. Крылов (1952), В.П. Бакакин (1955) разрабатывали приемы
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управления процессами промерзания и оттаивания почв и горных пород на основе анализа теплового баланса поверхности. Так, М.М. Крылов предлагал для понижения температуры почв и умень​шения испарения летом увеличить отрицательную часть тепло-оборота зимой путем зимнего полива. П.Ф. Швецов (1959) считал, что наименьшим теплооборотам соответствуют минимальные среднегодовые температуры пород, что многолетнее промерзание отложений шло за счет сложения годовых отрицательных тепло-оборотов. При этом он указывал на то, что отрицательный тепло-оборот лимитируется положительным. Позднее В.А. Кудрявцев ука​зал на несостоятельность некоторых представлений П.Ф. Швецова, в частности на отсутствие прямой зависимости между величина​ми годового теплооборота и среднегодовой температуры пород. Возможно, что разночтения представлений о роли теплооборотов в формировании геокриологических условий были обусловлены терминологическими неточностями в разном понимании «отри​цательного теплооборота» — либо как расхода тепла за полупери​од охлаждения земной поверхности, либо как годовой отрица​тельный баланс прихода и расхода тепла. Значительное внимание исследованию годовых теплооборотов уделено в работах И.С. Ива​нова (1962) и Г.М. Фельдмана (1977). И.С. Иванов ввел понятие теплового уровня, под которым он понимал приращение внут​ренней энергии пород, отсчитанное от условного значения их энтальпии, соответствующего температуре О °С. Значение средне​го теплового уровня он предлагал рассчитывать из уравнения
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пород.
Г.М. Фельдман (1977) на основе теоретического анализа и на​турных наблюдений исследовал динамику температурного режи​ма пород в слое сезонного оттаивания в зависимости от годовых теплооборотов и установил зависимость временной изменчивос​ти среднегодовой температуры пород от баланса положительной и отрицательной частей теплооборота в различных ландшафтно-климатических условиях.
Наиболее существенный вклад в изучение роли теплооборотов в формировании глубин сезонного промерзания (оттаивания) пород и их среднегодовой температуры внес В А. Кудрявцев (1966), который впервые указал на влияние фазовых переходов влаги в процессе сезонного оттаивания (промерзания) пород на величи​ну годового теплооборота. Именно «нулевая завеса» (фазовая гра​ница, фазовый фронт) в поверхностном слое пород обусловли​вает существование в этом слое больших температурных градиен-
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тов. Доля годовых теплооборотов за счет фазовых переходов воды составляет 50—80% от всего теплооборота. Переход температуры земной поверхности через 0°С, сезонное промерзание и сезонное оттаивание пород обусловливают широтную зональность годовых теплооборотов, т.е. их зависимость от среднегодовой температуры пород. Структура годового теплооборота, обусловленная особен​ностями теплового процесса в слое пород, изменяется к северу и югу от южной границы распространения многолетнемерзлых толщ (Кудрявцев, 1966). На рис. 4.1 видно, что доля теплооборотов за счет фазовых переходов воды убывает на север и юг от южной границы, где среднегодовая температура пород близка к 0°С. Доли теплооборота за счет теплоемкости пород, идущие на нагревание и охлаждение сезонноталого и сезонномерзлого слоев, также убы​вают в тех же направлениях в соответствии с уменьшением мощ​ности того и другого слоя. Изменение доли теплооборота, затра​ченной на нагревание и охлаждение пород ниже подошвы сезон​ноталого или сезонномерзлого слоя, имеет обратную зависимость: она резко увеличивается на север и юг от южной границы, и поэтому суммарная величина годового теплооборота имеет слабо выраженную зональность. Тем не менее эта закономерность четко прослеживается во влажных породах, где затраты тепла на фазовые переходы воды превышают 50% всего теплооборота. В природной обстановке широтная зональность проявляется в более сложном виде, чем это представлено на схеме (см. рис. 4.1). На величину
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Рис. 4.1. Структура годовых теплооборотов в слое влажных пород в зависимости от их среднегодовой температуры в меридиональном разрезе:
1 — часть теплооборота, связанная с теплоемкостью пород в сезонномерзлом (CMC) или сезонноталом (СТС) слоях; 2 — часть теплооборота, связанная с теплоемкостью пород в слое годовых колебаний температуры (ниже СТС или CMC); 3 — часть теплооборота, связанная с фазовыми переходами воды в СТС или CMC и в слое годовых колебаний температуры
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годовых теплооборотов большое влияние оказывают континен-тальность климата, влажность и теплофизические свойства по​род, другие факторы и условия (естественные покровы, тепло-массоперенос в породах), которые на региональном и местном уровнях не являются зональными. Их изменения на отдельных участках могут приводить к тому, что широтная зональность теп​лооборотов будет завуалирована. Она четко прослеживается толь​ко в том случае, когда зависимость теплооборотов от среднегодо​вой температуры поверхности почвы устанавливается при прочих равных условиях (Кудрявцев, 1966).
Аналогично широтной зональности В.А. Кудрявцев рассматри​вал высотную поясность годовых теплооборотов. Так как величи​на годового теплооборота прямо пропорциональна градиенту тем​пературы в верхнем слое горных пород, то очевидно, что она зависит от амплитуды годовых колебаний температуры дневной поверхности, термического сопротивления естественных покро​вов (снега, растительности), а также от теплофизических свойств пород (включая фазовые переходы воды). Чем больше амплитуда годовых колебаний температуры, чем меньше термическое сопро​тивление покровов и больше теплопроводность пород, тем боль​ше годовой теплооборот (Достовалов, Кудрявцев, 1967; Приме​нение математических методов..., 1990; Фельдман,, 1977). Все эти зависимости отражены в формуле В.А. Кудрявцева (Достовалов, Кудрявцев, 1967), которая приведена в гл. 3.
Годовые теплообороты, как любой тепловой процесс, влияют на температурное поле горных пород. Благодаря им температура пород в разрезе в течение года изменяется от некоторых макси​мальных за год значений до минимальных, которые описываются огибающими температурными кривыми (рис. 4.2). С глубиной теп​лообороты убывают в соответствии с фазовыми переходами воды и теплоемкостью пород и на глубине нулевой годовой амплитуды в условиях периодически установившегося режима равны нулю. Из анализа изменчивости теплооборотов следует, что увеличение или уменьшение теплооборотов в породах не означает повыше​ние или понижение среднегодовой температуры поверхности по​род (tn). При одних и тех же значениях tп теплообороты в одних и тех же породах с одинаковой влажностью могут быть различны в соответствии с изменением амплитуды годовых колебаний тем​пературы на поверхности. То же может наблюдаться в условиях одного и того же температурного режима поверхности почвы  (Ап, tп), если подстилающие породы отличаются теплофизическими свойствами и влажностью.
Отсутствие однозначной зависимости между величиной годо​вого теплооборота и значением среднегодовой температуры по​род, однако, не означает, что между ними нет взаимного влия-
14 -изо
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Рис. 4,2. Схема изменения основных характеристик периодически установившего​ся температурного режима многолетнемерзлых пород в слое годовых колебаний температуры в случае, когда коэффициент теплопроводности мерзлых пород су​щественно изменяется при сезонном оттаивании:
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ния, но свидетельствует лишь о сложной связи процессов энерге​тического обмена на поверхности с теплообменом в подстилаю​щих породах. Наиболее полно роль теплооборотов в формирова​нии температурного режима пород показал В А. Кудрявцев (1979). При этом он рассматривал следующие аспекты:
· влияние отрицательного или положительного баланса тепло-
оборотов на динамику многолетнего оттаивания или многолетне​
го промерзания горных пород;
· влияние теплооборотов на температуру дневной поверхности;
· влияние теплооборотов на температурный режим пород на
подошве сезонноталого (сезонномерзлого) слоя.
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жение среднегодовой температуры, аградация и новообразование мерзлых толщ вытекающими последствиями (Кудрявцев, 1980).
Годовые теплообороты, являясь функцией температуры зем​ной поверхности, сами оказывают на нее иногда весьма заметное влияние, особенно в условиях континентального и резко конти​нентального климата в субарктическом и умеренном поясах, где в зимнее время происходит сильное радиационное выхолажива​ние поверхности. Оно «сдерживается» теплопотоком из подстила​ющих пород. Поэтому, чем больше теплооборот, формирующий​ся в летний период, тем меньше радиационное выхолаживание поверхности зимой. В.Ы. Брыксин на основании расчетов пока​зал, что за счет изменчивости теплооборотов на местности с оди​наковыми климатическими условиями среднегодовая температу​ра поверхности может изменяться на несколько градусов (Брык​син, 1989). В этом случае изменчивость теплооборотов была обусловлена теплофизическими свойствами и влажностью пород. Особенно сильно сказывается влияние теплооборотов на темпе​ратуру поверхности почвы под естественными покровами (снег, вода, растительность), являющимися термическими сопротивле​ниями с существенно меньшей по сравнению с породами тепло​проводностью. Ниже будет показано, что с увеличением тепло​оборотов растет теплоизолирующая роль снега в зимнее время, изменяется влияние заболоченности на температуру поверхности.
Годовые теплообороты в сезоннооттаивающих и сезоннопро-мерзающих почвах и горных породах оказывают значительное вли​яние на их температурный режим, приводя к асимметрии огиба​ющих температурных кривых и к изменению среднегодовой тем​пературы на подошве сезонноталого и сезонномерзлого слоев по отношению к среднегодовой температуре на поверхности почвы (см. рис. 4.2). Благодаря фазовым переходам воды при летнем от​таивании пород максимальная температура на подошве сезонно-
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Для определения А^ соответствующей периодически устано​вившемуся температурному режиму, В.А. Кудрявцев предложил следующее уравнение (Методика мерзлотной съемки, 1979):
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Так как при изменении фазового состава воды в породах суще​ственно изменяется их теплопроводность, то очевидно, что и в области сезонного оттаивания, и в области сезонного промерза​ния пород годовые теплообороты проходят через слой с меняю​щейся теплопроводностью. Как видно из рис. 4.3, существуют от-
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другие отрезки; полупериодов поступление и отдача тепла идут при симметрично одинаковых коэффициентах теплопроводности. В этих условиях, как показал В.А. Кудрявцев (1967), равенство прихода и расхода тепла через поверхность (в периодически уста​новившемся режиме) может существовать при неравенстве сред-
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Для расчета температурной сдвижки Б.А. Кудрявцевым была вы​ведена формула на основе определения теплооборотов (Достова-лов, Кудрявцев, 1967), которая затем была упрощена (см. гл. 3).
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В заключение можно сделать следующий вывод: годовые тепло-обороты, как составляющая часть радиационно-тешювого обме​на на земной поверхности, уменьшают амплитуду годовых коле​баний температуры на этой поверхности (за счет уменьшения tmax в летний период), обусловливают сезонные изменения темпера​турного поля пород, его асимметрию, формирование темпера​турной сдвижки во влажных сезоннооттаивающих и сезоннопро-мерзающих породах. Годовые теплообороты, как будет показано ниже, используются во всех методах расчета глубины сезонного оттаивания или сезонного промерзания пород.
4.2. Температурные поля в толщах и массивах многолетнемерзлых горных пород
Теоретическим и экспериментальным исследованиям законо​мерностей формирования мощности и температурных полей мно​голетнемерзлых пород посвящены работы многих исследователей,
14*- изо
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начиная с M. И. Сумгина. Основные положения теории развития мерзлых толщ, сформулированные В.А. Кудрявцевым (1967), сво​дятся к следующему. Тепловое состояние многолетнемерзлых по​род определяется теплообменом на поверхности земли между ли​тосферой и атмосферой. Этот теплообмен совершается в опреде​ленной геологической и географической среде, определяющей состав мерзлых толщ и историю их развития. Многолетнемерзлые толщи являются частью этой среды и находятся с ней в тесном взаимодействии. Температурное состояние мерзлых толщ нельзя рассматривать вне законов геологической и географической ис​тории Земли, но в то же время нельзя его рассматривать и в отры​ве от законов теплофизики (см. гл. 6).
Образование и динамика температурного режима многолетне​мерзлых пород происходят под влиянием периодических колеба​ний температуры на поверхности земли. Большинство исследовате​лей считают, что климатические изменения представляют собой результат наложения (суперпозицию) разнопериодных ритмов, каждый из которых для данной территории характеризуется опре​деленной длительностью (периодом), амплитудой и относитель​ной фазой колебаний- Периоды колебаний представляют широкий спектр — от единиц и десятков лет до сотен тысяч, миллионов и сотен миллионов лет. Результат наложения разнопериодных коле​баний температуры на поверхности земли определяет динамику развития криолитозоны и формирует температурное поле много​летнемерзлых пород (см. гл. 6). В зависимости от периода и амплиту​ды колебаний изменения температуры пород могут происходить на глубинах от первых метров до сотен и даже тысяч метров. Таким образом, температурное поле мерзлых пород на всю глубину крио​генной толщи теоретически не может быть стационарным.
С некоторой условностью ВТ. Балобаев (1991) относит к не​стационарным мерзлые толщи, характеризующиеся резким изме​нением теплового потока на их нижней границе, а к стационар​ным толщи, в которых инструментальными наблюдениями не фиксируются изменения теплового потока на их подошве.
Возникновение типичных нестационарных мерзлых толщ свя​зано с тем, что мерзлые породы обладают тепловой инерцией, тем большей, чем выше их льдистость и значительнее затраты тепла на фазовые переходы. При повышении температуры на по​верхности пород даже до положительных значений в массивах мерзлых пород температура может повышаться до 0°С (точнее, до температуры фазовых переходов), и их состояние не меняется или меняется очень медленно. Согласно исследованиям В.Т. Балобае-ва (1991), нестационарные мерзлые толщи, т.е. такие, которые не соответствуют современному температурному состоянию на по-
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верхности пород, занимают около 30% площади криолитозоны России. Такие нестационарные мерзлые толщи в льдистых дис​персных породах могут сохраняться многие тысячи лет.
Нестационарные мерзлые толщи развиты в молодых мезокай-нозойских слаболитифицированных отложениях. Они занимают территории Западно-Сибирской плиты, Енисейско-Хатангского, Лено-Анабарского и Предверхоянского прогибов, Вилюйской синеклизы, Приморских равнин, межгорных впадин Северо-Во​стока и Забайкалья. Типичные кривые распределения температур пород по глубине, характерные для нестационарных мерзлых толщ, приведены на рис. 4.4. Мощность нестационарных мерзлых толщ, как правило, аномально велика, поскольку толща мерзлых пород сформировалась до климатического оптимума в более холодные эпохи. Температурное поле пород с некоторой глубины не зави​сит от современных климатических условий, а определяется па​леогеографической обстановкой прошлых эпох.
Хорошей иллюстрацией сказанному служит подборка материа​лов, приведенная в работе В.Т. Балобаева (1991), характеризую​щая геокриологические условия в различных регионах Западной Сибири. Геотермическими исследованиями лаборатории геотермии Института мерзлотоведения СО РАН, проведенными в выстояв​шихся скважинах на нефтегазовых месторождениях и разведочных площадях в основном А.И. Левченко, удалось проследить все особен​ности строения нестационарной криолитозоны Западной Сибири.
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Рис. 4.4. Температура горных пород нестационарной криолитозоны:
1 — Вэнгопуровское; 2 — Уренгойское; 3 — Средне-Вилюйское месторождение;
4— Намекая скважина (по В-Т. Балобаеву, 1991)
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Рис. 4.5. Распределение температуры по глубине в горных породах Западной Сибири с севера на юг по данным разных скважин (по В.Т. Балобаеву, 1991):
1
— Соленинскаи, 10; 2 — Харасавейская ВНИИГаза; 3 — Сузунская, 3; 4 —
Песцовая, 2Р; 5 — Медвежья, 44Р; 6 ~— Уренгойская, 46Р; 7— Медвежья, 25; 8 —
Надымская, 3; 9 — Варьеганская, 4Р; 10— Западно-Сургутская, 110; 11 — Быст-
ринская, 125; 12 — Варьеганская, 6; 13 — Восточно-Таркосалинская, 2Р; 14 —
Ватинская, 63; 15— Мегионская, 15
С севера на юг наблюдается следующая картина (рис. 4.5 и 4.6). Севернее полярного круга отмечено сплошное развитие монолит​ной по глубине низкотемпературной мерзлой толщи. Нестацио​нарность ее теплового и фазового состояния выражается слабо (рис. 4.5, кривые 1—3). На фазовой границе наблюдается неболь​шой скачок теплового потока, а иногда его вообще трудно заме​тить. На широте полярного круга в мерзлой толще наблюдается почти безградиентное температурное поле, но ее монолитность сохраняется. На фазовой границе происходит полное поглощение внутриземного теплового потока, обусловливающее ее движение вверх и уменьшение мощности мерзлой толщи со скоростью 1~
2
см/год (рис. 4.5, кривые 4 и 5). Температура мерзлой толщи рав​
на температуре фазового перехода порово-трещинных вод при дав​
лениях, соответствующих гидростатическому.
При перемещении далее на юг мерзлая толща отрывается от поверхности. Появляется поверхностный талик глубиной 20—50.м. В районе параллели 66° в полосе шириной до 100 км верхняя часть этого талика проморожена до глубины 10-30 м (рис. 4.5, кривая 6). Это район современного промерзания, вызванного похолода​нием последнего после голоценового времени. Промерзание это даже в отмененной полосе наблюдается не повсеместно. Протаи-
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Рис. 4.6. Меридиональный профиль развития мерзлой толщи в Западной Сибири в
полосе 75—80° восточной долготы (по В .Т. Балобаеву, 1991): 1 — изотермы; 2 — границы разновозрастных горных пород; 3 — мерзлые породы;
4 — скважины
вание мерзлой толщи происходит только снизу под действием теп​лового потока. Сверху со стороны поверхностного талика при на​личии выше него промерзающего слоя протаивание отсутствует, так как талик не имеет для этого энергии и находится в тепловом равновесии с нижележащей толщей при равенстве нулю тепло​вых потоков на верхней фазовой границе.
Южнее полосы новообразования мерзлых пород с поверхности отмечается поднятие нижней и опускание верхней фазовых гра​ниц вплоть до их смыкания (рис. 4.5, кривые 7-9). Смыкание про​исходит на глубине около 200 м и начинает наблюдаться на ши​роте около 62° в пределах низких заболоченных пространств.
На увалах смыкание фазовых границ отмечается на широте 60°, а в Приенисейской зоне — даже южнее.
После полного оттаивания реликтов мерзлых пород темпера​турное поле медленно восстанавливается, поэтому существует зона полностью талых пород с резко нестационарным температурным полем с разными направлениями градиентов выше и ниже глуби​ны уже произошедшего смыкания фазовых границ (рис. 4.5, кри​вые 10—12). Эта зона развита в районе 60—61 широты. Южнее ее температурное поле горных пород приобретает вид, соответству​ющий стационарному режиму.
При стационарном температурном режиме распределение тем​ператур пород по глубине и мощность многолетнемерзлых толщ определяются средней температурой на поверхности пород, тепло-
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физическими свойствами массива и теплопотоком из подстилаю​щих талых пород. Стационарные мерзлые толщи, как правило, сложены с поверхности плотными литифицированными осадоч​ными или кристаллическими породами. Они занимают большую часть Сибирской платформы, Верхояно-Чукотской складчатой области, Забайкалья.
Следует отметить, что приведенные выше рассуждения спра​ведливы только в том случае, когда теплопоток в горизонтальном направлении отсутствует. Геологическая неоднородность, нали​чие разрывных нарушений, таликовых зон и другие факторы мо​гут приводить к существенному искажению температурного поля массивов горных пород.
Температурное состояние толщ мерзлых пород существенно зависит от величины тегоюпотока из недр Земли. В свою очередь величина теплопотока в значительной степени связана с геострук​турной обстановкой (см. разд. 4.3). Региональные значения тепло-потоков формируют общий геотермический фон, который может значительно осложняться локальными факторами: перераспреде​лением тепловых потоков, вызываемым влиянием локальных гохи-кативных структур, геологической неоднородностью массивов пород, определяющей различия их теплофизических характерис​тик, влиянием подземных вод и др. В результате влияния этих фак​торов векторы теплового потока отклоняются от нормали, что приводит к искажению температурного поля пород. В литературе существуют различные трактования роли локальных тектоничес​ких структур в формировании мощности и температурного состо​яния мерзлых пород. Некоторые авторы однозначно принимают, что при одинаковых условиях на поверхности в сводовых подня​тиях антиклинальных структур с поперечником до нескольких километров мощность мерзлых пород меньше, чем на крыльях, а градиент температур соответственно больше. В осевой части синк​линальных структур мощность мерзлых пород больше, а градиент меньше. Расчеты, проведенные В.В. Баулиным (1985) при анали​зе геокриологических условий нефтегазоносных районов Запад​ной Сибири, показывают, что в сводовой части структур величи​на геотермического градиента может быть в 4—5 раз больше, чем при горизонтальном залегании слоев осадочного чехла. Это явле​ние связывается с перераспределением теплового потока в оса​дочном чехле за счет анизотропии теплопроводности по нормали к напластованию и по пластам. Коэффициент теплопроводности по напластованию обычно больше, чем по нормали к поверхнос​ти пластов.
Однако следует отметить, что в ряде случаев эффект сокраще​ния мощности мерзлых пород и увеличения геотермического гра-
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диента над антиклинальными структурами не отмечается. Так, над некоторыми газоносными структурами Западной Сибири, Вилюй-ской синеклизы отмечается увеличение мощности ММП и умень​шение градиентов температур в толще мерзлых пород в сводовой части поднятий. В.В. Баулин (1985) связывает это явление с ох​лаждающим эффектом при адиабатическом расширении газа, проникающего по трещинам в перекрывающие породы. Н.Н. Ро​мановский (1994) склонен считать, что динамика геотемператур​ного поля пород в положительных структурах нефтегазоносных провинций тесно связана с динамикой образования и разложе​ния гидратов природных газов, сопровождающейся фазовыми переходами, величина которых сопоставима с фазовыми перехо​дами воды в лед.
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Рис. 4.7. Схема к выводу закона пре​ломления тепловых потоков в слоис​тых толщах: 1 — ограничивающие линии тока; 2 —
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Цитологическая неоднородность геологического разреза при одинаковых условиях на поверхности существенно искажает тем​пературное поле пород. Определяющая роль при этом принадле​жит различию теплофизических характеристик отдельных слоев и пачек отложений. В наиболее про​стом случае (при отсутствии фа​зовых переходов воды и конвек​тивного теплопереноса) искаже​ние структуры тепловых потоков в литологически неоднородном разрезе пород связано с явлени​ем преломления потока тепла на границе сред с различными теп-лофизическими свойствами. Для пояснения этого явления нужно рассмотреть элемент теплового потока (рис. 4.7), пересекающего
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неразрывности потока можно записать следующим образом:
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раздела сред) и тангенциальную составляющие
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и подставив их в выражение (4.1), после преобразования можно получить два условия:
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которые и выражают основное содержание закона преломления тепловых потоков.
Из уравнения (4.2) видно, что при движении потока тепла под углом к плоскости раздела сред нормальные составляющие гра​диента температур различаются в граничных средах обратно про​порционально их коэффициентам теплопроводности. Уравнение неразрывности теплового потока (4.1) соблюдается при выпол​нении (4.2) и (4.3) только при равенстве тангенциальных состав-
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отношение тангенсов (4.3) определяет степень изменения направ​ления движения теплового потока: чем больше различие в теплопроводностях граничащих сред, тем выше преломление. Су​ществуют два главных направления, в которых не происходит преломления потоков: перпендикулярное к плоскости раздела сред
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Исследования стационарных тепловых полей, проведенные В.Т. Балобаевым (1991), позволяют оценить влияние геологичес​кой неоднородности на температурное поле пород в зависимости от соотношения коэффициентов теплопроводности различных бло​ков массивов. В.Т. Балобаев рассматривает два случая: наклонный контакт пород различной теплопроводности (рис. 4.8) и контакт сложной формы в виде куполов и впадин (рис. 4.9).
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ной форме контакта пород с разной теплопроводностью (рис. 4.9) температурное поле можно получить на основе наложения полей
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представления многих иссле​дователей об однозначном со​кращении мощности мерзлой толщи над положительной геоструктурой не всегда соот​ветствуют действительности. На самом деле связь структур с мощностью мерзлых пород при чисто кондуктивном теп-лопереносе сложнее и много​образнее. Все зависит от соот​ношения теплопроводностей выше- и нижележащих пород и от взаимного расположения контакта пород и нижней фа​зовой границы (фронта мно​голетнего промерзания). Фазо​вая граница поднимается к поверхности в двух случаях:
сти купола (рис. 4.9). Факти​чески возможны наборы раз​личных сочетаний типа структур и теплопроводностей пород, сопровождающиеся подъемом или опусканием фа​зовой границы. В том случае, когда выпуклые и вогнутые структуры сложены много​кратно переслаивающимися породами с различной тепло​проводностью, температурное поле еще больше усложняет​ся. На каждом контакте может стираться или компенсиро​ваться влияние предыдущего
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Рис. 4.8. Тепловое поле массивов горных пород разной теплопроводности при на​клонном контакте:
Рис. 4.9. Тепловое поле массивов горных пород с контактом сложной конфигурации:
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и зависимость температурного поля от типа контакта может не прослеживаться.
Результаты математического моделирования многолетнего про​мерзания синклинальной структуры, выполненной переслаивающей​ся толщей песчаников, сланцев, алевролитов и вмещающей уголь​ный пласт, позволяют оценить влияние на температурное поле по​род трехслойного геологического разреза (Красс и др., 1982). Угольный пласт, по данным натурных наблюдений, имеет коэффициент теп-
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вмещающей толще пород близки. На рис. 4.10 показано темпера​турное иоле пород, сформировавшееся через 13 тыс. лет после начала промерзания массива пород с постоянной температурой на поверхности, равной -6°С. Как видно из рисунка, нижняя гра​ница многолетнемерзлых пород и изотермы почти повторяют очер​тания структуры. В крыльях складки, там, где угольный пласт вы​ходит на поверхность, мощность мерзлых пород минимальна, а градиент температур в мерзлой толще максимален. Авторы отме​чают, что полученные результаты в целом показывают большое сходство с натурными данными, полученными для синклиналь​ных структур Арктического каменноугольного месторождения Магаданской области.
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Puc. 4.10. Температурное поле пород в синклинальной складке, вмещающей >тольный пласт (по М.С. Крассу, В.В. Ловчуку, 3.0. Михайлову, 1982)
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Необходимо отметить, что при нестационарном температурном режиме помимо различия теплопроводности пород существенное значение в формировании температурного поля имеет различие
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переходы можно проследить на примере, рассмотренном ниже.
Анализируя динамику многолетнего промерзания и оттаива​ния пород в южных районах Восточной Сибири в историческом плане Гарагуля и др. (1991), рассматривали геологический разрез, представленный двумя блоками. В пределах первого блока разрез представлен аллювиальными песками с прослоями супесей и( суг​линков мощностью 10 м, подстилаемыми песчаниками с просло​ями аргиллитов. В пределах второго блока разрез сложен теми же генетическими комплексами, но мощность аллювиальных отло-
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фазовые переходы в аллювиальных отложениях и песчаниках со​ответственно равны 20 000 и 3000 ккал/м3.
Не останавливаясь на анализе динамики многолетнего промер​зания и оттаивания пород при наложении колебаний температу​ры на поверхности пород разных ритмов, чему посвящена рабо​та, проанализируем изменения температурного поля в неодно​родном массиве пород. Из рис. 4.11 видно, что геологическая неоднородность приводит к резко выраженной неоднородности температурного поля, особенно вблизи контакта двух разных бло​ков. При этом можно отметить, что сначала, когда в первом и во втором блоках промерзают одни и те же пески, влияние контакта не прослеживается (рис. 4.11, I). Но после того как фронт про​мерзания в первом блоке опускается в песчаники, а во втором все еще находится в песках, влияние контакта пород с разными влажностью и теплопроводностью четко проявляется в положе​нии и изотерм, и фронта промерзания (рис. 4.11, II). Максималь​ный изгиб изотерм приходится на конец промерзания. Начинаю​щееся затем оттаивание пород несколько сглаживает температур​ное поле. Оттаивание пород вблизи контакта происходит с большей скоростью, чем на расстоянии 15—20 м от него, что приводит к разрыву сплошности мерзлого слоя (ряс. 4.11, III). Затем неодно​родность температурного поля усиливается и достигает максиму​ма в момент полного протаивания мерзлых пород в блоках (рис. 4.11, IV).
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Рис. 4.11. Положение изотерм в неоднородном массиве, состоящем из двух блоков
пород: 1 — граница многолетнемерзлых пород; 2 — изотермы; 3 — песок; 4 — песчаники
В целом следует отметить, что, чем меньше размер геологичес​ких неоднородностей, чем ближе они залегают к поверхности и чем контрастнее их свойства, тем значительнее сказывается эф​фект перераспределения теплового потока и как следствие изме​нение температурного поля массивов пород. Наиболее ярко это можно иллюстрировать в условиях горного рельефа при наличии на поверхности таликовых зон.
Многочисленные исследования закономерностей формирова​ния температурного режима многолетнемерзлых пород горных стран показывают, что рельеф поверхности является фактором, который обусловливает перераспределение тепловых потоков и градиентов температур в верхних горизонтах земной коры. Плот​ность теплового потока увеличивается под долинами и уменьша​ется под вершинами. По данным В.Т. Балобаева (1991), в припо​верхностном слое мощностью до 100 м плотность теплового пото-
..>-.:,.,-,.....,.,.*,..,,, .... .-...,,,
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Рис. 4.12. Температурное поле горных пород в хр. Сунтар-Хаята (Верхояно-Чукот-ская горная область) по результатам интерпретации фактических материалов. Вер​тикальные линии — скважины, горизонтальные — штольни, стрелки — векторы теплового потока (по ВТ. Балобаеву, 1991)
ка под долинами в 3—6 раз выше, чем под вершинами. На основе интерпретации геотермических исследований, проведенных в от​рогах хр. Сунтар-Хаята (Балобаев, Левченко, 1978), установлено, что искажение температурного поля за счет влияния рельефа про​слеживается до глубины 3 км (рис. 4.12). Векторы теплового пото​ка направлены не вертикально и указывают на перераспределе​ние теплового потока между разными элементами рельефа. Под вершинами значение геотермических градиентов уменьшается, а мощность мерзлых пород увеличивается.
Глубина влияния рельефа зависит от относительного превы​шения вершин над долинами и от расстояния между вершинами и долинами. Выявляется и другая закономерность: усредненное по всем элементам рельефа значение теплового потока уменьша​ется в направлении к земной поверхности. Это происходит пото​му, что размеры изотермических поверхностей, к которым теп​ловой поток всегда перпендикулярен, увеличиваются при при​ближении к земной поверхности. В результате одно и то же количество тепла распределяется на увеличивающуюся площадь, поэтому плотность потока тепла уменьшается. В.Т. Балобаев для хр. Сунтар-Хаята приводит данные о том, что дневная поверх​ность из-за расчленения рельефа примерно на 11% больше ее проекции на горизонтальную плоскость, а плотность теплового потока у поверхности на 12—13% меньше, чем у неискаженного теплового потока на глубине 3 км.
Результаты численного моделирования формирования темпе​ратурного режима однородных горных пород с постоянной тем​пературой на поверхности -6°С, выполненные для участка рав-
15  -ИЗО
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Рис. 4.13. Температурное поле пород под равниной, осложненной горным поднятием (по М.С. Крассу и др., 1982)
нины с возвышающейся над ней на 500 м горой с прямыми скло​нами крутизной 45°, приведены на рис. 4.13 (Красс и др., 1982). Фоновый тепловой поток снизу задавался на глубине 1,5 км и был равным 0,055 ккал/(м2- ч).
Наличие горной вершины приводит к возникновению двух четко выраженных аномалий: максимума плотности теплового потока в месте сочленения горы с равниной и минимума на вершине горы. Искажение плотности теплового потока, обусловленное релье​фом, по данным моделирования, затухает с глубиной. На глубине 500 м от поверхности равнины различие температур пород под вершиной и на расстоянии 2 км от нее составляет 2,5°С, на глу​бине 1 км — 1,1°С, на глубине 1,5 км — 0,9°С.
Значительное влияние на температурное поле массивов горных пород в горных странах оказывают микроклиматические особен​ности, обусловленные высотной температурной поясностью, ин​версией температур воздуха, влиянием экспозиции и т.д.
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Наличие на поверхности подозерных и подрусловых таликов, являющихся резкой температурной аномалией, существенно ис​кажает температурное поле массивов горных пород на значитель​ном расстоянии от таликовой зоны (см. разд. 2.1; 7.4).
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В двухмерном случае при постоянных температурах на поверх​ности в пределах таликов и вне их для определения температуры пород в любой точке полупространства может быть использовано уравнение Лапласа для стационарного температурного поля. Ре​шение этого уравнения (интеграл Пуассона) справедливо для задач кондуктивной теплопроводности и выражается в элементарных функциях только при простейших геометрических формах водо​емов. Известны решения для водоемов вытянутой формы (беско​нечная полоса определенной ширины), круглой формы (Редозу-бов, 1966) и произволь​ной формы (Балобаев, Шасткевич, 1974).
Рис. 4.14. Температурное поле горных пород при наличии водоемов на поверхности. Вертикаль​ные линии — скважины, стрелки — векторы теплового потока (по В.Т. Балобаеву, 1991)
Водоемы выступают как источники тепла, поэтому тепловой поток перерасп​ределяется так, чтобы обойти их и направиться в наиболее холодную зону. Плотность теплового пото​ка вблизи водоемов увели-
чивается,  а под ними уменьшается и может стать равной нулю при приближении к поверхности. На рис. 4.14 при​ведено температурное поле в зоне влияния водоемов.
Перераспределение регионального глубинного теплопотока по площади в приповерхностных слоях литосферы может происхо​дить за счет движения подземных вод, отличающихся высокой теплоемкостью и подвижностью. Влияние последних на измене​ние плотности внутриземного потока тепла (а следовательно, на мощность и температурный режим многолетнемерзлых пород) по-разному проявляется в различных гидрогеологических структурах. Это связано со спецификой условий питания, режима и разгруз​ки водоносных горизонтов этих структур. Конвективные состав​ляющие теплопотоков в породах максимальны (при одной и той же скорости фильтрации) в случае движения фильтрационного потока в направлении максимальных изменений температуры в массиве и, наоборот, минимальны при движении подземных вод параллельно изотермическим поверхностям. В общем случае при​менительно к многолетнемерзлым толщам это означает, что наи​большее влияние на температурный режим пород конвективное
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движение тепла оказывает в районах расположения областей пи​тания и разгрузки подземных вод, где значительны вертикальные составляющие фильтрационных потоков, и наименьшее — в об​ласти транзитной фильтрации (подмерзлотного стока) на удале​нии от границ пластов. В большинстве случаев пресные подзем​ные воды с положительной температурой при движении создают положительные температурные аномалии и увеличивают тепло​вой поток к нижней границе мерзлых толщ, однако возможны и случаи охлаждающего воздействия подземных вод.
Так, если в области питания талое состояние пород поддержи​вается только за счет конвективного привноса тепла (т.е. исходные, «нормальные» температуры пород здесь отрицательны), то темпе​ратурная аномалия в пределах области питания и в ее обрамлении (т.е. в зоне, где происходит теплоотдача поступающих в массив вод) всегда положительна. Если же положительная температура пород в области питания формируется под действием иных фак​торов теплообмена (например, снежного покрова), то нисходя​щая фильтрация, направленная навстречу теплопотоку из недр, приводит к охлаждению массива в области питания, уменьше​нию плотности теплового потока и росту мощности мерзлых толщ в обрамлении этой области. В областях разгрузки всегда происхо​дит концентрация общего теплового потока.
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земли; q — величина регионального внутриземного тегохопотока;
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Зона теплового влияния подземных вод вокруг области пита​ния имеет ограниченные размеры, которые можно ориентиро​вочно оценить из решения для фильтрации воды по горизонталь​ному пласту. Расчетная схема следующая: в водоносный пласт с
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пература воды на входе в пласт; tp — исходная (равновесная) тем​пература пласта при отсутствии фильтрации в данных природных
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в этой зоне q3(х) составит
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пласта в точке х = 0.
От величины q3(х) однозначно зависит мощность вышележа​щей мерзлой толщи:
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конвективного искажения исходного температурного поля. По​скольку температура поступающих в пласт питающих вод может быть как выше, так и ниже равновесной (исходной) температуры пород на глубине залегания этого пласта, возможно как сокраще​ние, так и возрастание мощности многолетнемерзлых пород в зоне теплового влияния области питания по сравнению с нормальны​ми значениями.
Аналогичные решения имеются для наклонных пластов и ряда других расчетных схем. В реальных природных условиях размеры зон влияния могут достигать сотен и тысяч метров.
В особых структурных условиях конвективный перенос тепла может существенно искажать температурное поле и в области подмерзлотного стока, за границей зоны теплового влияния об​ластей питания. Если водоносный пласт осложнен складчатостью и представляет собой серию сопряженных синклиналей и анти-
15*-ИЗО
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клиналей, то в результате возникновения вертикальной состав​ляющей конвективного теплопотока над осевой частью первых происходит разрежение глубинного теплового потока, а над осе​вой частью вторых -— его концентрация, что сопровождается со​ответственно увеличением или уменьшением мощности много-летнемерзлых пород.
4.3. Тепловые потоки на нижней границе толщ многолетнемерзлых пород
Региональные закономерности распределения внутриземного теплового потока зависят от распределения источников тепла в земной коре и мантии. Наблюдаемый вблизи поверхности тепло​вой поток является результатом суммирования различных источ​ников тепла:
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ступающий в кору из мантии.
Основным источником тепла в коре является энергия радиоак​тивного распада урана, тория и калия, которые неравномерно распределены в породах, слагающих различные ярусы земной коры
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ные о радиогенном тепловыделении показывают, что наиболее мощным тепловым источником является гранитно-метаморфи​ческий слой. Он содержит значительное количество долгоживу-щих радиоактивных элементов и имеет большую мощность. На​копление этих элементов в верхней части литосферы связывают с особенностями дифференциации вещества Земли и с их возмож​ным образованием за счет жесткого космического излучения.
Согласно расчетам (Балобаев, 1991), вклад генерируемого в гранитно-метаморфическом слое тепла в коровую составляющую (qk) теплового потока равняется 70—80% для всех основных гео​структур криолитозоны (табл. 4.1). Суммарная генерация тепла в базальтовом слое незначительна и может учитываться в среднем. Генерация тепла осадочным слоем определяется его мощностью. В депрессиях она соизмерима с теплогенерацией гранитного слоя, но на большей части территории она значительно ниже. Таким образом региональные различия коровой составляющей теплово-
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Таблица 4.1
Теплогенерация слоев земной коры и мантии основных геоструктур криолнтозоны мВт/м2 (по В.Т. Балобаеву, 1991)
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	Западно-Сибирская плита
	5~7
	27-35
	2-5
	30-40
	20-25

	Сибирская платформа
	0-8
	11-32
	2-5
	14-30
	6-30

	Верхояно-Чукотская складчатая область
	4-8
	20-30
	2~5
	25-40
	20-60


го потока в первую очередь связаны с изменением состава и стро​ения гранитно-метаморфического слоя, во вторую — с мощнос​тью осадочного комплекса и почти не реагируют на изменчивость структуры и свойств базальтового слоя.
Значительная доля тепла в суммарный тепловой поток привно​сится из мантии. Мантийная составляющая теплового потока ха​рактеризуется значениями от 30 до 70%. Соответственно для под​нятых частей платформ и для геосинклинальных зон. Величина мантийной составляющей в общем тепловом потоке увеличива​ется по мере возрастания тектонической активности и при пере​ходе от древних платформенных структур к активным молодым геосинклинальным зонам.
Таким образом, региональные закономерности изменения теп​лового внутриземного потока связаны с особенностями строения и состава земной коры и с тепловым состоянием мантии. Земная кора в области криолитозоны России состоит из четырех литос-ферных блоков: Западно-Сибирской плиты, Сибирской платфор​мы, Верхояно-Чукотской складчатой области и Джугджуро-Ста-новой (Забайкальской) складчатой системы. Все эти блоки харак​теризуются своими закономерностями формирования и распределения внутриземного теплопотока. К сожалению, к на​стоящему времени вся обширная территория Забайкалья южнее Станового структурного шва осталась вне внимания геотермичес​ких исследований. При чрезвычайно сложной тектоно-орогенной обстановке на этой территории недостаточно данных о тепловом потоке для построения каких-либо региональных схем его рас​пределения по площади. Поэтому ниже будут рассмотрены зако​номерности формирования внутриземного теплопотока лишь для трех первых геоструктур криолитозоны.
Западно-Сибирская плита. Наиболее представительная региональ​ная схема распределения глубинного теплопотока на территории этой структуры приведена на рис. 4.15 (Курчиков, Ставицкий, 1987).
В области развития многолетнемерзлых пород (севернее 58— 60° с.ш.) наблюдается закономерное повышение теплового пото-
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Рис, 4.15. Тепловой поток в пределах Западно-Сибирской плиты (по Курчикову,
Ставицкому, 1991)
1 - 70-80; 2 - 60-70; 3 - 50-60; 4 - 40-50 мВт/м2
ка с востока на запад от приенисейской части к приуральской от 40—50 до 60—70 мВт/м2. Эта закономерность нарушается только в пределах отдельных локальных структур. Местные повышения зна​чений теплового потока наблюдаются, например, в Надымской впадине. Пониженные тепловые потоки характерны для рада струк​тур севера области: Надым-Пурского прогиба, Северо-Ямальско-го антиклинория, отмечаются на Сургутском поднятии. Зоны с аномально высоким тепловым потоком (70—80 мВт/м2) залегают на юге рассматриваемой области (см. рис. 4.15).
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* Среднее значение теплового потока на всей территории севера Западной Сибири равно 56 мВт/м2, в Приуральской зоне — 69, в центральной части — 55 и в Приенисейской зоне — 47 мВт/м2. Общая меридиональная вытянутость зоны с разным тепловым потоком соответствует направленности структур фундамента.
Какой-либо связи теплового потока с мощностью земной коры и осадочно-гранитно-метаморфического слоя выявить не удает​ся, кроме общего заключения, что относительно малоконтраст​ному полю теплового потока соответствует почти постоянная мощность этих слоев в пределах всей Западно-Сибирской плиты. Вероятно, аномальные тепловые зоны нужно связывать с повы​шенной или пониженной концентрацией радиоактивных элемен​тов в коре этих зон, вызванной особыми условиями метаморфиз​ма или внедрениями, а также с региональной тепловой диффе​ренциацией мантии.
Сибирская платформа. Тепловой поток на территории Сибирс​кой платформы измерен более чем в 80 точках, которые, несмот​ря на очень неравномерное распределение их по площади, дают достаточно полную картину регионального поля теплопотока из недр (рис. 4.16). Величина теплопотока меняется на территории платформы от 13 до 63 мВт/м2, т.е. почти в пять раз, и в среднем составляет 35мВт/м2. Учитывая, что среднее мировое значение
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Рис. 4.16. Тепловой поток Сибирской платформы и Верхояно-Чукотской складчатой
области (по В.Т. Балобаеву, 1991): 1 — основные; 2—дополнительные изолинии теплового потока; 3 — место измерения
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теплового потока для дорифейских платформ составляет около 42 мВт/м2, можно считать Сибирскую платформу достаточно хо​лодной структурой на Земле.
Большие пределы изменения значений теплового потока сви​детельствуют о существенной вещественно-структурной диффе​ренциации литосферы платформы. Наиболее холодными являют​ся Анабарский щит и его платформенные склоны, Непско-Боту-обинский свод, северный склон Алданской антеклизы, а также Приенисейский вал с Енисейским кряжем. Средний тепловой поток здесь близок к 20 мВт/м2, что говорит о незначительной радиогенной теплогенерации довольно мощной коры и слабой тепловой активности мантии.
Вероятно, средняя величина теплового потока 20 мВт/м2 явля​ется характерной для древнейших неактивизированных протострук-тур типа Анабарской антеклизы, кора которой представляет со​бой реликт древнейшей складчатой оболочки Земли, не подвер​гавшийся тектоно-магматической активизации в течение всей истории существования (3,8-3,4 млрд лет). По расчетам ВТ. Бало-баева (1991), основанным на учете содержания в породах различ​ного состава радиогенных элементов, коровый тепловой поток составляет здесь всего 14 мВт/м2. При этом мантия под Анабарской антеклизой холодная и плотная. Аналогичные характеристики имеют место на Приенисейском валу и Непско-Ботуобинском своде, где также фиксируются низкие значения тепловых потоков. Есть основания считать тепловой поток 20 мВт/м2 нормальным для древнейших структурных дорифейских платформ. Более высо​кие значения тепловых потоков на таких платформах относятся к структурам с существенно переработанным метаморфизмом и магматизмом. Эти процессы активизировались в фанерозое, а осо​бенно в мезозое, когда происходила наиболее основательная пе​рестройка Сибирской платформы и ее обрамления, в значитель​ной степени повлиявшая на ее современное тепловое состояние.
На большой части территории платформы деформация коры сопровождалась опусканием и формированием краевых и внут​ренних депрессий. В мезозое сформировались Вилюйская синек-лиза, Енисей-Хатангский, Лено-Анабарский и Предверхоянский прогибы. Тепловое состояние всех мезозойских депрессий сходно и характеризуется тепловым потоком 40—60 мВт/м2 — самым боль​шим на платформе. В Вилюйской синеклизе хорошо прослежива​ется связь теплового потока с тектоникой, выражающаяся пони​жением теплового потока до 35—40 мВт/м2 в направлении к бор​там. Значительным тепловым потоком (более 50 мВт/м2) обладает и крупнейшая депрессионная структура Сибирской платформы — Тунгусская синеклиза, несмотря на то что начиная с перми эта
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структура оставалась около 200 млн лет тектонически пассивной, а период траппового магматизма закончился давно и его тепловое влияние должно было рассеяться. Существует предположение, что мантийный источник тепла, приведший к плавлению и выносу на поверхность огромных масс базальтовых лав, продолжает дей​ствовать здесь в сильно ослабленном виде.
В целом для поля теплового потока Сибирской платформы ха​рактерна закономерность, что наиболее холодными являются ста​бильные поднятые структуры, а самыми теплыми — все актив​ные депрессии. Сибирская платформа выделяется замкнутым по​лем теплового потока. Его изолинии нигде не секут границ платформы, что указывает на единство и обособленность тепло​вого поля литосферы платформы. Ее шовные зоны четко проявля​ются существенным скачком значений теплового потока (за ис​ключением Станового структурного шва). Таким образом, тепло​вая дифференциация литосферы Сибирской платформы создает сложную картину потенциальных возможностей глубокого мно​голетнего промерзания ее земной коры.
Вврхояно-Чукотская складчатая область является одной из ак​тивных мезозойских провинций Азиатского континента, где про​исходило его наращивание как за счет соединения отдельных кон​тинентальных глыб и островных дуг, так и за счет гранитизации и метаморфизма океанической коры. Начиная с восточной окраины Сибирской платформы в сторону Тихоокеанского побережья воз​раст тектонических образований становится все моложе вплоть до современного. В то же время эта обширная область насыщена фраг​ментами древних (дорифейских) континентальных образований, делающих картину тектонического строения еще более сложной.
По характеру отложений и истории развития рассматриваемый регион делится на Верхояно-Колымскую складчатую область, эвгеосинклинальную Олойско-Алазейскую зону (выделявшуюся ранее как Колымский срединный массив с примыкающими впа​динами) и Колымо-Чукотскую мезозойскую складчатую область.
Тепловой поток Верхояно-Чукотской складчатой области изучен слабо. Измерения потока осуществлены всего в 30 пунктах. Из-за недостатка фактического материала некоторые крупные структу​ры до сих пор остаются неисследованными, поэтому границы зон теплового потока на приводимой схеме (см. рис. 4.16) условны.
Средневзвешенное значение теплового потока для территории Верхояно-Чукотской складчатой области составляет 65 мВт/м2. Оно почти в два раза выше, чем на соседней Сибирской платформе. Если учесть, что кора геосинклинальной области моложе, слабее метаморфизована и менее гранитизирована, а следовательно, недостаточно насыщена радиоактивными элементами, такое уве-
235
личение фонового потока тепла может быть связано в основном с высокими значениями теплопотока из мантии. Об этом говорит и тот факт, что, несмотря на чрезвычайно высокую степень текто​нической дифференциации, разнообразие структур и их возрас​та, различия значений теплового потока невелики (от 46 до 100 мВт/м2) и менее контрастны, нежели на тектонически спо​койной Сибирской платформе. Этот контраст сглажен уменьше​нием доли корового потока тепла в суммарном потоке и, по-ви​димому, небольшими различиями в тепловом состоянии мантии на всей рассматриваемой территории.
Наибольшее значение тепловой поток имеет в Верхояно-Ко​лымской области. В центре ее располагается огромная зона макси​мального теплового потока со значениями 80—100 мВт/м2. В оро-генном отношении это самая активная зона с наиболее мощными горными хребтами на всем Северо-Востоке России: Верхоянским, Черского, Сунтар-Хаята, Момским, Полоусным и др.
Территория с тепловым потоком 60-80 мВт/м2 охватывает ряд структур Верхояно-Колымской области (Яно-Адычанская зона пологих дислокаций, Аян-Юряхский и Балыгычанский антиюшно-рии и др.) и значительную часть Олойско-Алазейской эвгеосинкли-нальной зоны (запад Индигиро-Колымской впадины). Область ха​рактеризуется развитием рельефа высоких плоскогорий и пони​женной интенсивностью геотектонических процессов. На остальной части Верхояно-Колымской складчатой области тепловой поток меньше 60 мВт/м2. Внутри нее островами условно изолинией 50 мВт/м2 выделяются дорифейские срединные массивы.
Колымо-Чукотская складчатая область геотермически изучена очень слабо, поэтому региональные закономерности теплового потока почти не выявлены. По фактическим данным, степени орогенного развития и проявлениям магматизма как наиболее теплая выделяется Анюйско-Чаунская складчатая зона, в кото​рой тепловой поток превышает 60 мВт/м2.
Практически неизученным считается гигантский Охотско-Чу-котский вулканогенный пояс, в создании которого решающее значение имело тепло коры и мантии. Исходя из общих геотепло-физических закономерностей, пояс должен иметь невысокий теп​ловой поток. Существующие данные по современным рулкани-ческим дугам и активным континентальным окраинам говорят о наличии в них относительно небольших плотностей внутризем-ного потока тепла — 30-50 мВт/м2.
ГЛАВА 5 ЗАКОНОМЕРНОСТИ ФОРМИРОВАНИЯ И ДИНАМИКИ
СЛОЯ СЕЗОННОГО ПРОМЕРЗАНИЯ И СЛОЯ СЕЗОННОГО ОТТАИВАНИЯ ПОРОД
5.1. Формирование слоя сезонного промерзания и слоя сезонного оттаивания пород
В монографии Е А. Втюриной «Сезонно-криогенные горные по​роды» (1984) рассматриваются вопросы изученности сезонных про​цессов промерзания и оттаивания почв и горных пород многими исследователями — основоположниками геокриологии М.И. Сум-гиным, П.И. Колосковым, В.А. Кудрявцевым, И.Я. Барановым, А.И. Поповым и современными Ю.Л. Шуром, Г.М. Фельдманом, В.П. Чернядьевым и др. Основное внимание в данной работе уделя​ется теплофизической стороне процессов, протекающих в реаль​ной природной среде. Это направление наиболее полно было раз​вито В.А. Кудрявцевым и созданной им школой геокриологов МГУ (К.А. Кондратьевой, Л.Н. Максимовой, С.А. Замолотчиковой, Г.З. Перльштейном, Э.Д. Ершовым, СЮ. Пармузиным и др.).
Сезонное протаивание, по В.А. Кудрявцеву, представляет со​бой оттаивание сверху мерзлых пород, имеющих среднюю годо​вую температуру ниже 0°С. Слой сезонного протаивания всегда подстилается многолетнемерзлыми породами, а его мощность определяется теплооборотами в слое, идущими при положитель​ных температурах пород. Сезонное промерзание — это процесс промерзания сверху талых пород, имеющих среднегодовую тем​пературу выше 0°С. Слой сезонного промерзания подстилается талыми породами, а его мощность определяется теплооборотами, идущими при отрицательных температурах пород.
Основные черты формирования слоя сезонного прота​ивания с теплофизической точки зрения заключается в следу​ющем. При отрицательных среднегодовых температурах большую часть года породы находятся в мерзлом состоянии. Однако в лет​ний период температура поверхности пород становится положи-
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этим переходом температуры от отрицательных к положительным значениям и связано начало процесса протаивания горных пород. Сезонное протаивание пород является сложным теплофизичес-ким процессом, сопровождаемым фазовыми переходами, мигра​цией и фильтрацией влаги в талой и мерзлой зонах слоя, усадкой грунтов и др. Этот процесс продолжается до тех пор, пока за счет положительных теплооборотов к фронту протаивания поступает
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Рис. 5.1. Динамика глубины сезонного оттаивания (а) и промерзания (б) пород: 1—4— участки: / — быстрого оттаивания (промерзания), 2, 3 — соответственно замедленного и относительно стабильного положения фронта оттаивания
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количество тепла, достаточное для того, чтобы на этой глубине продолжался процесс перехода содержащейся в грунте воды из твердого состояния в жидкое. Сезонное протаивание достигает максимальной глубины в конце лета. С переходом от нагревания поверхности пород к ее охлаждению меняется и направление теп-лопотоков, проходящих через эту поверхность. Породы сезонно​талого слоя начинают охлаждаться и процесс протаивания снача​ла замедляется, а затем останавливается (рис. 5.1, а). В дальней​шем начинается промерзание оттаявшего слоя, которое в зависимости от конкретных условий может начаться как у ниж​ней его границы, так и с поверхности пород. Считается (Втюри-на, 1974), что при tср (среднегодовой температуре пород) от -0,5 до -4 °С промерзание сезонноталого слоя сверху опережает про​цесс промерзания снизу. При tср от -4 до -5 °С промерзание идет практически одновременно и сверху и снизу. Наконец, при tср ниже -5 °С промерзание снизу начинается раньше, чем сверху. Причем, чем ниже среднегодовые температуры пород и выше тем​пературы промерзания на поверхности в начале зимы, тем боль​шая часть сезонноталого слоя промерзает снизу. В естественных условиях при tcp от -7 до -10 °С снизу промерзает обычно 15—20% слоя сезонного протаивания. Промерзание сверху начинается с момента устойчивого перехода положительных температур к от​рицательным на поверхности. Таким образом, промерзание се​зонноталого слоя характеризуется, как правило, возникновени​ем двух фронтов или границ раздела «мерзлый грунт—талый грунт» в результате развития процесса промерзания как сверху, так и снизу. Такой характер промерзания обусловливает миграцию вла​ги к обоим фронтам, а также в промерзающих зонах, шлировое льдовыделение, возникновение напряжений и деформаций в по​родах и т.д. Промерзание сезонноталого слоя продолжается до смыкания фронтов (см. рис. 5.1, а). С этого момента времени (на-
лета сезонного протаивания породы находятся в мерзлом состоя​нии, хотя в них могут развиваться при наличии соответствующих градиентов температур процессы миграции влаги, фазовые пере​ходы и сегрегационное льдовыделение, что может приводить к перестройке криогенного строения этого слоя.
В случае сезонного промерзания пород многие сто​роны процесса формирования и развития сезонномерзлого слоя характеризуются качественными отличиями. Так, промерзание этого слоя происходит только сверху, т.е. существует только одна граница раздела «мерзлый—талый грунт». Вследствие развиваю​щихся процессов миграции и фазовых переходов влаги в сезонно-мерзлом слое образуются миграционно-сегрегационные прослои льда, происходит вертикальное пучение поверхности пород, фик​сируются деформации и напряжения усадки и распучивания и т.д. По мере углубления фронта промерзания скорость продвижения его замедляется, вплоть до полной остановки, наблюдающейся обычно в конце зимы (см. рис. 5.1, б). В дальнейшем, после пере​хода температуры поверхности через О °С, начинается процесс оттаивания сезонномерзлого слоя пород сверху и снизу. При этом оттаивание снизу может происходить одновременно, позже или раньше начала протаивания сверху, что будет определяться вели​чиной теплопотока из нижележащих талых (немерзлых) пород, т.е. значением положительной среднегодовой температуры пород. Чем она выше, тем большая часть слоя сезонного промерзания оттает снизу. В южных и многоснежных районах, в частности на Сахалине, юге Украины, Кавказе, в Крыму, в Средней Азии, сезонномерзлый слой пород протаивает преимущественно снизу. Таким образом, при протаивании сезонномерзлого слоя форми​руются два фронта оттаивания, т.е. две границы раздела «талый-мерзлый грунт». Полное протаивание этого слоя происходит при смыкании этих двух фронтов, что наблюдается обычно в конце весны—начале лета (см. рис. 5.1, б).
Скорость движения фронтов при промерзании и протаивании зависит от многих факторов. Скорость протаивания и промерза​ния сверху определяется прежде всего температурным режимом
[image: image542.jpg]Ha nosepxHocTH ropod. Yem ObicTpee mosblwaercs (Wis &) wiu
TOHMXKaeTest (11 &,) TEMIEPaTypa Bo BpeMeHM U Yem Goibuie amr-
JIATYJA 9THX M3MEHEHHit, TeM ObicTpee MpojBUraeTcsi GPOHT OT Mo-
BEPXHOCTH B I/yOb NOPOA. 3aBUCKMOCTD &gy M &y, OT TEMIIEPATYPHOTO
PEXUMA HA IIOBEPXHOCTH ITOPOI, OTPEEISEMOTO CPE/IHETON0BOM TeM-~
HepaTypoi (4,) ¥ aMILTUTYIOM TOJOBBIX KONeOaHUi TemItepatypsl (4,),
MOXHO [POCJIEJUTh HA CXeMe, IPUBENCHHON Ha puc. 5.2. T'padmku
0KA3BIBAIOT, YTO: 1) yBe/IMUCHUE MONOKUTEIBHBIX WM YMEHbIICHHE
OTPULIATETBHBIX 3HAYCHUHA £, OT £ 210 1, (pyt PUKCHPOBAHHOM 3HAYCHNI

239




[image: image543.jpg]



[image: image544.jpg]Puc. 5.2. VismeHeHMe t1y6MHbI Ce30HHOTO NPOMEP3AHMs &, 1 OTTAMBAHMA £, TIOPOL B
SABACHMOCTH OT CPCAHETOLOBO TEMTICPATYPB , H AMILIHTY bt KteGaH i TeMmicpaTy-
Pl A, Ha uX oBepXHOCTH (4, < 4,, < A,))

A,) NPUBOMUT K YMEHBLIECHHIO & (0T &; 110 £,); 2) ¢ yBeJIMYEHNEM aMIUIH-




туды колебаний температуры на поверхности Ап глубина сезонного промерзания или протаивания возрастает, а с уменьшением — со​кращается. На схеме эти зависимости отражены последовательнос​тью кривых изменения глубин сезонного промерзания и протаива​ния, соответствующих возрастающим амплитудам температур на
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Цикличность процессов сезонного промерзания и протаивания, происходящих в относительно маломощных слоях грунта, еже​годная смена положительных и отрицательных температур, со​провождающаяся фазовыми переходами, во многом определяют специфику состава и криогенного строения сезонноталого и се-зонномерзлого слоев. Многократно повторяющийся процесс про​мерзания и протаивания грунта приводит к образованию первич​ных пылеватых частиц. В то же время физико-механические про​цессы, протекающие в замерзающих глинистых породах, вызывают коагуляцию глинистых и коллоидных частиц, образование вто​ричных пылеватых микроагрегатов. В результате для пород слоев сезонного протаивания и промерзания характерна повышенная пылеватость.
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Динамика процессов сезонного промерзания и протаивания в криолитозоне приводит к определенной дифференциации соста​ва в разрезе этих слоев. Так, в слое сезонного оттаивания можно выделить три горизонта: нижний — промерзающий либо со сто​роны мерзлой толщи (при низких отрицательных среднегодовых температурах пород tcp), либо от поверхности (при высоких отри​цательных tcp), подверженный в основном сезонным колебаниям температуры пород; средний — промерзающий сверху и подвер​женный как сезонным, так и многосуточным колебаниям темпе​ратур пород, и верхний — подверженный сезонным, многосуточ​ным и суточным их колебаниям. Дисперсность отложений нижне​го и особенно верхнего горизонта, как правило, повышена. В профиле слоя сезонного промерзания по дисперсности чаще все​го фиксируются лишь два горизонта.
Несмотря на значительную ослабленность химических и мик​робиологических процессов в слое сезонного оттаивадия по срав​нению со слоем сезонного промерзания, почвы криолитозоны имеют достаточно большой поглощающий комплекс, в них отме​чается наличие вторичных минералов, протекают процессы огле-ения, вызывающие пептизацию ранее образовавшихся микроаг​регатов. Процессы оглеения сопровождаются образованием зна​чительного количества гидрофильных органических и минеральных коллоидов, способствующих возникновению тиксотропной струк​туры грунтов.
Особенности криогенного строения сезонномерзло-го и сезонноталого слоев определяются составом, сложением, теп-лофизическими и водными свойствами пород, изначальной (пред​зимней) влажностью и характером ее распределения по разрезу, глубиной залегания и режимом грунтовых вод по отношению к подошве сезонномерзлого слоя, характером распределения над-мерзлотных вод в сезонноталом слое и их режимом, динамикой зимнего промерзания и характером температурного режима про​мерзающих пород. При этом распределение льдистости по разрезу различается для случаев сезонного промерзания и протаивания.
В случае сезонного промерзания, как правило, в самой верхней части слоя, промерзание которой идет при больших градиентах температуры, образуется массивная криотекстура. Затем ниже по
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более благоприятные условия для миграционного льдовыделения,
и здесь образуются шлировые криогенные текстуры, ледяные про​
слои в которых, несколько утолщаясь, разреживаются с глуби​
ной (рис. 5.3). Общая по разрезу величина льдистости и толщина
формирующихся прослоев льда зависят от глубины залегания уров​
ня грунтовых вод. В области развития сезонномерзлых пород в
16 -ИЗО
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Рис. 5.3. Типичное криогенное строение
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условиях аридногд климата по всему разрезу преобладают мас​сивные криотекстуры. С продвижением к северу, по мере умень​шения аридности климата, увеличения предзимней влажности и понижения среднегодовых температур пород, в процессе промер​зания происходит существенное перераспределение влаги по сло​ям. В тонкодисперсных породах в верхней части сезонномерзлого слоя (после маломощного бес-шлирового горизонта) формиру​ются слоистые, сетчатые, ячеи​стые и другие криотекстуры, в нижней — чаще всего массив​ные. Лишь в случае близкого за​легания грунтовых вод в нижней (реже в средней) части наблю​даются шлировые текстуры и по​вышенная льдистость пород. Для слоя сезонного протаива-
ния в тонкодисперсных породах распространение льда по разре​зу зависит от соотношения про​мерзания сверху и снизу, предзимней влажности и возможности подтока надмерзлотных вод извне. Чаще всего здесь формируется трехслойное криогенное строение, максимальная льдистость по​род отмечается для нижней и верхней частей слоя, средняя часть оказывается относительно обезвоженной. Для верхней части ха​рактерны довольно тонкие слоистые и сетчатые криотекстуры, для средней — массивные и разреженные тонкие линзовидные (см. рис. 5.3), для нижней — утолщенные слоистые, сетчатые и атакситовые (при этом горизонтальные шлиры льда часто как бы повторяют конфигурацию подошвы сезонноталого слоя), Льдис​тость нижней части слоя обычно равна полной влагоемкости пород или превышает ее. Она практически не зависит от предзимней влажности и формируется в процессе медленного промерзания слоя снизу, при наиболее благоприятных условиях миграции влаги к фронту промерзания, когда направления миграционного и гра​витационного движения воды совпадают. Как показано В.А, Куд​рявцевым (Общее мерзлотоведение, 1978), промерзание сезон​ноталого слоя снизу обусловлено полугодовыми теплооборотами, проходящими через его подошву:
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превышает 1—1,5 см.
Если при промерзании сезоннопротаявшего слоя возможен приток надмерзлотных вод, то льдистость распределяется по раз​резу равномерно, а горизонт иссушения пород отсутствует. При этом отмечается максимальное по величине пучение грунтов се-зонноталого слоя, образование однолетних бугров пучения. В ус​ловиях морского климата, когда промерзание сверху идет отно​сительно медленно, в нижнем горизонте сезонноталого слоя скла​дываются максимально благоприятные условия для льдовыделения. При резко континентальном климате, когда темп промерзания сверху велик, промерзание снизу незначительно. Соответственно снижается возможность для шлирового льдовыделения вблизи подошвы сезонноталого слоя и льдистость нижнего горизонта уменьшается.
Максимальные глубины сезонного промерзания и протаива-ния грунтов в многолетнем плане изменяются в широких преде​лах. Ежегодные отклонения глубины оттаивания в одной и той же точке от среднемноголетнего значения возрастают с севера на юг, а промерзания — уменьшаются к югу. Так, на севере криоли-тозоны при среднегодовой температуре грунтов ниже -5 °С вариа​ции глубины сезонного оттаивания в одной точке составляют не более десятка сантиметров. В Подмосковье, например, в пределах одного и того же участка за 25 лет глубина сезонного промерза​ния изменялась от нескольких сантиметров до 1 м и более, т.е. более чем на порядок. Не менее значительна пространственная изменчивость глубин, обусловленная изменениями факторов и условий, оказывающих влияние прежде всего на температурный режим, состав и влажность пород. К ним относятся климат, гео​морфологические и ландшафтные условия. Влияние климата, как уже отмечалось, проявляется прежде всего в температурном ре​жиме пород, пространственная изменчивость которого на терри​тории с однотипным климатом в наибольшей мере зависит от снежного покрова (см. гл. 2).
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Качественно влияние снежного покрова на глубину сезонного нротаивания и промерзания пород можно проанализировать с помощью схем, представленных на рис. 5.4. Так как снег является теплоизолирующим слоем, при его снятии всегда происходит уве-
Рис. 5.4. Схема влияния снежного покрова на глубины сезонного оттаивания (а) и промерзания (б) пород (по СЮ. Пармузину):
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Влияние растительного покрова на температурный режим по​род и глубину сезонного промерзания и протаивания имеет не​сколько аспектов. Так, растительный покров изменяет отража​тельную способность подстилающей поверхности, поглощает сол​нечную энергию, испаряет влагу во всем объеме, делает воздушный поток турбулентным выше уровня развития биомассы и, наобо​рот, создает застой воздуха в ней. Растительные покровы во мно​гом определяют условия снегонакопления и свойства снежной толщи, а также по-разному удерживают влагу в почве, влияя та​ким образом на влагосодержание и теплофизические характерис​тики почвы.
Влияние растительного покрова (как теплоизолятора) на тем​пературный режим и глубину сезонного протаивания или сезон​ного промерзания пород оценить даже качественно значительно труднее, чем влияние снега. Это объясняется тем, что раститель​ный покров изолирует почву не только от охлаждения в зимнее время (как снег), но и от нагревания в течение всего лета. Сум​марный эффект этих двух влияний зависит от продолжительности летнего и зимнего сезонов, континентальное™ климата, высоты снежного покрова, влажности подстилающей почвы и др., т.е. от ряда факторов и условий, определяющих роль растительного по​крова в теплообмене между поверхностью почвы и атмосферой, с одной стороны, и между поверхностью почвы и подстилающи​ми почвами и горными породами — с другой.
В первом приближении можно сказать, что влияние раститель​ного покрова на глубину сезонного протаивания в области мно-голетнемерзлых пород более значительно, чем на глубину про​мерзания в области немерзлых и талых пород (рис. 5.5). И в том и в другом случае снятие растительного покрова приводит к увели-
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Рис. 5.5. Схема влияния растительного покрова на глубину сезонного оттаивания (а) и промерзания (б) пород (по СЮ. Пармузину):
[image: image556.jpg]L Ayp Gpp A — COOTBETCTBCHHO CPEAHErOAOBafA TeMmepaTypa, aMIUIMTYAa roAoBbiX

KOJIeGAHMI TeMTIEpaTyPhi HA TIOBEPXHOCTH TIODOJI, FYGHHA CE30HHOTO OTTAUBAHMS I

IpOMep3aHIst, TYGMHA PACTIPOCTAHCHMS TOOBBIX KONIeBaHHMii TeMIEpaTYpht IIPU Ha-

JIAYAY PACTUTENILHOTO NIOKPOBA; 1y, A, &,, 1, — Te e XapaKTePHCTHKH TPH YIaneHui

PACTHTCALHOTO TIOKPOBa; AZ, , AL, — WAMCHEHIe TIYGHH CeIOHHOTO OTTABAHHS 1
TpoMep3aRus

w

6bl KOMITEHCHPYET 9TO BAHSIHME. B uTore & yBe/IMIMBACTCS HE3HAH-
TeJbHO, YTO XOPOUIo BUAHO Ha puc. 5.5. M3BecTHO, 04HAKO, YTO B




северных районах криолитозоны, где высота снега невелика (0,2— 0,3 м), растительный покров оказывает отепляющее влияние, т.е. благодаря ему формируется более высокая среднегодовая темпе​ратура пород, чем в районах, где растительность отсутствует. Но это не приводит к увеличению глубины протаивания, так как амплитуда колебаний температуры под растительностью всегда меньше, чем в ее отсутствии.
Рельеф местности, экспозиция и крутизна склонов во многом определяют температурный режим пород и глубины сезонного промерзания (протаивания). Так, поскольку температура воздуха понижается с увеличением высоты местности примерно на 0,4—
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0,6 °С на каждые 100 м, в соответствии с этим понижается и сред​негодовая температура пород (tср). Это приводит к уменьшению мощности сезоннопротаивающего и увеличению мощности се-зоннопромерзающего слоя. С изменением высоты рельефа связа​но также формирование состава пород (прежде всего дисперсно​сти) и их влажности, с высотой изменяются мощность снежного покрова, сплошность и видовой состав растительности и т.д., т.е. происходит изменение всех классификационных показателей се​зонного промерзания (протаивания) пород.
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тизна склонов (угол падения солнечных лучей на склоны разной крутизны). В основном это проявляется через количество прихо​дящей и поглощенной этими поверхностями солнечной радиа​ции. Понижение tcp и сокращение Ап в зависимости от экспози​ции (при прочих равных условиях) происходят в направлении от южных, юго-западных склонов к северо-восточным и северным. Причем разность tcp и Ап на склонах южной и северной экспози​ций определяется в основном различием в летних температурах воздуха, поскольку зимой при очень малом поступлении лучис​той энергии северные и южные склоны охлаждаются почти оди​наково (при одинаковом снежном и растительном покровах). Лет​нее же нагревание солнечными лучами оказывается более силь-
[image: image558.jpg]HBIM Ha IOXHBIX CKIIOHAX. B CBSI3M C 3TUM HA CEBEPHBIX CKJIOHAX IyOnHa
CE30HHOTO OTTAMBAHMUS & ¢,y CYIIECTBEHHO MEHBILIE, YeM Ha CKIOHAX
I0KHON SKCHOSULMHU &y o, T-€. BCEINA o cep < Egriox VICKITIOUEHME
COCTaBJISIIOT JIMIIL PAOHBI BBICOKUX (3aMOJSPHBIX) IIMPOT, Iae
Eorcen ™ Borsons TAK KAK B TEYCHHE 3UMHEH HOYN CONHEYHAs pajMaiiist
BOOOIIE OTCYTCTBYET, 4 B TEUEHUE JIETHEro JIHS CONHIE ABMUXKETCS 110




кругу (невысоко поднимаясь над горизонтом) и более или менее равномерно обогревает склоны всех экспозиций.
Сезонномерзлый слой формируется в основном за счет тепло-оборотов в зимний период, в течение которого склоны разной экспозиции охлаждаются, как было сказано выше, практически одинаково. Поэтому и глубины сезонного промерзания на скло-
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Рис. 5.6. Изменение среднегодовых температур пород и амплитуд среднемесячных температур на склонах северной и южной экспозиции
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значения в точке т2 до значения в точке ту Следовательно, при сезонном промерзании влияние экспозиции склонов на глубину промерзания незначительно, так как изменения глубины промер​зания под влиянием различий среднегодовых температур и амп-
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Если рассматривать таким же образом влияние экспозиции скло​нов на глубину сезонного протаивания по правой части рис. 5.6, видно, что по сравнению со склоном северной экспозиции (С)
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Отсюда вывод, что экспозиция склонов оказывает сильное влия​ние на глубину сезонного протаивания пород.
Влияние крутизны склонов на температурный режим и глуби​ну сезонного протаивания (промерзания) пород проявляется че​рез различный угол падения солнечных лучей и через их затенен​ность друг другом, т.е. ч!ерез различное количество поглощенной поверхностью склонов радиации. Более высокие температуры по​род в летний период характерны для склонов, перпендикулярных к солнечным лучам (около 30 °), что и обеспечивает большую глу​бину сезонного протаивания пород на них, в то время как глуби​ны сезонного промерзания оказываются примерно такими же, как и на пологих склонах, поскольку зимнее охлаждение их раз​нится незначительно. При этом следует учитывать, что влияние крутизны склонов (так же как и экспозиции) на температурный
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режим и глубину сезонного оттаивания (промерзания) пород может осложняться и другими факторами, например неодинако​вым распределением снежного покрова, различиями в раститель​ном покрове и др., что затушевывает проявление рассматривае​мых закономерностей в чистом виде.
Количественная оценка влияния экспозиции и крутизны скло​нов на температурный режим пород (обусловленного количеством поступающей к поверхности солнечной радиации), в соответствии с которым формируется глубина сезонного протаивания, деталь​но рассматривалась в гл. 1. Следует отметить, что географическое расположение участка, и прежде всего его положение по отноше​нию к океану, сказывается через конвективный теплообмен атмо​сферы с литосферой, формирующий меридиональную сектори-альность по степени континентальности климата. При движении от побережья в глубь материка повышается максимальная и по​нижается минимальная среднемесячная температура воздуха, т.е. возрастает годовая амплитуда среднемесячных температур. Поэто​му при одинаковой среднегодовой температуре на поверхности грунта в континентальных районах резко возрастают глубины как сезонного оттаивания, так и сезонного промерзания грунтов, уве​личивается глубина проникновения годовых колебаний температур.
Аналогично приведенному анализу роль других природных фак-торов (например, водного покрова, заболачивания) в формиро​вании глубины сезонного оттаивания (промерзания) пород мож- но оценить, определяя их влияние на температурный режим по​род, как это показано в гл. 2, а также на их литологические особенности и влажность.
При всей пространственной и межгодовой изменчивости глу​бин сезонного промерзания и сезонного протаивания для них ха​рактерна общая географическая зональность, выраженная в том, что при прочих равных условиях глубина промерзания увеличива​ется с юга на север, а глубина сезонного протаивания — с севера на юг. Эта зависимость характерна для равнинных территорий. В горных районах Восточной Сибири и Средней Азии широтная зональность глубин может заметно изменяться и искажаться вслед​ствие наложения на нее высотной зональности.
Влияние подобного рода можно рассмотреть на рис. 5.7. На этом
рисунке кривая 1 изображает изменение глубин сезонного про​
мерзания и сезонного протаивания с юга на север на равнине
соответственно изменению в этом направлении структуры радиа-
ционно-теплового баланса поверхности земли, а следовательно,
и изменению значений среднегодовых температур пород, пока​
зываемому кривой 3.
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Если бы в этом направлении профиль пересекал возвышеннос​ти, рельеф которых показан кривой 2, то ход среднегодовых тем​ператур должен был бы измениться и принять вид кривой 4, вме​сто кривой 3. Влияние рельефа в данном случае должно смес​тить точку перехода среднегодо​вой температуры пород через нуль (т) на кривой 3 в положе​ние точки т1 на кривой 4. Вслед​ствие смещения среднегодовой температуры пород, равной 0 °, и изменения средних темпера​тур пород с юга на север по кри​вой 4 изменения глубин сезон​ного промерзания и протаива​ния при наличии рельефа (2) изображаются кривой 5.
Рис. 5.7. Схема изменения глубин сезон​ного промерзания и протаивания пород
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Так как сезонное промерза​ние и протаивание пород зави​сят от комплекса природных условий, то очевидно, что на высотную и широтную зональ​ности накладывается влияние других факторов (литологичес-кие особенности пород, их влажность и льдистость, снеж-
ный и растительный покровы
и др.). Влияние этих факторов
часто бывает настолько значительным, что оно существенно ис​кажает проявление широтной и высотной зональностей в глуби​нах сезонного промерзания и протаивания пород. В некоторых слу​чаях может создаваться впечатление полного отсутствия широт​ной и высотной зональностей.
В горных местностях, где с увеличением высоты изменяется весь комплекс геологических и географических условий (литологичес-кие особенности, влажность, растительный и снежный покровы), широтная зональность сезонного промерзания (протаивания) ус​ложняется высотной зональностью особенно сильно. По существу, в горных странах с расчлененным рельефом наблюдается мозаика районов с указанными выше зональными переходами глубин се​зонного промерзания и протаивания в различных направлениях. При этом (например, в Забайкалье) зоны сезонного промерзания и протаивания иногда меняются местами по высоте вследствие инверсии зимней температуры воздуха и других причин.
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Динамика глубин сезонного промерзания и протаивания изу​чается на метеостанциях и метеопостах мерзлотомерами различ​ных конструкций. В полевых условиях глубины оттаивания или промерзания могут изучаться непосредственно в скважинах, шур​фах, обнажениях и геофизическими методами (вертикальным электрическим зондированием, электропрофилированием, тер​мометрией и др.)- Все натурные данные о глубинах оттаивания
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ного промерзания — по методу Л.Д. Пикулевича). Для этого по данным метеостанции или режимных наблюдений, проводи​мых на ключевых участках в течение всего периода протаива-
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наблюдаемои в год проведения полевых работ. Затем, прини​мая допущение, что на всей исследуемой территории (с одно​типным климатом) темп оттаивания сохраняется один и тот же, единовременные замеры глубины протаивания пород, по-
большое количество формул для расчета глубины промерзания и оттаивания горных пород, имеющих свои преимущества и недо​статки, ограничения в применении. Многолетняя практика ка​федры геокриологии МГУ в проведении геокриологических съе​мок разного масштаба показала целесообразность использования формулы В,А. Кудрявцева при полевых исследованиях, по кото​рой составлена номограмма (рис. 5.9), представляющая собой
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на различных типах ландшаф​тов, приводят к соответству​ющим им максимальным глу-
ны кривые интенсивности протаивания пород, получен​ные для различных районов области развития мерзлоты.
Кроме того, для изучения закономерностей простран​ственной и временной измен​чивости глубин широко ис​пользуются математические методы. В гл. 3 показано, что в настоящее время существует

Рис. 5.8. Кривые интенсивности протаива​ния пород для различных районов облас​ти распространения многолетнемерзлых
пород:
1 — Среднеколымск; 2 — Якутск; 3 — Норильск; 4 — Анадырь; 5 — Салехард
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номограмме достаточно просто можно определить диапазон из​менения экстремальных и среднемноголетних значений глуби​ны сезонного оттаивания (промерзания) пород на различных типах местности.
Рассматривая природные закономерности формирования глу​бин сезонного оттаивания (промерзания) пород, нельзя не отме​тить техногенную динамику глубин. Под влиянием хозяйственной деятельности мощность сезонноталого и сезонномерзлого слоев обычно значительно увеличивается (часто более чем в два раза), происходит формирование перелетков мерзлых пород и неслива-ющейся мерзлоты вследствие изменения знака среднегодовой тем​пературы на поверхности пород. Последнее может происходить и в естественных условиях, поэтому представляется важным рас​сматривать вопрос о потенциальном сезонном промерзании и о потенциальном сезонном оттаивании пород.
5.2. Потенциальное сезонное промерзание и потенциальное сезонное оттаивание пород
При положительных среднегодовых температурах пород тепло-обороты в них во время существования на поверхности отрица​тельных температур в полупериод охлаждения максимально ис​пользуются на промерзание верхнего слоя пород. Теплообороты при положительных температурах в полупериод нагревания пород используются на протаивание промерзшего слоя лишь частично, а остальная часть идет на нагревание пород выше нуля. Это оче​видно, так как части теплооборотов при положительных и отри​цательных температурах не равны и первые из них значительно превышают вторые (рис. 5.10, а).
Таким образом, при сезонном промерзании промерзает столько, сколько может промерзнуть при данных теплооборотах; протаи​вает же только то, что промерзло вне зависимости от теплооборо​тов при температурах выше нуля. Протаивание пород, которое могло бы наблюдаться при полном использовании теплооборотов
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Рис. 5.10. Схема годового хода теплооборота через поверхность пород: а — область сезонного промерзания; б — область сезонного протаивания; 1 — доля положительной части теплооборота, идущей при температуре поверхности выше
0
°С; 2 — доля отрицательной части теплооборота, идущей при температуре по-
верхности ниже О °С
при положительных температурах, называется потенциальным се​зонным протаиванием.
Аналогичное положение имеется при сезонном протаивании. Летом оттаивает верхний горизонт мерзлого массива при полном использовании теплооборотов при положительных температурах. Промерзает же только протаявший летом слой. Если бы вся часть теплооборота, протекающего при отрицательных температурах на поверхности, была использована на промерзание пород, то, оче​видно, в этом случае можно говорить о потенциальном сезонном промерзании.
Впервые абстрактные понятия «потенциальное сезонное про​мерзание» и «потенциальное сезонное оттаивание» пород были использованы В.А. Кудрявцевым для объяснения таких реальных явлений, как перелетки мерзлых пород и несливающаяся мерзло​та. Эпизодическое (или периодически повторяющееся) увеличе​ние глубины сезонного промерзания, не сопровождаемое соот​ветствующим увеличением летнего протаивания, приводит к фор​мированию маломощных слоев мерзлых пород, существующих от
1
до 2—5 лет, на талых массивах. Такие породы принято называть
перелетками. Эпизодическое (или периодически повторяющееся)
увеличение глубины сезонного оттаивания пород, не сопровож​
даемое соответствующим увеличением зимнего промерзания, при​
водит к формированию талого прослоя над кровлей многолетне-
мерзлой толщи, т.е. к образованию «несливающейся мерзлоты».
..
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Перелетки и несливающаяся мерзлота возникают в результате кратковременных изменений теплообмена на поверхности почвы под влиянием естественной динамики природных факторов (наи​более часто они связаны с динамикой температуры воздуха, вы​соты снега, количества летних осадков, альбедо поверхности) либо под влиянием хозяйственной деятельности человека. Первые фор-
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многолетней среднегодовой температуры на поверхности почвы и на глубине сезонного промерзания. Соответственно образова​ние талого прослоя пород, разобщающего слой зимнего промер​зания с многолетнемерзлой толщей, определяется условием
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Для выявления возможности существования этих условии в кон​кретной обстановке изучаются закономерности формирования тем​пературного режима пород в связи с влиянием природных факто-
ров и их изменений, как это было показано выше. Мощ​ность перелетка или талого прослоя, формирующихся в течение одного года, может быть определена путем расче​та потенциального сезонного промерзания или потенциаль​ного сезонного оттаивания пород соответственно. В пер​вом случае мощность перелет​ка определяется как разность между глубиной потенциаль​ного сезонного промерзания и глубиной сезонного оттаива​ния пород, во втором — как разность между глубиной по​тенциального сезонного отта​ивания и промерзания. На рис. 5.11 эта разность четко прослеживается между лини​ями, обозначающими соот​ветствующие глубины.

Рис. 5.11. Схема широтной зональности глу​бин сезонного промерзания (оттаивания), потенциального сезонного промерзания (оттаивания) и глубины распространения
годовых колебаний температуры: /— глубина сезонного промерзания и по​тенциального сезонного промерзания (пун​ктирная часть линии I); II — глубина се​зонного оттаивания и потенциального се​зонного оттаивания (пунктирная часть линии II); 1, 2— соответственно сезонно-талый и сезонномерзлый слои; 3 — слой годовых колебаний положительной темпе​ратуры в области сезонного промерзания; 4 — слой годовых колебаний отрицательной температуры в области сезонного оттаива​ния; 5 — слой потенциального оттаивания; 6 -— слой потенциального промерзания
255
Для расчета глубины потенциального сезонного промерзания (оттаивания) можно использовать формулу В.А. Кудрявцева (или приведенные на рис. 5.9 номограммы), в которую подставляются
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воспользуемся следующей схемой (рис. 5.12). Из этой схемы вид-
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Рис. 5.12. К определению потенциаль​ного сезонного промерзания: 1 — теплообороты, идущие при / < О °С в слое сезонного промерзания; 2—теп​лообороты при / < О °С, определяющие глубину потенциального сезонного
но, что при некоторой положи​тельной средней годовой темпе​ратуре грунта на промерзание идет только та часть теплооборо-тов, которая совершается при от​рицательных температурах (и со​ответствует заштрихованной ко​сой штриховкой части рис. 5.12). Остальная часть теплооборотов (горизонтальная штриховка) дол​жна определять глубину потенци​ального сезонного протаивания пород.
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Эти теплообороты могут быть использованы на протаивание по​род только в том случае, когда весь массив пород будет мерзлым.
В области сезонного протаивания это может быть только при ну​левой среднегодовой температуре пород. Но в этом случае ампли-
[image: image580.jpg]TyJa Ha MIOBEPXHOCTH TIOPOJI PaBHA OTPE3KY Ha OCU TEMITEPATYP OT /5y
100°, me. A+t mpu £, =0".




По указанной формуле может производиться расчет глубины как потенциального сезонного протаивания, так и потенциального сезонного промерзания пород. Соотношение глубин сезонного промерзания и протаивания и потенциального сезонного протаи​вания и промерзания представлено в табл. 5.1. Расчет глубин про-
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дует, что если на Крайнем Севере, где среднегодовая температу​ра пород около -10 °С и сезонное протаивание пород не превыша​ет 1 м, летом из такого грунта производится отсыпка насыпи
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Таблица 5.1
Соотношение глубин сезонного промерзания (протаивания) и потенциального сезонного протаивания (промерзания) пород* (в
относительных цифрах)
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	Средняя годовая температура пород, °С

	

	0

	±0,5

	±1

	±2

	±5

	±10

	±15


* Для области сезонного промерзания пород в числителе — глубина сезонного промерзания, в знаменателе — глубина потенциального сезонного протаивания; для области сезонного протаивания пород в числителе — глубина сезонного протаивания, в знаменателе -— глубина потенциального сезонного промерзания.
высотой 10 м, то в первую же зиму она промерзнет до глубины 2,5 м. Аналогичное положение и в области сезонного промерзания. Так, если в районе Волгограда, где среднегодовая температура по​род около 8 °С, произвести отсыпку насыпи зимой из мерзлого грунта, то можно считать, что эта насыпь оттает в первое лето примерно на 3 м. Таким образом, определение глубины потенци​ального сезонного промерзания и протаивания имеет вполне оп​ределенный смысл при решении задач практического значения.
5.3. Влияние тепломассообмена
в сезонноталом и сезонномерзлом елоях на их мощность и температурный режим подстилающих пород
Известно, что в сезонноталом (сезонномерзлом) слое пород происходят энергоемкие процессы, которые влияют на мощность этого слоя, льдистость, криогенное строение, режим промерза​ния и оттаивания, а также на среднегодовую температуру подсти​лающих пород. К этим процессам в первую очередь относятся кон​вективный теплообмен между горными породами и движущими​ся грунтовыми водами, воздухом (по трещинам и макропорам в скальных и крупнообломочных породах) и инфильтрующимися атмосферными осадками и конденсация водяных паров. Под их влиянием среднегодовая температура на подошве СТС и CMC, по данным многих авторов (В.А. Кудрявцев, Л.Н. Крицук, Л.Н. Максимова, B.C. Мелентьев, С.А. Замолотчикова, Г.З. Перль-штейн, В.П. Чернядьев, Г.М. Фельдман и др.), значительно от​личается от среднегодовой температуры на поверхности пород (под естественными покровами). Это отличие может составлять 1—2 °С и более. На его величину существенное влияние, очевидно, ока​зывает температурная сдвижка, возникающая в процессе кондук-тивного теплообмена в СТС (CMC) при разных значениях коэф​фициента теплопроводности пород, в результате их промерзания и оттаивания (см. разд. 4.1). При этом необходимо учитывать, что в реальных условиях температурная сдвижка характеризует пони​жение среднегодовой температуры на подошве СТС (CMC), a конвективные процессы могут приводить как к ее повышению, так и к понижению. В течение нескольких десятилетий многими исследователями изучалось влияние этих процессов на среднего​довую температуру пород в различных ландшафтно-климатичес-ких и геолого-геоморфологических условиях, что нашло отраже​ние во множестве работ. Остановимся на основных представлени​ях, сформировавшихся к настоящему времени.
Влияние процессов конвективного теплопереноса. Процессы се​зонного оггаивания и формирования температурного режима в
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приповерхностных слоях пород криолитозоны часто происходят при активном участии конвективного механизма движения тепла. Конвективная теплопередача реализуется в результате массопере-носа через поровое (пустотное) пространство пород, т.е. осуще​ствляется движущимся теплоносителем. При этом тепло может переноситься как в виде тепла емкостных запасов теплоносителя (воздух, вода), так и в виде скрытой теплоты фазовых переходов (водяной пар). С конвективной передачей тепла связано не только дополнительное поступление в объем пород тепла из атмосферы, но и повышение уровня теплообмена в градиентном температур​ном поле пород. Максимальное тепловое воздействие конвектив​ного теплопереноса происходит при движении теплоносителя в поровом пространстве перпендикулярно изотермическим поверх​ностям, т.е. для пород слоя годовых геплооборотов тепловой эф​фект конвективного теплопереноса в основном определяется ве​личиной вертикальной составляющей движения теплоносителя. Однако в случае существенных различий температурного режима пород по площади (т.е. наличия горизонтальных температурных градиентов) заметную роль может играть и горизонтальное дви​жение теплоносителя (фильтрационного потока).
Конвективное тепловыделение в объеме пород в контрастном температурном поле слоя сезонного оттаивания (промерзания) в благоприятных условиях может существенно влиять на темпера​турный режим пород и даже являться самостоятельной причиной формирования таликов.
Наиболее значимыми в энергетическом плане конвективными процессами являются нисходящая фильтрация летних атмосфер​ных осадков и внутрипоровая конденсация водяных паров. Эти процессы имеют определенное сходство: они реализуются в сдре-нированных грубодисперсных отложениях с относительно высо​кой пустотностью, протекают в летний период, сопровождаются выделением значительного количества тепла. Основное их разли​чие заключается в следующем. Конвективный перенос тепла при инфильтрации реализуется за счет емкостных теплозапасов про​сачивающихся в грунт жидких атмосферных осадков, при этом тепловое взаимодействие воды с породами происходит в пределах всего фильтрующего разреза талого слоя, начиная с поверхности. Во втором случае скрытая теплота фазовых переходов транзитно переносится через нагретые верхние слои пород без взаимодей​ствия с ними, а тепловыделение в результате фазового превраще​ния пар—вода (пар—лед) происходит в охлажденной нижней ча​сти протаивающего слоя, в основном вблизи фронта протаива-ния, где достигается «точка росы» для воздуха с практически любой естественной влажностью. Последнее определяет широкое развитие
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и высокую значимость процессов конденсации водяных паров в грунтах именно в криолитозоне.
Наибольшее влияние на формирование температурного режи​ма пород инфильтрация осадков оказывает в районах с теплым и дождливым летом. Приближенный метод для оценки влияния ат​мосферных осадков на среднегодовую температуру на подошве сезонноталого слоя предложил В.А. Кудрявцев (1967). Основной предпосылкой метода является то, что инсЬильтрующиеся осадки
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Для практических расчетов из метеорологических справочни​ков для данного пункта необходимо взять месячные или декад​ные суммы выпадающих летом осадков и соответствующие сред​немесячные или среднедекадные температуры воздуха. Сумма осад​ков в миллиметрах, приводимая в климатических справочниках, соответствует количеству воды в килограммах на 1 м2 площади. Глубина сезонного оттаивания £ принимается равной максималь​ному значению, наблюдаемому в конце оттаивания.
Приведенное уравнение справедливо для случая, когда все осад​ки сразу после выпадения инфильтруются в слой сезонного отта​ивания, что возможно лишь на горизонтальных участках с выхо-
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дом крупнодисперсных пород на поверхность и при отсутствии дерново-почвенного слоя. Во всех остальных случаях часть осад​ков уходит в поверхностный сток и испаряется. Очевидно, при этом величина Qoc должна входить в формулу с поправочным коэффициентом п, выраженным в долях единицы и отражающим потерю осадков на сток и испарение. Коэффициент п может су​щественно различаться в разных ландшафтных условиях. Опреде​ляться он должен на основе полевых наблюдений. Благоприят​ствующим фактором для отепляющего влияния атмосферных осад​ков является наличие плоских сдренированных (как правило, водораздельных и террасовых) поверхностей, сложенных с по​верхности относительно грубодисперсными грунтами, на кото​рых происходит практически полное поглощение как моросящих, так и ливневых осадков. Наличие в пределах протаивающих отло​жений водоносного горизонта любой мощности однозначно сни​жает тепловой эффект конвективного привноса тепла при ин​фильтрации, поскольку в этом случае в породах выделяется толь​ко часть тепла просачивающихся вод, соответствующая их охлаждению от начальной температуры до температуры на зерка​ле фильтрационного потока. В качестве близких к предельно воз​можным в природе величинам конвективного привноса тепла в породы в криолитозоне при летней инфильтрации можно считать значение 4000—5000 ккал/м2. Такого порядка теплосодержание дож​девых вод достигает, например, в Южной Якутии при норме осад​ков 300 мм и средней летней температуре воздуха около 15 °С. В северных районах криолитозоны отепляющий эффект инфильт​рации дождевых вод выражен значительно слабее.
Закономерности процессов внутрипочвенной конденсации во​дяных паров к настоящему времени изучены недостаточно, не​смотря на многочисленные экспериментальные исследования в различных районах криолитозоны (Булдович, Афанасенко, Ме-лентьев, 1978; Климочкин, 1975; Шепелев, 1980; и др.). Большая инерционность используемых установок не позволяет делать од​нозначных выводов о связи интенсивности процесса конденса​ции с теми или иными быстро меняющимися факторами при​родной среды (температура и влажность приземных слоев воздуха и пород, ветровой режим, атмосферные осадки и др.). Однако выполненные исследования позволили надежно выявить суще​ствование процесса в различных климатических условиях (от Чу​котки до Южной Якутии) и количественно определить величину суммарной летней внутрипочвенной конденсацирг. Эта величина составляет первые десятки миллиметров водного слоя и в целом, как составляющая баланса подземного стока, обычно является небольшой. В то же время в связи с очень высоким энергетическим
17*-изо
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уровнем фазового перехода при конденсации водяных паров (почти на порядок превышающим таковой при кристаллизации воды) этот процесс, несомненно, оказывает заметное влияние на фор​мирование геокриологических условий.
Анализ имеющихся материалов показывает, что величина лет​ней конденсации в протаивающем слое пород обычно не пре​вышает 20—30 мм и только в особо благоприятных условиях может достигать 50 мм и более. Таким образом, этот процесс обеспечивает поступление непосредственно в отложения слоя сезонного оттаивания дополнительного тепла в количестве 12-15 (до 30 тыс.) ккал/м2 площади, что превышает привнос тепла летними осадками и сопоставимо с величиной кондуктивных теилопотоков через поверхность в летний период.
В принципе возможны два механизма транспортировки паро​образной влаги в породе в зону конденсации. В первом случае внут-рипоровый воздух практически неподвижен и перемещение влаги происходит только за счет диффузии пара под воздействием гра​диента температур. Во втором случае происходит вынужденное перемещение влажного воздуха из верхних слоев пород к фронту протаивания под влиянием таких процессов, как ветровое пере​мешивание (как прямое «продувание» пород, так и движение, связанное с барическими микровозмущениями от приземных вих​рей), поршневые эффекты при инфильтрации осадков и ряд дру​гих. В природе эти два механизма, по-видимому, сосуществуют. Во всяком случае детальные режимные исследования (Булдович, Афанасенко, Мелентьев, 1978) не показали зависимости интен​сивности конденсации от значений градиентов температур в протаивающем слое (т.е. от фазы теплого периода), что должно было проявиться только при диффузионном механизме транспор​тировки парообразной влаги. Отмечена лишь хорошая корреляция пиков интенсивности конденсации с периодами выпадения дож​дей, что, несомненно, связано с увеличением в это время влаж​ности приземного и внутрипорового воздуха (конструкция опыт​ных установок полностью исключала возможность проникнове​ния дождевых вод в рабочий объем).
Наличие в пределах слоя оттаивания водоносного горизонта значительно сокращает интенсивность процессов конденсации в связи с более высокой температурой на зеркале грунтового пото​ка, чем на фронте протаивания, а при увеличении мощности потока до определенного значения конденсация вообще прекра​щается и сменяется испарением с поверхности грунтовых вод.
Несмотря на высокий энергетический уровень процессов кон​вективного привноса тепла в породы, количественная оценка вклада инфильтрации в формирование геокриологических уело-
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вий в настоящее время ограничивается простейшими балансовы​ми формулами типа (5.1), а для конденсационного тепловыделе​ния в породах вообще отсутствует.
Поэтому ниже (табл. 5.2) приводятся аналитические зависи​мости, позволяющие определить влияние процессов конвектив​ного привноса тепла при инфильтрации дождевых вод и внутри-почвенной конденсации водяных паров на сезонное оттаивание фунтов и оценить влияние этих процессов на формирование тем​пературного режима пород.
Таблица 5.2
Формулы для расчета глубины летнего оттаивания пород с учетом конвективного
привноса тепла
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2. Конденсация водя​ных паров в порах при отсутствии летних
3. Совместное влияние конденсации водяных паров и инфильтрации атмосферных осадков
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1. Инфильтрация дож​девых вод при отсут​ствии конденсации водяных паров в по-
4. Отсутствие конвек​тивного привноса

(5.3)
(5.4)
(5.5)
(5.6)
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теплопроводность талых и мерзлых пород; Св? Ст, См — объемная теплоемкость соответственно воды, талых и мерзлых пород; Lп —
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теплота парообразования, равная при О °С примерно 600 тыс. ккая/м3; qiiokp — сумма летних градусо-часов на поверхности покрова; £ — глубина оттаивания пород за летний период при наличии конвек​тивной составляющей теплопереноса; Q^ — теплота фазовых пе​реходов; 1?покр = ^покрАпокр ~~ термическое сопротивление напоч​венного покрова в летний период; Хпокр9 hUOKp — теплопровод​ность и мощность покрова; ^ —• среднегодовая температура пород на подошве слоя сезонного оттаивания.
Расчетные формулы получены автором с помощью метода по​следовательной смены стационарных состояний, широко приме​няемого при исследованиях процесса промерзания-оттаивания влажных отложений, и являются приближенными. Однако они позволяют количественно анализировать роль и взаимодействие различных факторов при кондуктивно-конвективном механизме теплопередачи.
Исходные дифференциальные уравнения при соответствующем назначении пределов интегрирования допускают послойный рас​чет протаивания по произвольным временным интервалам с раз​личными значениями температуры поверхности и интенсивности конвективного теплопереноса, т.е. позволяют анализировать ди​намику протаивания при произвольных изменениях всех парамет​ров теплообмена. Кроме того, в конечном виде получены реше​ния для конденсации водяных паров в объеме всего протаиваю​щего слоя или слоя постоянной мощности, примыкающего к фронту протаивания, решения при наличии водоносного гори​зонта постоянной или пропорциональной глубине оттаивания мощности и др. Указанные решения здесь не приводятся в силу своей громоздкости.
В расчетной схеме учитывается термическое сопротивление на​почвенного покрова. Поскольку инфильтрация атмосферных осад​ков и конденсация водяных паров имеют тепловое значение толь​ко в слабовлажных грунтах, где величина фазовых переходов не​велика, необходим учет теплоемкости оттаивающих пород. В расчетных зависимостях используется обобщенная величина Qфр (см. формулу (5.7)), учитывающая наряду с теплотой фазовых пе​реходов теплоемкость талых пород и отток тепла в подстилающую мерзлую толщу. Все уравнения трансцендентные, решаются под​бором или графически. В той же таблице для сравнительных расче​тов приведено выражение (5.6) для глубины протаивания только при кондуктивном теплопереносе для той же расчетной схемы (вывод этой зависимости приведен в разд. 3.8).
Определение величины воздействия дополнительного конвек​тивного теплообмена в деятельном слое на температурный режим подстилающих пород должен проводиться в комплексе с анали-
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зом других температурообразующих факторов. Дополнительный привнос тепла в сезоннооттаивающие породы увеличивает уро​вень годового теплообмена пород с атмосферой (теплообороты) и приводит к изменению температурного вклада различных на​почвенных покровов. Например, как уже отмечалось в разд. 2.1, дополнительное («привлеченное») отепляющее воздействие снеж​ного покрова, формирующееся в результате действия какого-либо отепляющего фактора в летнее время, может превышать вклад самого этого фактора в формирование среднегодовой температу​ры пород. Поэтому оценка отепляющего влияния конвективного теплопереноса должна производиться на основе анализа всех со​ставляющих годового теплообмена в породах.
Для области развития многолетнемерзлых пород такую оценку проще всего осуществить на основе определения количества теп​ла, поступающего в породы в период нагревания, т.е. летних теп-лооборотов. Вначале рассмотрим схему определения теплооборо-тов без учета конвективного теплообмена с использованием урав​нения (5.6). Теплооборот (В) в этом случае равен
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где глубина оттаивания пород за лето находится из (5.6), а рас​четная величина фазовых переходов в породах — из (5.7) (табл. 5.2). Для определения величины В из (5.8) необходима оценка вели-
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турная сдвижка в слое сезонного промерзания за счет разности теплопроводностей талых и мерзлых пород; Т— длительность года. В теплый период теплопоток через слой напочвенного покрова в грунт составит в любой момент времени
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откуда
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определяемая с зачетом радиационной поправки (см. гл. I).
Поскольку рассматриваются условия периодически установив​шегося температурного режима, когда летние и зимние тепло-: обороты в породах равны, то для зимнего периода справедливо ; аналогичное выражение:
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гласно (3.21) равна
j
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зависимости от величины летнего теплооборота в породах В:
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В случае наличия конвективного теплообмена в породах слоя 1
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наличии конвективного теплопереноса, определяемая по зависи- j
мостям (5.3) - (5.5). Из (5.10) и (5.8)
■]
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ренних особенностей теплообмена в этом слое):
|
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При наличии конвективного теплопереноса в талом слое выра-
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От величины В зависят отепляющие (охлаждающие) влияния всех видов покровов, а также величина температурной сдвижки в породах деятельного слоя (слоя сезонного оттаивания):
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напочвенного покрова, снега и летнего напочвенного покрова соответственно. При правильном определении указанных величин должно выполняться равенство
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В случае, когда в оттаивающих породах происходят процессы конвективного теплопереноса, по зависимости (5.14) определя-
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который используется в уравнении (5.18) вместо а.
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Суммарное отепляющее влияние конвективного привнося теп-
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0CaJIKOB M KOHIEHCALWM BOISHBIX NMapoB) mo ¢opmynam (5.15) u
(5.17), ¢ yueTom 3aBucumocTH st 4, (5.5) Haxomum £**=-0,47°C;
Exn= 2,63 M. [lantee u3 (5.7) naxomum Qy =13 338 kKan/m® u us (5.8)
B =135 080 kxai/M>. DbdexTusHOE 3HAYEHUE KOIDOUUMEHTA TeTIO-
THPOBOIHOCTH TAJIBIX TOPOJ U3 (5.14) A, = 3,70 kkan/(Mm - 4 - °C). Oren-
JIsioLUee BIMSHUE CHEXHOro Mokposa u3 (5.18) Gymer Af,, = 6,01°C,
TeMIIEpaTypHasl CABMXKA B CJIO€ OTTAMBAOLMX opon u3 (5.18) u
(5.20) A, =+2,03°C.

IMpowuspeas Takoii xe pacyer 6e3 yyera KOHBEKTUBHOIO IPUBHOCA
Teruia o dopmyam (5.15) u (5.16), monyunm 4= -3,90 °C, £ = 1,60 m.
BenmuuHa TerIo060poTa coctasut B= 27 968 kkan/M%, oTemuisioniee
BIMSTHUE CHera Af, = 4,79 °C, a TemriepatypHasi ciBikka Af, = -0,12 °C.

Taxum 06pa3oM, pesyabTHPYIOIIee OTETUISTIONIee BIHsIHUE NHOWIb-
TPALMH W KOH/EHCALIMK BOASIHBIX mapoB Gymer cormacho (5.21)
Aty = 3,43 °C, 0IHAKO CENYeT 3aMETUTD, YTO JOTONHUTENbHOE («ITpH-
BIEYEHHOE») OTEILISolIee BAUSIHHE CHera, GopMUpYIOILeecs! 3a cuer
YBEIHYEHMS! JIETHUX Ter10060pOTOB NIPY KOHBEKTMBHOM MNpPHBHOCE
Terura, cocrasusier 6,01 —4,79=1,22°C, T.e. 35% or BeUUNHBI Al
CoBCTBEHHO Xe OTEeIUISIONIee BIMSHUE KOHBEKTHBHOIO TETLIOBbLIE-
JIEHMS! HETIOCPEJICTBEHHO B CII0€ CE30HHOOTTAMBAIOLIMX TIOPOJ[ COCTAB-
JIseT Aty — At = 2,09 - (=0,12) = 2,21 °C. B0 ewe pa3 CBUALTEIBCTBY-





ет о необходимости оценки отепляющего влияния конвективного теплопереноса в комплексе с другими температурообразующими факторами.
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Изложенная выше методика оценки температурного влияния конвективного теплообмена в слое сезонного оттаивания на ос​нове расчета величины летних теплооборотов в породах позволяет избежать рассмотрения сложного зимнего процесса промерзания и охлаждения пород и может применяться и в других случаях при оценке теплового влияния различных покровов и других факто​ров природной среды.
Влияние кондуктивного теплообмена в сезонноталом (сезонно-мерзлом) слое при сезонных изменениях теплопроводности гор-
[image: image611.jpg]HBIX 1TOpoJA (A, A,) HA CPEIHETONOBYIO TEMIIEPATYpy HA €ro rnoAolse
(#,) nposiBsieTcst B pOPMUPOBAHUM TEMIIEPATYPHOH CABUXKH (Af), 0
KOTOpO# 1MoAPOoGHO cKaszaHo B pasi. 3.6. B peanbHbIX ycaoBusix (Ipu
Xy >A,) OHA XAPAKTEPU3YeT MOHUXEHUE CPEIHETONOBON TEMIIEpaTy-
DBl Ha IIyGUHE & MO OTHOUIEHHMIO K CPEHEro/IoBOil TeMIiepaType Ha
TOBEPXHOCTH MOPOJ (IOl €CTECTBEHHBIMU TToKpoBamu). [Toaromy oHa
MOXET HPUBOIUTh K HEKOTOPOMY YMEHBIIEHHIO MOLITHOCTH CE30HHO-
TAJIOTO CJIOSI, YBETMUEHHUIO YACTH 3TOTO CJIOS, POMEP3AIONIEro CHU-
3y, 4 TAKXe K HEeBGONBLILOMY YBEJTUYEHHIO IIyOMHBI CE30HHOTO MPO-
mep3anust. Brarojaps TeMiiepatypHoit CABUKKE MHOTOIETHEMEP3/Ibie
TOPO/IBI MOTYT CYIIECTBOBATh HA YYaCTKAX C MONOXHMTENbHOM 1.

TIpn 0/IHOPOAHOM CTPOGHMM CE30HHOTANIOrO (Ce30HHOMEp3/IOoro)
CIIosl BEJIMYMHA TEMIIEPATYPHOM CHBIXKM, KAK MOKA3aJIM UCCIe10Ba-
Hus (O6uiee mepsnorosenenue, 1978; MpumeHeHne MaTeMaTHIECKUX
MeTonoB ¥ DBM nipu usyueHn# reoKpHOIOTHIECKNUX MTpolieccos, 1990;
Kpunyk, 1964; Taparyis, KynpsiBues u gp., 1970), 3aBucur Tonsko
OT COOTHOUIEHMSI A, /A, ¥ 3HAYCHMII CPEJHETONOBON TEMIIEPATYPbL U
AMIUTHTYJIBI FOIOBBIX KONEOAHMIt TeMIepaTypbl Ha IOBEPXHOCTH MOYBEL.

Ha ocHope ypaBHeHusi, npuBenieHHOro B pasn. 4.1, 6bu1a mocTpoe-
Ha HOMOTPaMMa JIJIsi HAXOXIEHMA TEMIIePaTYPHOIT CIBIXKH (puc. 5.13).
OHa mpejcTaBisieT oGO CEpHIO KPUBBIX, XapaKTepU3yIOLIMX 3aBU-
CHMOCTB CIBMXKM Af; OT OTHOIICHHUsI KOO(D(UIIMEHTOB TEMIONPOBO/-
HOCTH M = A,/A; TIPU Pa3HBIX 3HAYECHUSIX CPEJHErOLOBOI TeMIepary-
PHl #, ¥ aMIuuTyasl (Gu3uyeckoil BeJMUYMHbI) TONOBLIX KOJIeOAHUIA
TEMIIEPATYPbI Ha 10BEPXHOCTH A,,. Ipu MCHONB30BAHMM JAHHOI HO~
MOTPaMMBI HEOGXOIMMO PACCYUTATh OTHOCHTE/IBHYIO CPEAHION TEM-
TIEPaTypy U3 OTHOLIEHMUSI O = £/ Ay, M JUISl HY)KHOTO 3HAYEHMsI M Onpe-
JICJIUTD IT0 COOTBETCTBYIOLEH KPUBOH pUC. 5.13 OTHOCUTENBHYIO CABUX-
Ky 8=A#/A,, OTKyAa HEMOCPEICTBEHHO BBIMMCISIETCS MCKOMAas
BEJIMYMHA Al = 84,

B ciyuae ABYXCIIOHHOIO CTPOCHHSI CIIOSI CE30HHOTO OTTAMBAHMS ML
npoMepsanus () 3azaya pacyera TeMIICPATYPHOM CABIKKM Cylle-
CTBEHHO YCOXHSIETCS, TAK KK €€ BEIMYMHA 3aBUCHT TENeph HE TONbKO
OT COOTHOMIEHHUS Ay /Ay, ;¥ A, HO ¥ OT YMCHEHHBIX 3HAYCHMI TEIIO-




проводности литологически разных слоев, а также от отношения
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[image: image612.jpg]MOIIHOCTH BEPXHETO CMOsl K MAKCMMAIbHOM [IIyOUHE Ce30HHOIO OT-
TauBaHus (IIpOMep3aHus), T.e. ot h, /. ITosToMy BeMUYMHA Af, CTaHO-
BUTCSL 3aBHCHMOM OT BCeX TeX HaKTOpoB, KOTOPHIE ONMPENESIOT Ty~
GuHy £, T.e. ¥ OT TEIUIOTHI (pa30BBIX IEPEXOLOB (Qd,', Q¢7), M OT Tem-
noemkocty nopox (G2 u G,12).

B.T. MmbsicoB 1 B.E. PoMaHOBCKHMiA ITOKa3a/1H, 410 BETMYUHA TEM-
NEepPATYPHON CABKXXKM TP JABYXCIOMHOM paspese & 3aKJII09eHa MEXTY
BeJMYMHOI Af,!, paccuntanHoit nipy ycnosum, uto Beck CTC (CMC)
IIpeCTaBIeH BepXHUM ciioeM, M A4?, ecnn 661 CTC (CMC) Gbut
NPE/ICTABNEH TONBKO HIXKHUM cioeM. ITpy 3ToM GbUIO YCTAaHOBIEHO,
BO-MEPBBIX, UTO BKIIAJl BEDXHEIo Cosi B (JoOPMUPOBAHUE Af, NIPH €ro
HE3HAYUTE/IbHON MOUIHOCTH HEMPOMOPLUOHANBHO BEJIHK M, BO-BTO-
PBIX, 4TO 3aBUCHMOCTb Afy OT COOTHOLICHWS /i/E MPEMMYIIECTBEHHO




[image: image613.jpg]ro cnos (f) B 3aBUCHMOCTH OT
COOTHOIICHHUS /1, /& ISt IBYX pas-
DE30B: B OAHOM CIIy4ae BEPXHHUM
cioeM siisieresi Topd MOLIHOC-
IO OT 0 10 &, @ HIDKHMM — CYy-
Tech, B ApyroM, HaoGopor, Bep-
XHUM CJIOEM SIBJISIETCS CYIech
MoluHocTbio ot 0 1o &. JlanHsle,
[pUBEAEHHbIE HA pHC. 5.14, mo-
siysernl B.E. PoMaHoBckuMm pac-
yetHbIM myTeMm (PomanoBckuit,
Bonoxos, Kamopueiit, 1989).
AHanu3 KpUBBIX CBHICTENBCTBY-
€T O HEeNpaBOMEPHOCTU pacdera
Al, B IIBYXCIOWHOM pa3spese 1o
METOJTY CPEIHEB3BEILICHHBIX BEU-
YMH NPAKTHYECKU BO BCEM AHa-
nasoHe h;/E. Bkian Bepxuero ciiost
B (hopMUpOBaHKE Af, 3ABHCHT OT
3HAYEHHMST COOTHOLIEHMA Al /AL
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определяется величинами коэффициентов теплопроводности мерз​лых и талых пород и степенью контрастности этих величин, ха​рактеризующих верхний и нижний слои. На рис. 5.14 показано изменение среднегодовой температуры на подошве сезоннотало-
[image: image616.jpg]TEMIIepaTypHO# CABIKKH & (8 = At /A) oT
(OTHOCHTEJTBHO CPeHEro0BOM TeMTIepa-
TYDH TIOBEPXHOCTH oW (o = 1,/A,) 101
DAIHNHBIX JHaveH Ik OTHOWICHHSL KO-
(HLUCHTOB TEILIONPOBOAHOCTH TIOPO B
MEDIOM I TWIOM COCTOSHMSX (1,/1.)




Рис. 5.13. Зависимость относительной
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[image: image617.jpg]oTHOCHTeNbHO A% /A% : yem Goiblue BeM9MHA Ay /Ay NpeBbuIaeT
i / 22 , Tem Goxblile poitb BepxHero ciost. [locae/iHee YeTKo BUIHO 110
3HAYEHMIO £ = 1,5 °C B TOUKe MepecedeHnst KpUBBIX, [TOCTPOCHHBIX U5t
YKa3aHHBIX IBYX Ciydaes. Tak, npu moiHoctH ciiost topda 0,28 m 7 B




[image: image618.jpg]25 ty

-5 20

~10





[image: image619.jpg]TauBaHMA OT COOTHOLICHMS A, /L0
1— Bepxuss wacts paspeaa (h,) o & npen-
CTamicHa TOPGOM, HIKHSIS CYIEChio; 2 —
'BepXHS1 HACTh Pa3pe3a NPE/ICTABNIeHa Cyme-
CHIO, HIDKFSIS — TOPHOM




Рис. 5.14. Зависимость среднегодовой тем​пературы на подошве слоя сезонного от-
[image: image620.jpg]T 0,5151, T.€. OHA PaBHA MOJOBU-~




двухслойном разрезе составля-
[image: image621.jpg]ro cyrnechlo, f cocrapisier 37,




и, следовательно, влияние под​стилающего слоя торфа здесь превалирует.
Определить величину темпе​ратурной сдвижки непосред​ственными измерениями тем​пературы на поверхности почвы и на подошве СТС (CMC) мож​но только в тонкодисперсных породах, где теплообмен происходит только кондуктивным пу​тем. Причем натурные наблюдения должны проводиться в тече-
не величины среднегодовой температуры, формирующейся в данных условиях (при задан​ных значениях) целиком в тор​фе. При такой же мощности верхнего слоя, представленно-
[image: image622.jpg]HMe 0CTATOYHOTO JUIsl OCPEIHEHMs 3HAYCHUH £, U f; KOJIMYECTBA JIeT,




так как температурная сдвижка является характеристикой пери​одически установившегося режима. В реальных условиях под вли​янием случайных и короткопериодных колебаний температуры воздуха и изменчивости снежного покрова, обусловливающих межгодовую изменчивость температурного режима на поверхно-
[image: image623.jpg]CTH IOPOJI, CPeIHEeroioBas TeMIiepatypa Ha rjlyouHe & MOXEeT OT/IH-
4aTbhCsl OT cpe}memnomﬁ TEMIIEPATYphl Ha MOBEPXHOCTU ITOPOA Ha
BeJIMIMHY OOMIBIIYIO WM MEHBLUYIO, YeM Af, (TIPU 3TOM B OTAEbHbIE
TO/[BI MOXET HAOMOAATBCSA PABEHCTBO £, U 7). B peanbHbix ycrosusix
M3MEPUTH Af, B KPYTTHOAMCIIEPHBIX ITOPOIaX BOOOIIE HE MPeACTaBsI-




ется возможным, так как в СТС (CMC) в теплообмене суще​ственную роль играют процессы тепломассопереноса. Однако представления о температурной сдвижке являются весьма важ​ными и необходимыми для понимания процессов промерзания и оттаивания горных пород, формирования их температурного режима в различных ландшафтно-климатических и геологичес​ких условиях, так как сезонные изменения теплопроводности
[image: image624.jpg]TIOPOJ TPH A, > A, BCEIAA CIMIOCODCTBYIOT MOHMXKEHWIO £ U HA00OPOT
pu Ay <A
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5.4. Классификация типов сезонного промерзания и сезонного оттаивания горных пород В.А. Кудрявцева
Еще в начале 50-х годов В.А. Кудрявцевым было показано, что процессы промерзания и протаивания являются, с одной сторо​ны, теплофизическими и происходят в результате теплового вза​имодействия атмосферы и окружающего мирового пространства с литосферой, а с другой — геолого-географическими, посколь​ку этот тепловой процесс совершается в определенной геологи​ческой среде и в неоднородной географической обстановке. Было доказано, что познание закономерностей развития сезонного про​мерзания и протаивания возможно только на основе исследова​ния всех факторов и условий формирования данного процесса, так как собственно глубина промерзания или протаивания пород является изменчивым и непостоянным параметром. Закономер​ности формирования и изменения этой глубины могут быть вскры​ты только на основе тесной увязки теплофизической и геолого-географической сторон процесса сезонного промерзания и про​таивания, Поэтому теплофизические зависимости глубин сезонного промерзания и протаивания пород необходимо представить через такие параметры, которые наиболее полно и всесторонне учиты​вали бы влияние геологических, географических условий на их динамику как в связи с общим ходом развития природы, так и в результате деятельности человека. Другими словами, определить и картировать следует не только глубины, изменяющиеся и в про​странстве, и из года в год, но и условия, в которых протекает и которыми обусловлен процесс.
Исследуя зависимость глубин сезонного промерзания (оттаи​вания) пород от годовых теплооборотов в них, П.И. Колосков (1946) и В.А. Кудрявцев (1959) пришли к выводу, что условия этих процессов можно охарактеризовать четырьмя основными показателями: составом и влажностью почв и пород, среднегодо​вой температурой пород и амплитудой годовых колебаний темпе​ратуры на поверхности почвы. В дальнейшем в соответствии с этим В.А. Кудрявцевым была создана классификация типов сезонного промерзания и сезонного оттаивания пород, в которой условия процессов определяются конкретными сочетаниями значений указанных показателей, принятых в качестве классификацион​ных признаков. В этом случае глубина сезонного промерзания (от​таивания) пород находится в определенном диапазоне значений, который зависит от диапазона изменения (градации) классифи​кационных признаков, присущих тому или иному типу ландшаф​та, участка. Глубина может быть получена либо путем натурных наблюдений, либо с помощью расчетных методов. В последнем
18  -ИЗО
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случае могут быть определены как среднемноголетние, так и эк​стремальные значения. Критерием их правильности является срав​нение с фактическими данными.
В зависимости от литологических особенностей промерзающей (оттаивающей) среды было выделено 10 групп типов, в которых процесс происходит преимущественно в торфах, глинах, суглин​ках, супесях, пылеватых породах, мелких песках, средних пес​ках, крупных песках, гравийно-галечниковых и щебенистых по​родах, монолитной скале. Этот ряд выстроен таким образом, что в нем при прочих равных условиях глубина сезонного промерза​ния (оттаивания) увеличивается.
По влажности пород выделены виды типов процессов в соот​ветствии с четырьмя градациями, определяющими количество влаги, участвующей в фазовых переходах при замерзании и отта-
[image: image625.jpg]uBanuu nopon. Ileppas rpagaums npu W, < W,, xapaktepusyercs
TIOJTHBIM OTCYTCTBHEM d)a.SOBb[X TIepexXoI0B BOAbI MPU OXJAXICHUU
niopox Huxe 0 °C (KaKk TAKOBOTO MPOMEP3aHHsl WK IPOTAUBAHUS [IPU
3TOM MPOUCXOAUTH He OyneT). B cnenyiowux Tpex rpagaimsix ¢asosbie
nepexofs! Bospacraior ot 0 npu W, = W, 10 MaKcuMasbHOU Beju-
uuHbl IpU W, = W, TlpuueM, yem GoJibliie OKa3biBAETCS BIAXHOCTh
nopoa, TeM GoJiblilee KOJNYECTBO Teruia 3aTpayMBaeTcs Ha q)aBOHble




переходы воды, а следовательно, тем меньше будет глубина про​мерзания или протаивания. Поэтому в зависимости от величины влажности выделяются типы глубокого (а), среднего (б) и мел​кого (в) сезонного промерзания (протаивания):
[image: image626.jpg]) Wiy < Weer < Wiy +1/3 (W = Wo);

0) Wiy + 1/3 (W = W) < Weer < Wiy +2/3 (W, = W,);

B) Wia +2/3 (W = W) < Weer,
e W, — ecrecTBeHHasi BIaXHOCTb IPYHTa, ONpEENeHHast Ha MO-
MEHT Hauajla MpOMEep3aHus WIM NpoTauBaHusi; W, — KOJIMYECTBO
He3amepalueil Bofibl; W, — MojiHas BlIaroeMKOCTb.




В качестве границы, разделяющей процессы сезонного промер​зания и оттаивания, в классификации принята среднегодовая тем-
[image: image627.jpg]neparypa nopoi (f.p), paBHasi U L. 110 CPCIHCH FONOBOH TEMIIEPAType
noporn 6bUT0 BbIIEJICHO LUECTh pa3H05VUlHOCTCY71 TUIIOB CE30HHOTO Mpo-
TauBaHUs U CEMb paBHOBVl}]HOCTEﬁ TUIIOB CE30HHOI'O ITPOMEP3aHUS MO~
pox (puc. 5.15). OCHOBHBIM KPUTEPUEM MX BBUIEICHMUSI SIBISITCS YCTOM-
UMBOCTh CPEJIHEro/l0BOi TeMnepatyphl (f,,) B Mpejeax kiaccupuka-
LMOHHBIX l‘pﬂ.ﬂauuﬁ. OGUJ.EMNSCCTHO, 4To ’Cp HE OCTaeTcsi MOCTOSTHHOM
W3 rojia B roji, a HeMpepbIBHO U3MEHSETCH. HawuGosee yacto MHorONET-
HMe nepuoauueckue Konebanus ykiansisaiorest B npesesnax +1 °C. Cie-
JZOBATEJILHO, €C/IM HA TOM WM HHOM YYacTKe 3Ha4YeHUs £, OPOL YK~
JbiBaioTcst B MHTepBae ot 0 1o +1°, To 3mech mepuoanyecku GyserT
TIPOUCXOIUTD MEPEXOLL £, B 06/IACTb OTPMLIATENBHBIX 3HAYEHHUIA, A TIPH
I, B MHTEpBANE OT 0 mo —1° — mepexos B 06JacTh MONOXHUTENbHBIX
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Рис. 5.15. Классификация типов сезонного промерзания и оттаивания пород по их среднегодовым температурам и амплитудам годовых колебаний температуры на
поверхности (по В.А. Кудрявцеву):
1—4— типы сезонного промерзания и оттаивания, появляющиеся эпизодически (7) и периодически (2); исчезающие периодически (3) и эпизодически (4)
значений. Иначе говоря, сезонное промерзание горных пород в ука​занных интервалах температур периодически переходит в сезонное оттаивание и наоборот. В связи с этим выделяется разновидность переходных типов сезонного промерзания и сезонного оттаивания горных пород при средних годовых температурах от 0 до ±1 °С.
В пределах от ±1 до ±2 ° переход сезонного промерзания в се​зонное оттаивание горных пород может происходить эпизодичес​ки в отдельные теплые и холодные годы. Поэтому при средних годовых температурах горных пород от ±1 до ±2 ° выделяется раз​новидность полупереходных типов сезонного промерзания и се​зонного оттаивания.
В пределах среднегодовых температур от ±2 до ±5 ° такой пере​ход может совершаться в результате длительных периодов колеба​ния, и поэтому в данном диапазоне температур выделяется раз​новидность длительно устойчивых типов сезонного промерзания и сезонного оттаивания горных пород.
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В районах распространения горных пород со среднегодовой тем​пературой от ±5 до ±10 ° даже при ее длительных колебаниях се​зонное промерзание и оттаивание устойчивы и переход их друг в друга не наблюдается. В силу этого при /ср от ±5 до ±10 ° целесооб​разно назвать разновидность типов сезонного промерзания и се​зонного оттаивания устойчивой.
Для сезонного промерзания при средних годовых температурах выше +10 ° выделяются три разновидности: от +10 до +15 ° — юж​ная, от +15 до +20 ° — субтропическая и свыше +20 ° — тропичес​кая. Как показывают сами названия, эти разновидности типов сезонного промерзания встречаются только в определенных гео​графических зонах.
Для сезонного оттаивания аналогично выделяются две разно​видности типов: от-10 до-15° — арктическая и от -15 до -20 ° — полярная.
По амплитудам годовых колебаний температуры на поверхности пород в каждой разновидности типов выделено семь отдельных типов сезонного промерзания и сезонного оттаивания горных пород:
1) Ап < 15 °С — морской, встречающийся на морских побережьях;
2) 15 <Ап < 22 °С — умеренно морской, встречающийся в кон​
тинентальных условиях, но вблизи морских побережий;
3) 22<Ап < 27 °С — умеренно континентальный, встречающий​
ся в континентальных условиях европейской части России;
4) 27 <Ап < 34 °С — континентальный, встречающийся в преде​
лах Западно-Сибирской низменности;
5) 34 < Ап < 42 °С — повышенно континентальный, встречающий-
ся в пределах Среднесибирского плоскогорья;
6) 42<Ап< 48 °С — резко континентальный, встречающийся в
условиях резко континентального климата;
7) 48 °С<Ап — особо резко континентальный, встречающийся
в центральных областях континента.
Любой тип сезонного промерзания и сезонного оттаивания
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годовых температур на поверхности пород оудут возникать усло​вия, исключающие существование слоя сезонного промерзания (оттаивания) или образование его вновь; т.е. будут наблюдаться неустойчивые типы этого явления. Всего может быть выделено четыре неустойчивых типа:
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и сезонное оттаивание пород отсутству​ют и может иметь место только суточное промерзание и оттаивание пород.
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На основе анализа соотношения сред​негодовой температуры и амплитуды го​дового колебания температуры на по-
определить условия возникновения и су​ществования сезонно- и многолетнемер-злых пород. На схеме (рис. 5.17), пред​ложенной Э.Д. Ершовым, показаны че-
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ществуют, но сезонно не протаивают.
Следует также отметить, что исполь​зование классификации типов сезон-ноталого и сезонномерзлого слоев для изучения, например, мерзлотно-гео​логических процессов показало целесо​образность применения более дробных градаций признаков. Так, при изучении сезонного пучения или морозобойного

Рис. 5.16. Диаграмма условий возникновения и существова​ния сезонно- и многолетне-мерзлых пород в зависимости
от соотношения Ап и tcp: А — многолетнемерзлые поро​ды и сезонное промерзание отсутствуют; Б — многолетне​мерзлые породы отсутствуют, сезонное промерзание суще​ствует; В — многолетнемерзлые породы и сезонное оттаивание существуют; Г — многолетне​мерзлые породы существуют, сезонное оттаивание отсут​ствует
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ностями формирования свойств пород, связанных с указанными процессами. Такое дополнительное подразделение типов СТС или CMC, выделенных В.А. Кудрявцевым, никак не отражается на главном методическом положении, которое заключается в том, что глубина сезонного оттаивания (промерзания) пород законо​мерно и однозначно определяется сочетанием четырех классифи​кационных признаков в конкретных природных условиях. Пример классификации типов сезоннооттаивающего слоя пород для изу​чения мерзлотно-геологических процессов в низовье р. Енисея при​водится в табл. 5.3.
Характерный диапазон среднемноголетних значений глубин сезонного оттаивания и сезонного промерзания (соответствующий
18*-ИЗО
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Рис. 5.17. Условия возникновения и существования сезонно- и многолетнемерзлых
пород:
А — выраженные через соотношение амплитуд годовых колебаний температуры Ап и среднегодовых температур tn на поверхности пород; Б — посредством изображе​ния кривых, огибающих температурные колебания в слое годовых изменений тем-
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различным типам СТС и CMC) можно определить на рис. 5.18. Приведенные семейства кривых, полученные по формуле В.А. Куд​рявцева, могут быть использованы для ориентировочной оценки изменения глубин сезонного оттаивания (промерзания) в типич​ных грунтовых условиях.
Зависимость мощности СТС и CMC от среднегодовой темпера​туры и амплитуды годовых колебаний температуры на поверхно-
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этому при прочих равных условиях наибольшие глубины сезонно​го промерзания (протаивания) формируются в крупнообломочных и грубодисперсных породах (например, в песках) и наименьшие —
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Таблица 5.3 Регаональная классификация типов СТС в долине р. Енисея (низовье) на основе классификации В.А. Кудрявцева (1961)
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Продолжение табл. 5.3
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Рис. 5.18. Ориентировочные глубины сезонного оттаивания (промерзания) пород в наиболее типичных грунтовых условиях при различ​ных /п и Ап
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личину фазовых переходов воды, что, как правило, сказывается более ощутимо. При этом чем больше влажность пород, тем боль​ше тепла затрачивается на фазовые переходы воды в них и тем меньше глубина сезонного промерзания и протаивания. Состав и влажность пород оказывают также существенное влияние на та​кой показатель слоя сезонного промерзания (протаивания), как
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которой как раз и определяется составом и влажностью пород сезонноталого (сезонномерзлого) слоя, поскольку она оказыва​ется пропорциональной разности корней квадратных из тепло-проводностей мерзлого и талого грунтов, а также величине годо​вых теплооборотов (см. разд. 5.3).
В заключение отметим, что классификация типов сезонного про​мерзания и протаивания пород В.А.Кудрявцева позволяет учесть влияние на процесс промерзания и протаивания и на формирую​щиеся мощности сезонномерзлого и сезонноталого слоев основ​ных факторов геолого -географической среды как в отдельности, так и в их комплексе. При этом следует учитывать взаимосвязь и взаимообусловленность всех элементов природной среды. Так, изме​нение мощности или видового состава растительного покрова при-
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ста, а возможно, и состава пород, что в конечном счете проявится в виде изменения глубины сезонного промерзания (протаивания). Таким образом, чтобы оценить влияние того или иного природно-
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(в количественном выражении), как влияют на них залегающие на поверхности различные покровы (снежный, растительный, вод​ный, ледовый и др.), т.е. уметь переходить от среднегодовых темпе​ратур и амплитуд колебаний температур воздуха к tcp пород и Ап на поверхности почвы под покровами (см. гл. 2).
Многочисленные исследования показали, что одна и та же глубина сезонного оттаивания (промерзания) может быть характерной для разных типов СТС (CMC), так как влияние каждого из факторов (условий), определяющих процесс, по отношению к глубине может быть разнонаправленным. Поэтому изменение на одинаковую
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величину одного и того же параметра или фактора природной среды в различных районах может приводить к резко отличному результату в изменении глубины сезонного промерзания (протаивания).
Многолетняя практика полевых исследований кафедры геокрио​логии геологического факультета МГУ показала большие возмож​ности использования классификации для картирования типов сезонного промерзания и сезонного протаивания, т.е. условий формирования глубин, практически в любом масштабе. Для каж​дого показанного на карте типа могут быть даны конкретные глу-
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ности сезонноталого или сезонномерзлого слоев в зависимости от геолого-географических условий. Другими словами, такие кар​ты позволяют объяснить, почему на данном участке наблюдают​ся именно такие характеристики сезонноталого или сезонномерз​лого слоя. Следовательно, зная характер изменения природных условий и определив изменения основных (четырех) классифи-
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же осуществлять управление глубинами промерзания и протаива-ния пород. Это открывает широкие возможности для прогноза изменений температуры пород и условий формирования слоев сезонного промерзания и протаивания при изменениях природ​ных условий, вызванных либо естественноисторическим разви​тием ландшафтов, либо освоением территории (см. разд. 5.5).
5.5. Динамика сезонноталого и сезонномерзлого слоев пород в связи с короткопериодными колебаниями климата
Известно, что глубины сезонного оттаивания и промерзания пород чрезвычайно изменчивы в пространстве и во времени. Меж​дугодовая и многолетняя изменчивость сезонного промерзания и протаивания связана с изменениями условий теплообмена пород с атмосферой, обусловленными прежде всего динамикой клима​та и эволюцией природных ландшафтов. По данным исследова​ний М.К. Гавриловой, Р.Я.Демченко, И.С. Васильева, А.В. Пав​лова, Г.М. Эпштейна и др., возможные ежегодные отклонения глубины сезонного оттаивания от среднемноголетнего значения в различных районах криолитозоны могут составлять ±10—25%, т.е. быть соизмеримы со средней глубиной сезонного оттаивания. В еще большей степени подвержена изменчивости глубина сезон​ного промерзания пород. Е.А. Втюрина, проанализировав резуль-
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таты наблюдений на метеостанциях и агрометеопостах, приводит данные, что глубина сезонного промерзания пород за 10— 15-лет​ний период наблюдений в разных районах изменяется в 2—5 раз и более, причем ежегодные вариации глубин возрастают с севера на юг. Анализируя динамику сезонного промерзания пород юга Тюменской области, НА. Скорбилин делает вывод, что ампли​туда колебаний глубин промерзания за период наблюдений дос​тигает 130-140% и более от средней мощности.
Основными причинами, определяющими изменчивость глубин СТС и CMC, являются изменения состава и свойств пород (дис​персности, содержания органических веществ, засоленности, влажности отложений перед началом промерзания и период се​зонного оттаивания); динамика уровня грунтовых вод; возмож​ные изменения характера растительного покрова; динамика кли​мата — изменение количества атмосферных осадков, мощности и плотности снега, ежегодные вариации температуры воздуха.
Анализ возможных причин изменчивости глубин сезонного протаивания и промерзания показывает, что для изменения со​става пород (дисперсности, заторфованности и др.), видового состава растительного покрова необходимы длительные отрезки времени, несоизмеримо превышающие репрезентативный пери​од наблюдений, В наибольшей степени на ежегодную динамику сезонного протаивания и промерзания пород влияет изменчивость климатических параметров и изменение влажностного режима грунтов. В последнем случае в северных районах криолитозоны, характеризующихся избыточным увлажнением, роль динамики влажностного режима пород в формировании глубин сезонного протаивания будет незначительна, поскольку породы слоя сезон​ного протаивания практически всегда полностью водонасыщены. Во внутриконтинентальных областях с резко континентальным климатом, засушливым летом с малым количеством атмосфер​ных осадков ежегодные вариации влажности пород СТС и CMC также будут незначительными, и их вклад в изменчивость глубин сезонного промерзания и протаивания будет невелик. Ежегодные изменения влажности пород слоя сезонного протаивания и промер​зания будут играть наибольшую роль в умеренном поясе с умеренно морским и умеренно континентальным климатом. Таким образом, на основной площади криолитозоны наибольший вклад в измен​чивость глубин сезонного протаивания и промерзания горных пород, среднегодовых температур на глубине сезонного промерза​ния и протаивания вносит динамика климатических параметров — температур воздуха теплого и холодного периодов, среднегодо​вых температур воздуха, мощности и свойств снежного покрова.
Роль короткопериодных колебаний климата в формировании глубин сезонного промерзания и протаивания, среднегодовых
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температур пород может быть установлена по данным непосред​ственных наблюдений на геокриологических стационарах (Павлов, 1997), наблюдений на метеостанциях и метеопостах (Втюрина, 1984; Скорбилин, 1997; Швецов, 1963; и др.). Возможные пределы изме​нения глубин сезонного оттаивания за длительный период време​ни можно определить на основе мерзлотно-фациального анализа по мощности переходного слоя (Шур, 1988). В связи с недостаточ​ностью данных натурных наблюдений для изучения влияния короткопериодных колебаний климата на динамику слоя сезонно​го промерзания и протаивания часто прибегают к расчетным мето​дам (Белопухова и др., 1976; Бигеева, 1981; Пармузин, 1987; и др.).
Анализируя динамику глубин сезонного промерзания (протаи​вания) пород и среднегодовых температур пород на глубине се​зонного промерзания (протаивания), можно выявить общий тренд их изменения (основную детерминированную составляющую), обусловленный закономерными причинами, и на его фоне оценить роль случайных факторов, определяемых ежегодными флуктуаци-ями температур воздуха, количества атмосферных осадков и т. д.
Тренд изменения температурного режима воздуха, а следова​тельно, и динамики сезонного промерзания и протаивания пород может быть получен на основе анализа тенденции изменения кли​матических параметров во времени. В настоящее время накоплен огромный материал о существовании большого числа природных циклов или ритмов, обусловленных планетарными геофизическими процессами. Каждый их этих ритмов характеризуется определенной длительностью (периодом), амплитудой и относительной фазой колебаний. Периоды колебаний представляют широкий спектр — от единиц и десятков до сотен тысяч и миллионов лет. Длиннопе-риодные колебания температуры воздуха определяют эволюцию мерзлых толщ в историческом плане, средне- и короткопериод-ные — динамику среднегодовых температур пород на глубине се​зонного промерзания и протаивания и нулевых годовых амплитуд, изменчивость глубин сезонного промерзания и протаивания во вре​мени. Рядом исследователей (Дроздов и др., 1989; Дружинин и др., 1966; Захаров, 1976; Максимов, 1954; Рубинштейн, Полозова, 1966; и др.) по характеру изменения температуры воздуха, количества атмосферных осадков и речного стока, изменения ледовитости ар​ктических морей, динамики горных ледников выявлены ритмы с периодами 3-7, 10-11, 22, 35-40, 80-100 и 200-300 лет. Послед​ний не относится к короткопериодным ритмам, но может вносить существенный вклад в динамику температур воздуха. Амплитуды отдельных ритмов, по данным климатологов, оцениваются в пре​делах 0,2—1,5 °С и несколько более. Некоторые циклы колебания климата нашли подтверждение геологическими методами в исто​рическом и геологическом прошлом.
Одним из методов определения тенденции изменения темпе- ] ратур воздуха во времени, необходимой для прогноза динамики температурного режима пород, глубин сезонного промерзания и протаивания, является гармонический анализ климатических дан-; ных по метеостанциям, имеющим достаточно длительные перио​ды наблюдений (Ершов и др., 1996). Параметры ритмических со​ставляющих при заданных периодах колебаний на основе аппрок​симации данных метеонаблюдений рассчитываются методом наименьших квадратов по алгоритму К. Гаусса и А.П. Холецкого (Мейндоналд, 1988). На рис. 5.19 по результатам наблюдений на! метеостанции Марре-Сале (п-ов Ямал, побережье Карского моря) | показаны изменение во времени среднегодовой температуры воз​духа, сглаженная по десятилетним скользящим температурная кривая и прогнозное распределение температур воздуха, полу​ченное на основе гармонического анализа сглаженной темпера​турной кривой. Видно, что за период метеонаблюдений совпаде​ние расчетных данных со сглаженными десятилетними скользя- ; щими температурами воздуха вполне удовлетворительно, среднеквадратическое отклонение среднегодовых температур воз- : духа натурных и расчетных данных не превышает 5%.
Результаты гармонического разложения фактического ряда тем- ; ператур воздуха показывают, что выявленные расчетом амплиту​ды элементарных гармоник оказываются незначительными. Так, при анализе изменчивости среднегодовой температуры воздуха \ метеостанции Марре-Сале, расположенной в условиях морского
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Рис. 5.19. Анализ многолетнего хода среднегодовой температуры воздуха /ср и ее
прогноз по метеостанции Марре-Сале:
1 — по данным метеонаблюдений за отдельные годы; 2— осреднение по скользя​щим десятилетним температурам; 3 — расчетные значения по данным гармони​ческого анализа
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климата на побережье Карского моря, физическая амплитуда ко​лебаний температуры воздуха с периодом девять лет составила ОД °С, с периодом 19 лет - 0,17, 33 года - 0,2, 60 лет - 0,71, 88 лет — 0,2 °С. Для районов с континентальным климатом значе​ния амплитуд колебаний среднегодовой температуры воздуха эле​ментарных гармоник получены еще меньше.
Обработка климатических данных по большому числу метео​станций, расположенных в различных регионах криолитозоны России, показала, что наиболее удовлетворительная сходимость расчетных и натурных данных отмечается тогда, когда при расче​те используется 5—6 элементарных гармоник с периодами коле​баний температуры воздуха от 5-9 до 100-330 лет. Учитывая, что каждая элементарная гармоника имеет присущие ей сдвиги фаз, амплитуды и периоды колебаний, сочетание максимумов и ми​нимумов температур воздуха элементарных гармоник представля​ет собой весьма сложную картину, не позволяющую визуально определить вклад колебаний температуры воздуха отдельных пе​риодов в формирование результирующей температурной кривой (рис. 5.20). Однако в региональном плане прослеживаются неко​торые закономерности.
Л.Н. Максимовой проведен анализ ритмических составляющих многолетнего хода среднегодовой температуры воздуха для неко​торых пунктов криолитозоны России. Отмечается, что в области океанического влияния амплитуды короткопериодных ритмов близки к максимальным. Здесь общий вид кривых изменения сред​негодовой температуры воздуха во времени определяется в ос-
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Рис. 5,20, Гармоники, описывающие динамику среднегодовой температуры возду- |
ха с периодами:
j
1 — 9; 2 — 19; 3 — 33; 4 — 60; 5—88 лет по метеостанции Марре-Сале
j
1
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1
новном наложением двух ритмов — 300-летнего и с периодом около 88 лет. Во внутриконтинентальных областях возрастает роль 10—11, 22, 35-40-летних ритмов, а 88-летний выражен слабо. В области влияния муссонов короткопериодные изменения клима​та носят черты, свойственные как континентальным, так и океа​ническим областям. Практически для всех пунктов достаточно отчетливо выражен 300-летний ритм, вместе с тем ритм с перио​дом 88 лет в районах океанического влияния выражен отчетливо, а во внутриконтинентальных областях практически отсутствует. Ритмы с более короткими периодами в различных регионах крио-литозоны зависят от конкретных географических условий и мо​гут быть выражены отчетливо, проявляться слабо либо практи​чески вообще отсутствовать. К числу основных особенностей относится принципиальное совпадение основных тенденций пе​риодов потепления и похолодания. Однако по результатам анали​за гармоник и по фактическим данным метеорологических на​блюдений отмечается факт запаздывания потепления с запада на восток в пределах Европейского Севера и Западной Сибири и более ранний его максимум в Восточной Сибири.
Расчетные кривые среднегодовых, максимальных и минималь​ных среднемесячных температур воздуха, полученные по гармони​ческому разложению, представляют собой аналитическое выраже​ние некоторого тренда изменения температур воздуха за период времени инструментальных наблюдений на метеостанциях. На их основе можно выявить в прошлом и прогнозировать на будущее периоды времени, когда за счет естественно исторической дина​мики происходит потепление или похолодание климата, а следо​вательно, и изменение глубин сезонного промерзания и оттаива​ния пород. Очевидно, что при таком методе анализа осреднение исходных данных скользящими температурами воздуха, а затем их описание аналитическими уравнениями не позволяют выявить роль ежегодных флуктуации температур воздуха, обусловленных случай​ными факторами, влияющими на формирование температурного режима пород приповерхностного горизонта. Влияние ежегодных случайных отклонений температур воздуха на формирование глу​бин сезонного промерзания и оттаивания пород может быть оце​нено при совместном использовании метода гармонического ана​лиза, выявляющего общий тренд изменения температур воздуха, и статистической обработки данных метеонаблюдений.
Короткопериодные колебания температуры воздуха, имеющие зонально-региональный характер, проявляются на местности в различных ландшафтных условиях по-разному. Это объясняется тем, что при одних и тех же тенденциях изменения температур воздуха роль факторов (динамики накопления и таяния снега,
19 -изо
289
характера напочвенного растительного покрова и его свойств, изменения предзимней влажности пород и др.), определяющих глубину сезонного оттаивания (промерзания) и среднегодовую температуру пород, существенно изменяется в пределах разных ландшафтов. Это может приводить к тому, что в отдельные годы колебания среднегодовой температуры поверхности почвы могут «гаситься» за счет влияния местных условий или усиливаться (на​пример, на оголенной поверхности).
Согласно классификации В.А. Кудрявцева, вероятность пере​хода сезонного оттаивания в сезонное промерзание и наоборот определяется значением среднегодовой температуры пород на глу-
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тории России, становится очевидным, что коэффициенты вари​ации основных климатических параметров, определяющих средне​годовую температуру пород и глубину сезонного промерзания и оттаивания (среднегодовая температура воздуха, сумма температур воздуха теплого и холодного периодов, амплитуда колебаний сред​немесячных температур воздуха, мощность снежного покрова), существенно зависят от географического положения территории. На основе статистического анализа некоторых климатических характеристик, проведенного В.М. Горбачевой (1994), можно оце​нить пространственную изменчивость значений среднегодовых температур воздуха и мощности снежного покрова. Анализ пока​зывает, что в пределах России максимальные значения средне-квадратических отклонений среднегодовых температур воздуха (а) от среднемноголетнего значения отмечаются на Европейском Севере на побережье Печорского и Карского морей, севере п-ова Ямал и составляют более ±1,6 °С. Высокие значения отклонений
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терны для основной части Европейского Севера, северо-запад​ных районов Западной Сибири. По мере продвижения в глубь кон​тинента значения а уменьшаются до ±(1,2—1,0) °С и менее. Наи​меньшая междугодовая изменчивость среднегодовой температуры воздуха — менее ±1,0 °С — характерна для районов Забайкалья и Предбайкалья, Дальнего Востока, побережья Охотского моря.
Таким образом, очевидно, что при одних и тех же среднемно-голетних значениях среднегодовых температур горных пород за счет динамики температурного режима воздуха междугодовая из​менчивость температур пород на глубине сезонного оттаивания и промерзания и вероятность их перехода через 0 °С будет суще​ственно зависеть от географического положения района и усло​вий формирования климата.
Для выявления роли континентальности климата, состава и свойств пород в изменчивости глубин сезонного промерзания и
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естественной динамикой климатических характеристик было про​ведено математическое моделирование. Задача о формировании температурного поля пород, когда в течение расчетного периода происходит постоянное изменение поверхностных условий, ана​литического решения не имеет и может быть решена только чис​ленными методами, которые позволяют определить значение тем​ператур пород на заданной глубине в любой момент времени.
В качестве примера как для криолитозоны, так и для области сезонного промерзания пород рассмотрены два района, существен​но отличающиеся по условиям формирования климата. Для райо​нов с морским климатом в области распространения многолет-немерзлых пород выбрана метеостанция пос. Югорский Шар, где физическая амплитуда колебаний среднемесячных температур воздуха Ав = 14,4 °С. Для районов с континентальным климатом —| метеостанция г. Якутска (Ав = 31 °С). Для сохранения идентичнос​ти междугодовой изменчивости климатических параметров для тер​риторий как с морским, так и с континентальным климатом в области сезонного промерзания пород были заданы фиктивные значения метеорологических данных. Для этого на рассматривае​мом отрезке времени все значения среднемесячной температуры воздуха, по данным наблюдений на метеостанциях Югорского Шара и Якутска, были увеличены соответственно на 4,5 и на 5,5 °С. Такое пропорциональное повышение среднемесячных (а следо​вательно, и среднегодовой) температур воздуха позволило сохра​нить неизменность статистических характеристик температурного режима воздуха в области криолитозоны и вне ее. В расчетах при​нималось, что напочвенный растительный покров отсутствует, условия снегонакопления и максимальная мощность снега в ус​ловиях морского и континентального климата различны, но из года в год динамика накопления снега не изменялась. Характери​стика основных климатических параметров приведена в табл. 5.4, на рис. 5.21 и 5.22.
Во всех случаях рассматривалась однородная по разрезу толща суглинков при трех вариантах влажности: 1)в течение всего расчетного периода влажность грунта (W) равна 0,125, затраты тепла на фазовые переходы (Qф) составляют 9600 ккал/м3; 2) W= 0,25, Qф = 25 600 ккал/м3; 3) учитывалось, что в соответствии с количеством атмосферных осадков предзимняя влажность фун​тов из года в год меняется от 0,125 до 0,25. Учитывалось также, что с изменением влажности пород изменяются и их теплофизичес-кие характеристики: коэффициенты теплопроводности талых и мерзлых пород и объемная теплоемкость.
Динамика глубин сезонного промерзания и протаивания грунтов и их среднегодовой температуры на глубине £ показана на рис. 5.23 и 5.24, анализ которых позволяет сделать следующие выводы.
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Таблица 5.4 Статистические характеристики некоторых климатических параметров
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При повышении влажности грунтов (в заданных пределах) и принятых мощностях снежного покрова как в области сезонного промерзания, так и в области сезонного оттаивания повышается
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увеличением затрат тепла на фазовые переходы увеличиваются
теплообороты в слое сезонного промерзания и оттаивания, по​
вышается отепляющее влияние снега. Указанная закономерность
может нарушаться при незначительных мощностях снега или при
его отсутствии. В этом случае определяющее значение в формиро​
вании среднегодовых температур пород будет иметь температурная
сдвижка, охлаждающее влияние которой возрастает с увеличени​
ем различия коэффициентов теплопроводности талого и мерзло- |
го грунта и повышении влажности пород.
j
Увеличение влажности пород (затрат тепла на фазовые перехо- i ды) по разному сказывается на формирование глубин сезонного j
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ного промерзания, так и сезонного оттаивания должна сокращать​ся. С другой стороны, как указывалось выше, с увеличением влаж​ности повышается среднегодовая температура пород. В области се​зонного промерзания это приводит к дополнительному сокращению
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приводит к увеличению глубины сезонного оттаивания, что не​сколько компенсирует ее сокращение при увеличении влажности.
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Рис. 5.21. Динамика среднегодовой температуры воздуха (I), суммы среднемесяч​ных температур воздуха холодного периода (II), суммы среднемесячных темпера​тур воздуха теплого периода (III):
1 — область сезонного оттаивания пород; 2 — область сезонного промерзания
пород. Морской климат
19*-ИЗО
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Рис. 5.22. Динамика среднегодовой температуры воздуха (I), суммы среднемесяч​ных температур воздуха холодного периода (II), суммы среднемесячных темпера​тур воздуха теплого периода (III):
1 — область сезонного оттаивания пород; 2 — область сезонного промерзания пород. Континентальный климат
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Рис. 5.23. Динамика среднегодовой температуры пород на глубине сезонного отта​ивания (I, а) и промерзания (II, а) и динамика глубин сезонного оттаивания (1,6) и промерзания (II, б) пород в условиях морского климата:
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Рис. 5.24. Динамика среднегодовой температуры пород на глубине сезонного отта​ивания (I, а) и промерзания (II, а) и динамика глубин сезонного оттаивания (I, б) и промерзания (II, 6) пород в условиях континентального климата:
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В континентальных районах криолитозоны междугодовая измен​чивость среднегодовых температур пород на глубине сезонного оттаивания и глубины сезонного оттаивания значительно мень​ше, чем в области морского климата (табл. 5.5). Так, в области морского климата за расчетный период среднегодовая температу​ра на глубине сезонного оттаивания в маловлажных породах из​меняется от -6,4 до -1,2 °С; глубины сезонного оттаивания изме​няются от 0,5 до 1,7 м. Во влажных породах при тех же условиях на
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0,1 м. Таким образом, в области морского климата изменчивость среднегодовой температуры фунтов на глубине сезонного оттаи​вания и глубин сезонного оттаивания в 2,6—2,8 раза больше, чем в области континентального климата.
В области сезонного промерзания принципиально сохраняется та же картина, однако по сравнению с районами распростране-
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год меняется в соответствии с ежегодными изменениями пред​зимней влажности пород. Ежегодные вариации глубин сезонного промерзания и протаивания пород в большей степени проявля​ются во влажных грунтах (см. табл. 5.5).
В области сезонного промерзания в условиях морского климата
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формируются перелетки мерзлого грунта мощностью до 0,45 м, существующие на протяжении 2—3 лет (рис. 5.23, 5.25). Это объяс​няется значительным понижением среднегодовой температуры пород на глубине сезонного промерзания при уменьшении влаж​ности в связи с сокращением величины теплооборотов.
В области развития многолетнемерзлых пород наблюдается об​ратная картина — в относительно сухих грунтах, где среднегодо-
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Таблица 5.5 Статистические характеристики значений среднегодовых температур пород на глубине их сезонного оттаивания и промерзания
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	Морской
	9600
	-3,07
	1,12
	0,36
	1,22
	0,27
	0,22
	1,57
	0,75
	0,48
	1,56
	0,38
	0,24

	
	25600
	-1,02
	1,11
	1,09
	1,13
	0,26
	0,23
	2,61
	0,81
	0,31
	0,72
	0,19
	0,26

	
	9600-25600
	-2,23
	1,34
	0,60
	1,14
	0,23
	0,20
	2,01
	0,84
	0,42
	1,12
	0,38
	0,34

	Континентальный
	9600
	-3,90
	0,40
	0,10
	2,24
	0,10
	0,04
	1,60
	0,32
	0,20
	2,79
	0,13
	0,05

	
	25600
	-0,82
	0,38
	0,46
	2,09
	0,09
	0,04
	4,43
	0,41
	0,09
	1,49
	0,10
	0,07

	
	9600-25600
	-2,70
	0,67
	0,25
	2,14
	0,13
	0,06
	2,60
	0,64
	0,25
	2,15
	0,28
	0,13
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Рис. 5.26. Динамика среднемесячной температуры пород н глубине сезонного оттаивания
отдельные годы. Обозначения на рис. 5.25
не зафиксировано случаев разобщения промерзающих в холод​ный период пород с многолетнемерзлой толщей. Во влажных от​ложениях при тех же значениях среднегодовой температуры воз-
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более теплые годы это явление отмечается в течение нескольких лет, мощность талого прослоя достигает 0,3—0,4 м (рис. 5.23, 5.26). Таким образом, при идентичных условиях на поверхности (оди​наковых тенденциях междугодового изменения температурного режима воздуха, величины снегонакопления и характере расти​тельного покрова), одинаковом составе пород вероятность пере-
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оттаивания будет больше во влажных грунтах, а в области сезон​ного промерзания — в сухих (см. рис. 5.25, 5.26).
Изменение влажности пород слоя сезонного оттаивания и про​мерзания не только приводит к изменению их среднегодовой тем-
[image: image679.jpg]nepaTypbl Ha DIyOHHe &, HO M CYLUECTBEHHO CKa3bIBAaeTCHA HA AMHA-




мике среднемесячной температуры на этой глубине в годовом цикле. Так, в области распространения многолетнемерзлых пород в теплые годы, когда сезонноталый слой в зимний период полно​стью не промерзает и формируется несливающаяся мерзлота, практически в течение всего года среднемесячная температура на
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месячная температура изменяется от 0 С, когда глубина оттаива​ния достигает максимума, до -7...-14 °С в феврале—марте (рис. 5.26). Аналогичная картина отмечается и вне криолитозоны, когда в холодные годы образуются перелетки мерзлого грунта и средне-
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равна 0 С, а в теплые годы изменяется от 0 С в период макси​мального промерзания до 10—12 °С в августе—сентябре (рис. 5.25). Статистическая обработка полученных в отдельные годы значе-
[image: image682.jpg]HUA tE TIO3BOJISIET MOCTPOUTH KPHBbIE 0OECTIEYEHHOCTH, T.€. ONIPEAEIUTh




количественные значения отклонений среднегодовых температур пород на глубине § от их среднемноголетнего значения в зависимо​сти от последнего. Такой методический подход позволяет количе-
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ченностью всегда отрицательная; 4) область многолетнемерзлых
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Рис. 5.27. Вероятность перехода) среднегодовой температуры пород | на подошве слоя сезонного оттай- j вания (промерзания) через О °С: ]
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1 — в условиях морского климат;;
2 — в условиях континентального |
климата; 3 — область талых пород, ]
в которой с заданной обеспечен- j
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кого климата возможность перехода среднегодовой температуры через 0 °С может реализоваться один раз в три года, в условиях \
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области морского климата — один раз в 20 лет, в области конти- нентального процесс образования перелетков мало вероятен. Очевидно, что представленные зависимости в количественном отношении носят региональный характер и справедливы только при данном составе, свойствах пород, конкретных климатических характеристиках районов. Однако общие закономерности влияния короткопериодных колебаний климатических параметров и роль случайных факторов сохраняются во всех районах криолитозоны.
ГЛАВА 6
ЗАКОНОМЕРНОСТИ ФОРМИРОВАНИЯ И ДИНАМИКИ ТОЛЩ МНОГОЛЕТНЕМЕРЗЛЫХ ПОРОД
6.1. Современная теория формирования и развития многолетнемерзлых толщ горных пород
В настоящее время геологическая история Земли оценивается в 4,6 млрд лет. В последние 2,5 млрд лет неоднократно создавались криогенные ситуации: образовывались ледники и многолетнемер-злые горные породы на суше, ледовые покровы в море. Древней​шие и древние криогенные эпохи характеризовались большой продолжительностью — до 500—600 млн лет и более, их было не менее 4—5. Последняя, самая молодая (кайнозойская) криоген​ная эпоха началась около 40 млн лет назад. Местом зарождения криогенных ситуаций на поверхности Земли (в первую очередь ледников) была Антарктида, которая к этому времени «придрей-фовала» к Южному полюсу, а затем, когда произошло ее отделе​ние от прилегающих материков, оказалась в замкнутом кольце циркумантарктического течения. Оно изолировало Антарктиду от отепляющего влияния Мирового океана, и здесь начали форми​роваться сначала небольшие горные ледники в пределах Трансан​тарктического хребта, затем разросшиеся в огромный леднико​вый покров. Несомненно, что и вблизи ледников и под ними су​ществовала вечная мерзлота.
В Северном полушарии первые данные о возникновении оле​денения в последнюю криогенную эпоху датируются возрастом 10—13 млн лет — ледники в Исландии, на Аляске и в некоторых других районах, но сведения о них обрывочны. Полагают, что в течение последней в геологической летописи кайнозойской эры (65 млн лет) климат Земли в целом направленно изменялся в сто​рону похолодания (рис. 6.1). По достижении определенного «лед​никового порога» около 3—5 млн лет назад начались частые кли​матические пульсации, приводившие к смене холодных «ледни​ковых» и относительно теплых «межледниковых» эпох. Особенно этот процесс активизировался в последние 1—2 млн лет, для ко​торых разными авторами выделяется до 8—13 ледниковых эпох. Несмотря на то что эти эпохи называются «ледниковыми», во многих случаях преобладающее развитие на суше имели не лед​ники, а многолетнемерзлые породы.
Первые достоверные сведения о них получены для северо-вос​тока Сибири и Чукотки: возраст мерзлоты здесь не менее 3, а, возможно, 5 млн лет. Вероятно, площадь ее распространения была
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Рис. 6.1. Предполагаемая тенденция развития климата Земли в кайнозойскую эру направленная к достижению четвертичного «ледникового порога» (Зимы..., 1982
ограничена, а в дальнейшем она расширилась, в эпохи похолода​ний в последний 1 млн лет неоднократно превосходила совре​менную.
Особенно широкое распространение вечная мерзлота получи​ла в конце четвертичного периода, всего 18—20 тыс. лет назад. Следы ее зафиксированы в Западной Европе (Польша, Германия, Фран​ция), а в странах СНГ — в лёссах Украины (почти вплоть до Чер​ного моря), в Предкавказье, Северном Казахстане и др. Наиболее яркие свидетельства ее былого присутствия в том или ином ре​гионе — встречающиеся псевдоморфозы по повторно-жильным льдам, так называемые грунтовые жилы, образовавшиеся в ре​зультате заполнения грунтом вытаявшего льда в морозобойных трещинах.
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Рис. 6.2. Современное изменение темпе​ратуры воздуха (скользящие 10-летние
средние температуры):
1 - Доусон (Аляска); 2 — Салехард; 3 —
Упернавик (Гренландия); 4 — Якутск
(Балобаев, 1974)
В центре и на севере Сибири мощность мерзлых пород возмож​но превышала 1 км, а температура составляла -20...-25 °С. Осуше​ны и проморожены горные породы были на огромных простран​ствах арктического шельфа Евразии. Глубоководная часть Аркти​ческого бассейна была покрыта плитой неподвижного льда толщиной, по разным оценкам, от 15—20 до 500 м. Поэтому мате​рики Евразия и Северная Америка практически соединялись, об​разуя в высоких широтах огромную область выхолаживания — Ар​ктику. Полагают, что зимние температуры воздуха в этой области могли соответствовать совре​менным в центре Антарктиды. Тем не менее в Сибири про​живали такие животные, как мамонт, волосатый носорог, бизон, овцебык и др. Затем климат изменился, около 9— 10 тыс. лет назад наступило по​тепление и природная обста​новка стала приближаться к современной. Началось оттаи​вание мерзлых толщ, сокраще​ние площади их распростране​ния. Эти процессы наблюдают​ся и в настоящее время. Однако на фоне длительного потепле​ния, судя по современным из​менениям климата (рис. 6.2), происходили более короткопе-риодные колебания с похоло​даниями и потеплениями, ко​торые обусловили сложную
20   -ИЗО
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Рис. 6.3. Схема вертикального разреза мерзлых толщ при движении с юга на север: 1 — слой сезонного промерзания (а) и протаивания (б)\2— современные слива​ющиеся мерзлые толщи; 3 — современные несливающиеся мерзлые толщи; 4 — древние сливающиеся и несливающиеся мерзлые толщи; 5 — сквозные талики; 6 — несквозные или «ложные» талики; 7— современная южная граница мерзлых
пород
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картину распространения (рис. 6.3) и залегания в разрезе много-летнемерзлых пород (рис. 6.4). Таким образом, криолитозона Земли в геологическом (а часто и в историческом) масштабе времени является очень динамичным образованием. Ей свойственны как аградационные, так и дег-радационные этапы развития.
Рис. 6.4. Соотношение площадей мерзлых толщ и таликов в южной и северной час​тях области распространения мерзлых пород. Мерзлые толщи заштрихованы
Современные представления о развитии многолетнемерзлых толщ сложились не сразу. В 30-х годах в работах М.И. Сумгина обосновывалась теория дегра​дации (потепления, оттаива​ния, отступания к северу) веч​ной мерзлоты. Сравнив суро​вый климат ледниковых эпох с более теплым современным климатом, М.И. Сумгин сде​лал вывод о том, что много-летнемерзлые толщи пород, образовавшиеся одновременно с покровными глетчерами, должны были в последующем оттаи​вать, отступая к северу, т.е. деградировать. В подтверждение им проводились следующие данные:
1) деградационные температурные кривые, имеющие минимум температуры ниже подошвы слоя сезонных колебаний температу​ры пород (рис. 6.5);
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2) разобщение сезоннопро-
мерзающего слоя почвы с ле​
жащей ниже многолетнемер-
злой толщей и существование
между ними слоя талой по​
роды (рис. 6.3);
3) смещение к северу юж​
ной границы области распро​
странения вечной мерзлоты;
4) развитие термокарста
вследствие оттаивания под​
земных льдов;

5) находки хладолюбивой
фауны и флоры в южных рай​
онах, свидетельствующие о
более суровых климатических
условиях в прошлом.
Рис. 6.5. Деградационная кривая темпера​туры мерзлых пород в Сковородино (по Сумгину)
М.И. Сумгин и другие мер​злотоведы сообщали много​численные факты, соответ​ствующие указанным выше признакам деградации веч​ной мерзлоты, но наряду с этим неоднократно отмечались и об​ратные процессы — аградация (наступление, рост) мерзлых толщ и понижение их температуры. Данные об аградации М.И. Сумгин считал локальными. В противоположность ему С.Г. Пархоменко (1938), П.И. Колосков (1932) и др. считали вечную мерзлоту не реликтом ледниковой эпохи, а продуктом современных (послед​ние 3—5 тыс. лет) климатических условий. В доказательство при​водились примеры современного образования мерзлых толщ в некоторых пунктах. С.Г. Пархоменко указывал, что деградацион-ные температурные кривые являются редким исключением, и приводил гораздо больше данных, свидетельствующих о соот​ветствии температурного режима мерзлых толщ современным кли​матическим условиям.
Аналогичных взглядов придерживался П.И. Колосков. Доказа​тельством своих положений он считал развитие 3—6 тыс. лет назад так называемого термического максимума, или более теплых кли​матических условий, чем в настоящее время, что доказывается многими данными. Кроме того, П.И. Колосков указывал, что дег-радационные температурные кривые обычно получаются там, где в породах существуют боковые потоки тепла, и что в этом случае они обусловливаются локальными причинами и по ним нельзя делать общие палеоклиматические выводы.
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Против теории деградации М.И. Сумгина выступали также П.Н. Каптерев и Д.В. Редозубов (1946). Н.П. Каптерев обработал наблюдения за температурой пород на Сковородинской мерзлот​ной станции за длительный период времени и получил результа​ты, свидетельствующие о многолетних колебаниях температуры синусоидального вида на глубинах ниже подошвы слоя сезонных колебаний температуры. При этом оказалось, что потепление в верхнем слое пород, отмечавшееся М.И. Сумгиным, в настоящее время затухает. Н.П. Каптерев отметил запаздывание максимума потепления в зависимости от глубины и определил, что период колебаний температуры составляет приблизительно 35—40 лет. От​сюда он сделал выводы: 1) что наблюдавшаяся по температурным кривым деградация вечной мерзлоты в Сковородино является результатом только 40-летних колебаний температуры пород, по​этому кратковременна и должна смениться аградацией, 2) что в силу этого неправильно связывать развитие вечной мерзлоты с климатическими изменениями в далеком прошлом; 3) что теория деградации М.И. Сумгина неправильна. Того же мнения придер​живался и Д.В. Редозубов (1946), который пришел к заключе​нию, что деградация вечной мерзлоты должна протекать быстро и мерзлая толща мощностью 0,5 км и более может оттаивать за 2— 3 тыс. лет.
Эти две точки зрения на протяжении 10—15 лет были антаго​нистичны, и только в фундаментальных работах В.А. Кудрявцева (1953—1963), посвященных разработке основ современной теории развития мерзлых толщ, они стали двумя сторонами единого про​цесса формирования и динамики криолитозоны. Основные поло​жения теории наиболее полно были сформулированы В.А. Куд​рявцевым в 60—70-е годы. Затем они были развиты и дополнены на основе многочисленных натурных (полевых), лабораторных и теоретических исследований (Кудрявцев, 1954; Достовалов, Куд​рявцев, 1967; Основы мерзлотного прогноза..., 1974). Значитель​ный вклад в создание современных представлений о закономер​ностях формирования мерзлых толщ в различных региональных условиях внесли В.В. Баулин, В.Т. Балобаев, Е.С. Мельников, И.А. Некрасов, СЕ. Суходольский, В.Т. Трофимов, Н.А. Шпо-лянская, Э.Д. Ершов и др. Все полученные ими результаты укла​дываются в систему теоретических положений В.А. Кудрявцева, который неоднократно подчеркивал, что существующие много-летнемерзлые толщи должны рассматриваться как одна из стра​ниц геологической истории четвертичного периода Земли в це​лом и отдельных ее регионов. На протяжении всего периода фор​мирование и динамика мерзлых пород были обусловлены комплексом природных факторов и условий, которые можно раз-
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делить на зональные и региональные. Первые обусловлены про​цессами формирования климата, геоботанических и в значитель​ной степени гидрологических условий (теплообмен в системе зем​ная поверхность—атмосфера—космос, циркуляция атмосферы, морские течения, оледенения и др.)5 вторые — процессами фор​мирования рельефа поверхности, состава и строения толщ гор​ных пород, подземных вод в верхних горизонтах литосферы (тек​тонические движения земной коры, денудация и осадконакопле-ние, трансгрессии и регрессии моря). Формирование и динамика многолетнемерзлых пород зависят от эволюции геолого-геогра​фической среды в целом и от роли отдельных природных факто​ров и условий в процессах промерзания и оттаивания горных по​род. Развитие мерзлых толщ представляет собой непрерывный процесс изменения их характеристик на протяжении всего периода существования.
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Рис. 6.6. Колебания температуры поверхности с периодами и амплитудами (по В.А. Кудрявцеву):
[image: image694.jpg]I— T, =10 ser, A,=0,5°C, IT — T, =40 niet, 4,=
=1°C; I — T,=300 ner, 4,=2°C} IV — peayms-
THPYIOIIIast KHBAsT TIPH MX HATIOXEHMH JIYT Ha JIpyra




Одно из основных положений объясняет колебательный харак​тер динамики многолетнемерзлых толщ колебаниями теплообме​на в системе атмосфера—земная поверхность, под влиянием ко​торых происходит последовательная смена аградационнои тенден​ции в развитии мерзлых толщ деградационной и наоборот. Эти процессы протекают при сложной структуре этих колебаний, что связано с наложением природных ритмов с разными периодами, амплитудой и среднемноголетней температурой (для каждого ко​лебания). Сложность температурных условий на земной поверх​ности можно показать на примере наложения трех разнопериодных темпе​ратурных колебаний друг на друга (рис. 6.6), хотя реальные темпера​турные кривые поверх​ности оказываются го​раздо сложнее (см. рис. 6.2). При этом, как следует из рис. 6.6, на фоне общего повышения температуры, вызванно​го 300-летними колеба​ниями, может наблю​даться и повышение и понижение температуры поверхности, что опре​деляется колебаниями с меньшими периодами.
20*-ИЗО
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Рис. 6.7. Затухание амплитуд с глубиной
в зависимости от периода колебаний
температур:
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При распространении этих колебаний в горных породах, как известно из первого закона Фу​рье, наблюдается затухание (сокращение) амплитуды Амн с глубиной, а из второго закона Фурье — запаздывание фазы ко​лебаний температуры пород во времени. Поэтому с продвиже​нием в глубь толщи пород коле​бания с более короткими пери​одами постепенно исключаются (исчезают), а ниже наблюдают​ся колебания со все более длин​ными периодами. Это явление наглядно иллюстрируется на рис. 6.7. Действительно, в слое I накладываются четыре колеба​ния температуры — сезонное (за 1 год) и последующих трех пе​риодов; в слое II годовые коле​бания температуры не прослежи​ваются, а происходит наложение друг на друга 11-, 40- и 300-лет​них колебаний; в слое III уже существуют лишь 40- и 300-лет​ние колебания температуры; в слое IV — только колебание температуры с самым длинным пе​риодом Тмн = 300 лет. На одной и той же глубине в разные момен​ты времени могут наблюдаться как повышение, так и понижение (см. рис. 6.7) температуры, связанные с проникновением на эту глубину теплой или холодной части суммарной температурной волны. Кроме того, в одном и том же пункте на разных глубинах могут одновременно существовать деградационные и аградацион-ные направления в изменении температуры. Поэтому вопрос о деградации или аградации мерзлых толщ может решаться для кон-
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Рис. 6.8. Динамика промерзания и оттаивания горных пород при наложении 300- и 90-летних колебаний температуры на земной поверхности:
1 — промерзание и оттаивание пород в блоке с мощностью рыхлых отложений Юм;
2 — то же в блоке с мощностью рыхлых отложений 50 м; 3 — перелетки мерзлых
пород; 4 — несквозные талики; 5 — 300-летние колебания температуры воздуха
(верхний график); 6 — 90-летние температурные колебания; 7 — суммарная тем​
пературная кривая
кретных пунктов и интервалов глубины в определенные отрезки времени, соотносимые с периодами колебаний.
Сказанное объясняет особенности динамики мощности мерз​лых толщ в криолитозоне в направлении с юга на север. На юге, где мощность многолетнемерзлых пород составляет десятки мет​ров, ее динамика зависит, по существу, от всего спектра колеба​ний температуры на поверхности (кроме годовых). Промерзание или оттаивание пород здесь может происходить с большой скоро​стью как на верхней (0,3—0,5 м/год), так и на нижней (до 0,1 м/год) границах (рис. 6.8). На севере, где мощность мерзлых толщ дости​гает 300—500 м, ее динамика обусловлена только длиннопериод-ными колебаниями, скорость движения нижней границы не пре​вышает 1—2 см/год. Кроме того, на юге аградация (деградация) многолетнемерзлых пород может происходить под влиянием од​ного или при наложении нескольких коротко- и среднепериод-ных колебаний (если они совпадают по фазе) на фоне потепле​ния (похолодания), обусловленного длиннопериодными колеба​ниями. На севере коротко- и среднепериодные колебания сказываются на положении кровли мерзлой толщи, градиенты температуры в слое их распространения не влияют на динамику подошвы мерзлой толщи.
Анализируя влияние наложения разнопериодных колебаний температуры на поверхности почвы на мощность многолетнемер​злых пород, В.А. Кудрявцев показал, что это влияние существен​но сказывается на общей закономерности увеличения мощности
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ления (причем 40-летние оказывают более сильное влияние, чем i 300-летние из-за большей амплитуды), то в одних и тех же геологи​ческих условиях на юге при наложении всех колебаний будет идти деградация ММТ; дальше на север, где мощность ММТ контро​лируется 40-летними колебаниями, должна происходить аграда-ция, а еще севернее, где мощность ММТ сформирована 300-лет​ними колебаниями, на ее подошве будет идти деградация (рис. 6.9). О характере изменения мощности многолетнемерзлых пород, как это уже отмечалось выше, можно судить по перелому темпе​ратурной кривой у их подошвы, соответствующей разности теп-лопотоков в мерзлых и подстилающих талых горных породах. Если обозначить теплопоток в мерзлой толще у ее подошвы через qM, a в подстилающих талых породах через qT, то при qM > qT будет про​исходить увеличение мощности мерзлой толщи, при qM<qT — уменьшение ее мощности. Равенство qM и qT свидетельствует о ста​ционарном положении подошвы. Последнее следует рассматри​вать как частный случай в общем ходе развития многолетнемерз​лых толщ. Длительность существования стационарного положе​ния подошвы мерзлой толщи не может превышать долей процента от полного периода колебаний теплообмена на поверхности Зем​ли, ответственного за образование данной мерзлой толщи. Оче​видно, что динамика нижней границы многолетнемерзлых толщ должна отражать закон Фурье о запаздывании гармонических ко​лебаний с глубиной. Чем больше мощность многолетнемерзлых пород, тем больше период колебания теплообмена, с которым она связана и, следовательно, больше запаздывание максималь​ных значений изменения мощности (амплитуды колебания подо-
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Рис. 6.9. Схема возможных изменений мощности мерзлых толщ с юга на север при наложении колебаний температуры различных периодов (по В.А. Кудрявцеву)
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швы мерзлой толщи). Наибольшее значение этого запаздывания приближается к половине периода. Поэтому динамика нижней границы мерзлых толщ обусловлена палеогеографическими, па-леогеологическими и палеомерзлотными условиями. Мощности мерзлых толщ, формирование которых обусловлено колебаниями температуры на поверхности с периодами 100, 10 тыс. и 100 тыс. лет, при прочих равных условиях соотносятся как 1:10: 32. Со​временные толщи многолетнемерзлых пород должны отличаться от сформировавшихся до термического максимума (~ 5 тыс. лет назад) в 3,5—5 раз. Маломощные ММТ могут быть результатом как коротко- и среднепериодных, так и длиннопериодных коле​баний (см. рис. 6.8).
Под влиянием климатических ритмов в настоящее время и в геологическом прошлом изменяется и изменялось положение южной границы распространения многолетнемерзлых толщ. При амплитуде колебания среднемноголетней температуры в 1 °С сме​щение южной границы с севера на юг и обратно может происхо​дить на расстояние до 100 км. В случае потепления оно сопровож​дается переходом сезонного протаивания в сезонное промерза​ние, образованием несливающейся мерзлоты и таликов. При похолодании — новообразованием перелетков и островов много​летнемерзлых пород. Наряду с гармоническими колебаниями кли​мата и соответствующими гармоническими колебаниями темпе​ратуры в мерзлых толщах могут происходить однонаправленные изменения температурного режима поверхности в сторону похо​лодания или потепления, например, под влиянием морских транс​грессий или регрессий, покровных оледенений. В реальной обста​новке под ледниками, в прибрежных зонах мелководных бассей​нов на однонаправленные изменения температуры накладываются климатические ритмы, что в целом обусловливает существование сложной картины температурного режима земной поверхности. Скорость изменения температурных полей и теплового состояния пород в этом случае определяется скоростью изменения верхних граничных условий, возможностью «резонансного» наложения гармонических колебаний на основной тренд изменения темпе​ратуры (см. разд. 6.5, 6.6).
6.2. Влияние граничных условий на формирование и динамику толщ многолетнемерзлых пород
Закономерности формирования и динамики многолетнемерз​лых пород (ММП) аналогичны, но не идентичны закономернос​тям сезонного промерзания и протаивания пород. Разница между ними заключается в том, что многолетнее промерзание (протаи-
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Таблица 6.1 Зависимость глубины многолетнего промерзания пород от изменения
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вание) пород на относительно большую (десятки и сотни метров) глубину возможно при большой продолжительности существова​ния отрицательной среднегодовой температуры на земной повер​хности, обусловленной климатическими колебаниями с перио​дами до многих тысяч лет. За эти промежутки времени верхние граничные условия на поверхности могут существенно изменить​ся в результате различных геологических процессов (неотектони​ческие движения, трансгрессии и регрессии моря, денудация и осадконакопление) и эволюции ландшафтов, что способно су​щественно повлиять на ход формирования и динамику мерзлых толщ (см. разд. 6.5, 6.6). Однако если рассматривать зависимость глубины многолетнего промерзания (протаивания) пород от средне-
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поверхности, которые суммарно отражают влияние всех палеоге​ографических условий, то мож​но прийти к некоторым общим за​кономерностям, характерным и для сезонного промерзания (про-таивания). Так, зависимость изме​нения мощности мерзлых толщ от средней за период колебаний тем​пературы, рассчитанная В.А. Куд​рявцевым, показана в табл. 6.1. В ней приводятся вычисленные на ЭВМ и по формуле (3.148)

Рис. 6.10. Изменение мощности много-летнемерзлых толщ в зависимости от средней температуры пород за много​летний период колебания температу​ры на поверхности. Огибающие мно​голетних колебаний температуры при:
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Рис. 6.11. Изменение мощности много-летнемерзлых толщ в зависимости от амплитуды многолетних колебаний тем-
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Согласно формуле (3.148) с увеличением амплитуды при прочих равных условиях глуби​на многолетнего промерзания увеличивается. Из приведенных рис. 6.11 и табл. 6.2 видно, что при заданных условиях увеличе​ние амплитуды температур на поверхности в два раза — от 2 до 4 °С — приводит к увеличе​нию максимальной за период мощности многолетнемерзлых толщ от 36 до 79 м, а увеличе​ние амплитуды до 8 °С приводит к увеличению мощности до 130 м. Очевидно, что при других условиях это изменение будет иным.
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лые толщи, существующие в течение всего периода колебания с изменяющейся за этот период глубиной их нижней поверхности в
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ровых климатических условиях северной геокриологической зоны, характеризующейся мощными, а потому весьма устойчивыми многолетнемерзлыми толщами. Во втором случае (см. рис. 6.12,
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Таблица 6.2 Зависимость мощности многолетнемерзлых толщ от изменения амплитуды
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	Амплитуда колебания температуры на земной поверхности Амн, °С
	2
	4
	6
	8

	Мощность мерзлой толщи, м
	36
	79
	107
	130
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Рис. 6.12. Схема периодического изменения положения верхней и нижней границ многолетнемерзлой толщи при периодических изменениях температуры и различ-
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для южной зоны распространения мерзлых пород со среднегодо​выми температурами, близкими к 0 °С.
Колебательный характер изменения температуры земной по​верхности предполагает зависимость глубины многолетнего про-
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ные показывают, что мощность мерзлой толщи, формирующейся за счет 100 000-летних колебаний при указанных значениях теп-лофизических коэффициентов и влажности, изменяется от 180 до 210 м. На полное промерзание этих толщ требуется около 33 тыс. лет. Скорость промерзания, т.е. скорость продвижения нижней
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Рис. 6.13. График изменения глубины промерзания горных пород во време​ни при 100 000-летних колебаниях тем​пературы на поверхности (по В.А. Куд​рявцеву)
границы многолетнемерзлой тол​щи, составляет в начале процес​са первые сантиметры в год, а в конце промерзания — доли сан​тиметра. При фазовых переходах воды, содержащейся в породах, скорость промерзания на два-три порядка ниже, чем скорость проникновения температурной волны в толщу мерзлых пород, где фазовые переходы отсутству​ют. Действительно, как отмеча​лось ранее, температурная волна с периодом Тмн = 300 лет в сухих породах достигает глубины порядка 180 м, а промерзание такой же по мощности толщи влажных пород осуществляется при пери​оде колебаний Тмн = 100 тыс. лет.
Рассматривая влияние верхних граничных условий на мощность многолетнемерзлых горных пород, В.А. Кудрявцев (1967) отме​чал наличие широтной зональности и высотной поясности в ее изменчивости, связанных с изменением суровости климатичес​ких условий и соответствующим изменением среднемноголетней температуры пород. При этом подчеркивалось, что кроме средней температуры все остальные факторы, определяющие глубину многолетнего промерзания, в том числе и амплитуда температур​ных колебаний, являются азональными (региональными). Поэто​му в реальной обстановке далеко не всегда прослеживается по​всеместное широтное увеличение мощности мерзлых толщ (с юга на север). Тем не менее если оценивать влияние широтного изме​нения температуры воздуха при прочих равных условиях, то мож​но установить горизонтальную ступень изменения мощности мно​голетнемерзлых толщ. Для низменных равнин (Западная Сибирь, европейская часть России) горизонтальная температурная ступень колеблется в пределах 150—250 км на 1 °С. В соответствии с этой ступенью понижение температуры пород к северу обусловливает нарастание мощности многолетнемерзлых толщ в пределах 30-​35 м на расстоянии 150—250 км при геотермическом градиенте 3 ° на 100 м. В каждом конкретном случае эти и последующие цифры должны уточняться в зависимости от конкретных значений гео​термического градиента в рассматриваемом районе и конкретных геологических и географических условий.
Температура воздуха и пород понижается также с увеличением высоты местности. Этот факт обусловливает высотную зональность изменения мощности мерзлых толщ. Известно, что при повыше​нии отметки местности на 213 м температура воздуха понижается
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на 1 °С, что приводит к увеличению мощности мерзлых толщ при​мерно на 30-35 м при геотермическом градиенте 3 ° на 100 м.
Исключением являются районы с инверсией температуры воз​духа в зависимости от высоты местности (Алданский район, За​байкалье). В таких районах температура воздуха в долинах часто бывает ниже, чем на склонах, и повышается с увеличением вы​соты до некоторого предела. Это явление связано с формирова​нием антициклональной погоды и застаиванием холодного тяже​лого воздуха в долинах, а также со специфическими условиями теплообмена. Последние обусловлены закономерным изменением состава пород и их влажности (снос тонкодисперсного материала в долины), что приводит к образованию низкотемпературных мерзлых толщ в долинах за счет температурной сдвижки. Образо​вание температурной инверсии связано также с большим затене​нием долин по сравнению с водоразделами за счет более густой древесной растительности, охлаждающим влиянием мохового покрова, более поздним сходом снега и рядом других причин.
Для высотной зональности изменения мощностей мерзлых толщ характерна еще следующая закономерность. В горно-складчатых областях реальная площадь земной поверхности, приходящаяся на единицу горизонтальной площади, больше, чем на равнинах. Поэтому с увеличением отметок и изрезанное™ рельефа увели​чивается поверхность охлаждения пород, соответственно должна возрастать и мощность мерзлых толщ. Если высотная зональность накладывается на широтную, то картина пространственной из​менчивости мощности многолетнемерзлых пород осложняется. Это схематически показано на рис. 6.14, из которого видно, что если
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при движении с юга на север встречаются горные сооружения (линия DEF), то широтное увели​чение мощности, показанное ли​нией АВ, на территории гор полу​чает дополнительное приращение (линия MNK) и общее ее измене​ние приобретает вид, соответству​ющий линии PQR.
Рис. 6.14. Схема наложения высотной зональности на широтную зональ​ность изменения мощности мерзлых толщ
Длительность и большая глуби​на многолетнего промерзания по​род обусловливают значительное влияние на этот процесс нижних граничных условий, которые ха​рактеризуются величиной тепло-потока из недр Земля и, следова​тельно, величиной геотермичес-
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Рис. 6.15. Изменение мощностей много-летнемерзлых толщ в зависимости от ве​личины геометрического градиента при
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кого градиента. В соответствии с последним с глубиной идет повышение среднемноголет-ней температуры до нулевого значения. Глубина, где это про​исходит, является средним по​ложением подошвы мерзлой толщи в периодически устано​вившемся режиме (отмечено точкой «с» на рис. 6.12, а, б). Чем больше тепловой поток, тем меньше мощность мерзлых толщ, формирующихся при прочих равных условиях (рис. 6.15). На основании рас​чета глубины многолетнего промерзания пород (3.148) В.А. Кудрявцев показал, что при увеличении градиента от О до 0,03 °С/м мощность мерз​лой толщи (связанная с длиннопериодными колебаниями темпе​ратуры Тмн=100тыс. лет) может уменьшаться в 1,5—2 раза (табл. 6.3). Однако следует отметить, что, чем меньше мощность мерзлых толщ, тем меньше роль теплового потока из недр Земли в ее формировании.
Влияние тепловых потоков наиболее четко прослеживается на примере стационарных мерзлых толщ в той части криолитозоны, где дифференциация тепловых потоков обусловлена возрастом геологических структур. Например, в пределах Сибирской плат​формы для наиболее древних структур фундамента (Анабарская антеклиза) отмечаются самые малые величины тепловых потоков (от 13 до 25 мВт/м2), при которых мощность криолитозоны в сред​нем 800—900 м. Повышение величины теплового потока (до 40— 60 мВт/м2) и уменьшение мощности криолитозоны (до 800—600 м) отмечаются в пределах развития мезозойских структур: Вилюйс-кой синеклизы, Предверхоянского и Енисей-Хатангского проги​бов. Аналогичная зависимость мощности мерзлых толщ от тепло-
Таблица 6.3 Зависимость мощности многолетнемеозлых толщ от геотермического градиента
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	Геотермический градиент g, °С/м
	0
	0,01
	0,02
	0,03

	Мощность мерзлой толщи Нммп, м
	169
	130
	107
	90
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вых потоков отмечается В.В. Баулиным для разных структур За​падно-Сибирской плиты, где величины g в диапазонах 0,10—0,13 и 0,25—0,30 мВт/м2 соответствуют мощности многолетнемерзлых толщ 350-400 и 135-225 м.
Наиболее высокие плотности тепловых потоков (от 40 до 100кВт/м2), по данным ВТ. Балобаева (см. рис. 4.13), фиксиру​ются для Северо-Востока России — областей активного орогене​за. Именно с этим связаны здесь резкие колебания мощности мно-голетнемерзлой толщи (от 150 до 500 м) при ее низких (от -6 до -9 °С) среднегодовых температурах. Еще большие величины теп​ловых потоков возможны в районах современного вулканизма (на​пример, на Камчатке), где вследствие этого многолетнемерзлые породы могут вообще не образовываться.
Относительно простая, однозначная зависимость мощности мерзлых толщ от величины теплового потока характерна для ста​дии аградации, т.е. для стадии формирования мерзлой толщи. На стадии деградации наблюдается несколько иная, более сложная картина поведения нижней границы многолетнемерзлых пород. Численное моделирование промерзания и оттаивания горных по​род под влиянием 300- и 40 000-летних колебаний температуры земной поверхности (Гарагуля и др., 1995) показало следующее. На поведение нижней границы многолетнемерзлых пород боль​шое влияние оказывает сдвиг фаз колебаний температуры (б) на подошве мерзлой толщи и длительность процесса оттаивания (см. гл. 3). Для 300-летнего колебания на глубине максимального про​мерзания 8 составляет 1/9 часть периода, а для 40 000-летнего — примерно 1/56 часть, т.е. в первом случае по отношению к своему периоду запаздывание оказывается значительно большим, чем во втором случае. Поэтому если при 300-летнем колебании темпера​тура на нижней границе начинает повышаться уже после начала протаивания пород сверху, то в случае 40 000-летнего колебания повышение температуры вблизи нижней границы многолетнемер​злых пород начинается как бы одновременно с повышением тем​пературы на поверхности и еще до начала оттаивания сверху. Это и предопределяет удельный вес оттаивания мерзлых толщ снизу. Кроме того, существует еще одно обстоятельство, которое связа​но с длительностью процесса. Для 300-летнего ритма (tмн = 0 °С, Амн = 2 °С), как показали расчеты, с момента начала повышения температуры вблизи подошвы мерзлой толщи и до полного ее нротаивания проходит примерно 120—130 лет. За это время прота-ивание снизу (g=0,01 °С/м) составляет от общей мощности мер​злой толщи не более 10%. При 40 000-летнем ритме (tмн = 0°С, Амп = 4 °С) протаивание снизу длится 8—9 тыс. лет (g= 0,01 °С/м), и за это время оттаивание снизу может составить 30-50% от всей
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мощности мерзлой толщи. Таким образом, процесс деградации мерзлых толщ существенно зависит от длительности процесса, которая определяет соотношение величин протаивания сверху и снизу.
6.3. Влияние литологических особенностей и влажности пород на мощность мерзлой толщи
Мощность толщ многолетнемерзлых пород зависит от геологи​ческого строения, литологических особенностей и влажности пород, что обусловлено их теплофизическими свойствами: коэф-
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голетнего промерзания она в чистом виде не подтверждается. Чем больше теплопоток снизу и соответственно больше геотермичес​кий градиент, тем больше искажается эта зависимость. Однако величина искажения не выходит за пределы 10—15%. Известно, что коэффициент теплопроводности горных пород изменяется в большом диапазоне. На основе обобщения литературных данных и результатов исследований, выполненных на кафедре геокриоло​гии МГУ (А.А. Ананян, И.А. Комаров, Р.Г. Мотенко, Н.Н. Смир​нова, В.Г. Чеверев), были определены основные диапазоны из​менения коэффициента теплопроводности, теплоемкости и тем​пературопроводности пород в зависимости от их состава, плотности, влажности, теплового состояния. В табл. 6.4 представ​лены данные по теплопроводности сухих магматических, мета​морфических и осадочных горных пород. Теплопроводность крис​таллических образований обусловлена тепловой проводимостью минералов, которая изменяется от 1,5 до 7 Вт/(м • К). Для некото​рых минералов значение теплопроводности значительно превы​шает этот диапазон, например, для пирита (монокристалла) оно равно 38,9 Вт/(м • К). Минералогический состав магматических и метаморфических пород во многом сходен. Однако сравнитель​ный анализ опытных данных показывает, что значение коэффи​циента теплопроводности магматических пород изменяется от 0,25 до 4,85 Вт/(м • К), диапазон изменения теплопроводности пород метаморфической группы шире — от 0,6 для сланцев до 7,6 Вт/(м • К) у кварцита.
Для интрузивных образований теплопроводность увеличивает​ся от основных к кислым. У щелочных пород средняя теплопро​водность самая низкая. Теплопроводность эффузивных пород так​же зависит от их химико-минерального состава и степени раскри-
21 -изо
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Таблица 6.4 Теплопроводность горных пород
	Породы
	Коэффициент теплопроводности, Вт/(м   К)
	Породы
	Коэффициент теплопроводности, Вт/(м   К)

	Магматические

	Гранит
	1,12-4,6
	Базальт
	0,44-3,49

	Гранодиорит
	0,97-3,31
	Траппы
	1,5-2,4

	Порфирит
	0,72-4,1
	Анортозит
	1,7-2,1

	Пегматит
	2,8
	Норит
	2,7

	Пемза
	0,25-0,5
	Долерит
	1,65-2,6

	Липарит
	2,4-2,77
	Кимберлит
	1,9-3

	Альбитит
	2,09
	Дунит
	1,11-1,85

	Диорит
	1,38-3,7
	Гиперстенит
	4,4

	Диорит*
	1,4-2,7
	Бронзитит
	4,3

	Андезит
	1,27-3,02
	Перидотит
	2,4-4,85

	Тоналит
	1,67
	Пироксенит
	2,02-3,5

	Мондонит кварцевый
	3,1
	Уртит
	1,5-2,1

	
	
	Лейцитит
	1,7-2,1

	Сиенит
	1,74-3,68
	Мончикит
	2,3

	Граносиенит
	1,3-2,97
	Туръяит
	2,2

	Трахиты
	1,7-2,6
	Ювит
	1,9

	Габбро
	1,58-2,98
	Туф
	1,3-3,95

	Диабаз
	1,71-3,25
	Лава
	0,25-0,73

	Метаморфические

	Сланец
	0,6-4,9
	Филлит
	2,9

	Кварцит
	2,68-7,6
	Амфиболит
	1,57-2,89

	Мрамор
	1,59-6
	Чарнокит
	1,06-1,5

	Гранитогнейс
	1,14-4,2
	Скарн
	1,48-2,97

	Гнейс
	0,94-6,1
	Роговик
	2,12-6,1

	Осадочно-сцементированные

	Конгломерат, гравелит
	1,05-3,9
	Аргиллит, глинистый сланец
	0,25-3,12

	Песчаники
	0,24-6,1
	Мергели
	0,5-3,6

	Известняки
	0,64-5,8
	Мел
	0,8-4,1

	Известняки*
	1,2-2,1
	Гипс
	0,8-1,3

	Доломиты
	0,8-6,5
	Ангидрид
	4,19

	Доломиты*
	0,8-1,3
	Каменная соль
	1,67-7,2

	Алевролиты
	0,22-4,8
	Угли
	0,1-2,24


Примечание. Таблица составлена по данным В.Н. Дахнова, Д. И. Дьяконова, В.П. Балобаева, В.Н. Кобрановой, М.И. Моисеенко, Clark, Bullard, Birch, спра​вочные данные из «Физических процессов», * — данные кафедры геокриологии геологического факультета МГУ.
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сталлизации, и они имеют меньшую теплопроводность, чем ин​трузивные.
Теплофизические характеристики осадочных пород зависят от возраста осадков, степени литификации, условий их залегания и др. Теплопроводность осадочно-сцементированных пород изменяет​ся в широком диапазоне. Для терригенных пород явно прослежи​вается зависимость от гранулометрического состава. Уменьшение происходит в среднем в ряду конгломераты—гравелиты—песча​ники—алевролиты—аргиллиты. У хемогенных осадочных отложе​ний — это плотные (кристаллические) карбонатные, соленосные и кварцитовые породы (известняки, доломиты, каменная соль) — средняя теплопроводность выше. Самая низкая теплопроводность у каустобиолитов (угли, углеродистые горючие сланцы). На коэф​фициент теплопроводности оказывают сильное влияние плот​ность, состав включений, влажность и состояние породы (талое-мерзлое). С увеличением влажности повышается величина коэф​фициента теплопроводности; в мерзлом состоянии его значение также выше, чем в талом (табл. 6.5).
Дисперсные горные породы являются системой, как правило, многофазной и многокомпонентной. Наличие в них межзерново​го пространства, заполненного воздухом, водой, льдом, нефтью, солевым раствором, резко осложняет процесс переноса тепла (зна-
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экспериментальные исследования дисперсных фунтов нарушен​ного и естественного сложения показали, что возрастание дис​персности сопровождается ростом гидрофильности и ультрапо​ристости, определяющих фазовый состав влаги, причем процент​ное содержание незамерзшей воды увеличивается с ростом дисперсности и вызывает уменьшение теплопроводности пород в следующей последовательности: крупнообломочные—песчаные-супесчаные—лёссовые—суглинистые—глинистые.
Таблица 6.5
Теплопроводность осадочно-сцементированных горных пород в талом и мерзлом состоянии (В.Т. Балобаев, 1991)
	Породы
	Влажность,
%
	Плотность,
кг/м3
	Коэффициент теплопроводности, Вт/(м   К)

	
	
	
	талых пород
	мерзлых пород

	Песчаники
	1,6-27
	1460-2620
	1,17-6
	1,5-7,1

	Известняки
	0,1-10,5
	2560-2870
	1,8-5,2
	2,1-5,9

	Алевролиты
	0,9-32
	1370-2570
	1,02-4,8
	1,17-5,6
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Таблица 6.6 Теплопроводность дисперсных горных пород
	1
	2
	3             4                5                   6              7          8

	Пески

	1,3
	0
	
	
	0,26
	0,26
	
	

	
	0,1
	
	
	0,81-0,88
	0,97-1,12
	
	

	
	0,2
	
	
	1,14-1,53
	1,64-2,00
	
	

	
	0,3
	
	
	1,33-2,00
	2,23-2,29
	
	

	1,4
	0
	
	
	0,29
	0,29
	
	

	
	0,1
	
	
	0,99-1,02
	1,13-1,42
	1,10
	1,27

	
	0,2
	
	
	1,31-1,40
	1,92-2,15
	1,57
	1,86

	
	0,3
	
	
	1,50-1,62
	2,13-3,00
	
	

	1,5
	0
	0,22
	0,22
	0,33-0,34
	0,33-0,34
	
	

	
	0,1
	1,47
	1,67
	1,12-1,19
	1,31-1,50
	
	

	
	0,2
	1,86
	2,36
	1,51-1,69
	2,01-2,48
	
	

	
	0,3
	
	
	1,72-2,01
	2,32-3,16
	
	

	1,6
	0
	0,23
	0,23
	0,38
	0,38
	
	

	
	0,1
	1,47
	1,67
	1,30-1,36
	1,51-1,69
	1,45
	1,62

	
	0,2
	1,86
	2,36
	1,70-1,82
	2,08-2,85
	2,15
	2,37

	1,7
	0
	0,25
	0,25
	0,43
	0,43
	
	

	
	0,1
	1,67
	1,85
	1,49-1,55
	1,62-1,95
	
	

	
	0,2
	2,17
	2,63
	1,94-2,07
	2,21-3,25
	
	

	1,8
	0
	0,28
	0,28
	0,49-0,50
	0,49-0,50
	
	

	
	0,1
	2,03
	2,17
	1,74-1,77
	1,66-2,25
	1,97
	2,20

	
	0,2
	
	
	
	
	2,67
	2,84

	1,9
	0
	
	
	0,57
	0,57
	
	

	
	0,1
	2,18
	2,42
	1,90-2,02
	2,01-2,36
	
	

	
	0,15
	2,60
	2,97
	2,37
	3,18
	
	

	2,0
	0,1
	
	
	1,76
	1,77
	2,10
	2,14

	
	0,15
	
	
	2,30
	2,85
	
	

	Супеси

	1,2
	0
	
	
	0,23
	0,23
	
	

	
	0,1
	
	
	0,50-0,58
	0,70-0,81
	
	

	
	0,2
	
	
	0,73-0,84
	1,26-1,30
	
	

	
	0,3
	
	
	0,95-1,04
	1,80-1,79
	
	

	
	0,4
	
	
	1,11-1,19
	2,24-2,26
	
	1,90

	1,3
	0
	
	
	0,26-0,27
	0,26-0,27
	
	

	
	0,1
	
	
	0,57-0,67
	0,82-0,92
	
	

	
	0,2
	
	
	0,86-0,96
	0,92-0,48
	
	

	
	0,3
	
	
	1,12-1,18
	1,08-2,07
	
	

	
	0,4
	
	
	1,16-1,40
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Продолжение таблицы 6.6
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8

	1,4
	0
	
	
	0,29-0,30
	0,29-0,30
	
	

	
	0,1
	
	
	0,67-0,78
	0,96-1,03
	0,93
	1,05

	
	0,2
	
	
	1,00-1,10
	1,02-1,67
	1,33
	1,51

	
	0,3
	
	
	1,22-1,39
	1,21-2,38
	1,74
	1,80

	
	0,4
	
	
	1,27
	1,34
	
	

	1,5
	0
	
	
	0,34
	0,34
	
	

	
	0,1
	
	
	0,79-0,89
	0,86-1,16
	
	

	
	0,2
	
	
	1,20-1,26
	1,11-1,89
	
	

	
	0,3
	
	
	1,33-1,60
	1,26-2,58
	
	

	1,6
	0
	
	
	0,38
	0,38-0,38
	
	

	
	0,1
	0,96
	1,52
	0,91-1,03
	0,76-1,31
	1,16
	1,28

	
	0,2
	1,24
	2,30
	1,14-1,47
	1,21-2,15
	1,62
	1,72

	
	0,3
	
	
	1,22
	1,42
	1,86
	1,97

	1,7
	0
	
	
	0,43-0,44
	0,43-0,44
	
	

	
	0,1
	
	
	0,96-1,18
	1,00-1,49
	
	

	
	0,2
	
	
	1,23-1,69
	1,62-2,40
	
	

	1,8
	0
	
	
	0,49-0,50
	0,49-0,50
	
	

	
	0,1
	
	
	1,06-1,38
	1,10-1,68
	1,45
	1,57

	
	0,2
	
	
	
	
	1,86
	1,97

	1,9
	0
	
	
	0,56-0,58
	0,56-0,58
	
	

	
	0,1
	
	
	1,45-1,52
	1,82-1,91
	
	

	2,0
	0
	
	
	0,64-0,67
	0,64-0,67
	
	

	
	0,1
	
	
	1,71
	2,00-2,18
	1,74
	1,86

	Суглинки и глины

	1,1
	0
	
	
	0,20-0,21
	0,20-0,21
	
	

	
	0,1
	
	
	0,29-0,41
	0,43-0,51
	
	

	
	0,2
	
	
	0,41-0,64
	0,79-0,92
	
	

	
	0,3
	
	
	0,57-0,82
	1,22
	
	

	
	0,4
	
	
	0,78-1,00
	1,70-1,82
	
	

	
	0,5
	
	
	1,05
	2,14
	
	

	1,2
	0
	
	
	0,23
	0,23
	
	

	
	0,1
	0,36
	0,36
	0,33-0,53
	0,50-0,64
	
	

	
	0,2
	0,64
	0,66
	0,60-0,80
	0,97-1,14
	
	

	
	0,3
	0,89
	1,27
	0,84-1,00
	1,10-1,62
	
	

	
	0,4
	
	
	1,17
	1,29-2,08
	1,57
	1,80

	1,3
	0
	
	
	0,25-0,26
	0,25-0,26
	
	

	
	0,1
	
	
	0,38-0,62
	0,57-0,76
	
	

	
	0,2
	
	
	0,58-1,10
	1,06-1,32
	
	

	
	0,3
	
	
	0,87-1,17
	1,19-1,85
	
	

	
	0,4
	
	
	1,19-1,35
	1,33-2,38
	
	


21* — 1130
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Окончание таблицы 6.6
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8

	1,4
	0
	
	
	0,29
	0,29
	
	

	
	0,1
	0,60
	0,47
	0,45-0,73
	0,66-1,07
	0,70
	0,75

	
	0,2
	1,00
	0,80
	0,70-1,08
	1,20-1,50
	1,10
	1,22

	
	0,3
	1,50
	1,59
	1,09-1,36
	1,30-2,08
	1,45
	1,57

	
	0,4
	
	
	
	1,46
	
	

	1,5
	0
	
	
	0,33-0,34
	0,33-0,34
	
	

	
	0,1
	0,82
	0,60
	0,52-1,18
	0,76-1,08
	
	

	
	0,2
	1,27
	1,13
	0,84-1,25
	1,22-1,66
	
	

	
	0,3
	
	
	1,26-1,54
	1,35-2,24
	
	

	1,6
	0
	
	
	0,38-0,39
	0,38-0,39
	
	

	
	0,1
	0,90
	0,50
	0,61-0,99
	0,87-1,16
	0,87
	0,93

	
	0,2
	1,40
	1,21
	1,03-1,43
	1,30-0,83
	1,33
	1,51

	1,7
	0
	0,54
	0,54
	0,43
	0,43
	
	

	
	0,1
	1,15
	0,97
	0,71-1,22
	0,97-1,30
	
	

	
	0,2
	1,72
	1,65
	1,27-1,62
	1,38-2,05
	
	

	1,8
	0
	
	
	0,49
	0,49
	
	

	
	0,1
	
	
	0,82-1,27
	1,07-1,43
	1,05
	1,22

	
	0,2
	
	
	
	
	1,57
	1,80

	1,9
	0
	0,37
	0,37
	0,56
	0,56
	
	

	
	0,1
	1,50
	1,25
	0,97-1,40
	1,17-1,56
	
	

	
	0,15
	1,74
	2,02
	1,41-1,70
	1,45-2,00
	
	

	2,0
	0
	
	
	0,63-0,64
	0,63-0,64
	
	

	
	0,1
	
	
	1,15-1,50
	1,25-1,67
	1,28
	1,39


В табл. 6.6 представлены значения коэффициентов теплопро​водности грунтов разного гранулометрического состава для тало​го и мерзлого состояний в зависимости от влажности и плотности. Приводится сопоставление результатов обобщений, выполнен​ных разными исследователями с таблицами СНиП 2.02.04-88.
Засоление пород неоднозначно влияет на теплопроводные свой​ства грунтов различного гранулометрического и минерального состава. В песках и супесях появление жидкой фазы воды при за​солении вызывает довольно резкое падение теплопроводности по сравнению с теплопроводностью в отсутствие засоления. Так, при изменении засоленности (Ds) от 0 до 1% величина коэффициента теплопроводности мерзлого песка может уменьшаться вдвое. Для засоленных суглинков и глин с разной влажностью (исключая каолинитовую глину) наблюдается следующая зависимость. При малых концентрациях порового раствора (Ds от 0 до 0,5-0,7%) возможно увеличение теплопроводности водонасыщенных глини​стых пород на 10—20%, а при дальнейшем росте засоленности
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дит нивелирование этой зависимости из-за повышения концент​рации порового раствора до значений, приближающихся к эвтек​тическим. Для грунтов с неполной степенью заполнения пор вла​гой наблюдается некоторое ухудшение теплопроводности в рассматриваемом диапазоне изменения засоленности. В табл. 6.7 представлены рекомендуемые значения коэффициентов теплопро​водности для песка и супеси в талом и мерзлом состояниях при засоленности (Ds), равной 0,5 и 1%. Для практического использо​вания для суглинистых грунтов можно считать, что коэффициент теплопроводности практически не изменяется при повышении засоленности.
Теплоемкость различных пород также зависит от их состава, строения, влажности (льдистости) и засоленности. Удельная теп​лоемкость сухих горных пород изменяется в основном от 0,6 до
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Из-за различий теплоемкостей компонентов грунта увеличение его влажности сопровождается ростом теплоемкости; у мерзлого грунта теплоемкость ниже, чем у талого. Диапазоны изменения значений теплоемкости для осадочных пород даны в табл. 6.9.
Теплоемкость горной породы вне области интенсивных фазо​вых переходов с достаточной для практических целей точностью можно рассчитать по аддитивным соотношениям через удельные доли составляющих породу компонентов. В области фазовых пере​ходов теплоемкость является эффективной величиной и при рас​четах следует учитывать теплоту фазовых переходов воды (льда) в диапазоне изменения температуры.
Для засоленных пород теплоемкость является эффективной в более широком диапазоне отрицательных температур. С ростом засоленности увеличивается количество незамерзшей воды в мерз​лом грунте и соответственно увеличивается его теплоемкость. В табл. 6.10 приведены рассчитанные объемные теплоемкости грунтов для талого и мерзлого состояний при фиксированных значениях
[image: image727.jpg]3aCO/IEHHOCTH. 3HAUYEHNS RIAKHOCTH 3a cYeT Hesamepaiueit Boxsl (W)
GBUIM BBIGPAHBI HA OCHOBAHHH AHAIN3a SKCIIEPUMEHTAILHBIX JAHHBIX
(Mortenko, Komapos, 1996; Epuios, Morerko, Komapos, 1998). Ilpu
saconenHocTd 0; 0,5 1 1% i mecka 3HaueHust W, NpUHUMATUCE
paBHBIMU cooTBeTcTBeHHO 0; 2 u 4%; mist cynecu — 1; 3 u 5%; st
CYDIMHKOB M riiH nipu D,=0; 0,5; 1 u 2% W,,=5;7; 9 u 13%.





Скорость изменения температурного поля во времени в среде без внутренних источников тепла определяется коэффициентом
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Таблица 6.7
Рекомендуемые расчетные значения коэффициентов теплопроводности грунтов с хлоридно-натриевым типом засоления
в талом и мерзлом состояниях
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	1,0
	0,6
	2,00

	1,2
	0,4
	
	
	
	
	
	
	
	1,90
	
	
	
	

	1,4
	0,35
	
	
	
	
	
	
	1,80
	1,86
	
	
	
	

	1,4
	0,3
	
	
	
	
	
	
	1,74
	1,80
	
	
	
	

	1,4
	0,25
	1,91
	2,14
	
	
	
	
	1,57
	1,68
	
	
	
	

	1,4
	0,2
	1,57
	1,86
	1,40
	1,46
	1,32
	1,40
	1,33
	1,51
	1,28
	1,36
	1,22
	1,22

	1,4
	0,15
	1,39
	1,62
	1,12
	1?18
	1,05
	1,10
	1,10
	1,27
	1,10
	1,18
	1,10
	1,12

	1,4
	0,1
	1,10
	1,27
	0,96
	0,84
	0,90
	0,79
	0,93
	1,05
	0,92
	1,04
	0,90
	1,03

	1,4
	0,05
	0,75
	0,81
	0,68
	0,56
	0,65
	0,53
	0,64
	0,70
	0,64
	0,67
	0,64
	0,64

	1,6
	0,3
	
	
	
	
	
	
	1,86
	1,97
	—
	—
	—
	—

	1,6
	0,25
	2,50
	2,73
	
	
	
	
	1,80
	1,91
	-
	-
	—
	-

	1,6
	0,2
	2,15
	2,37
	1,80
	1,86
	1,58
	1,50
	1,62
	1,74
	
	1,56
	
	1,38

	1,6
	0,15
	1,80
	2,00
	1,60
	1,58
	1,55
	1,45
	1?45
	1,57
	1,42
	1,42
	1,28
	1,30

	1,6
	0,1
	1,45
	1,62
	1,25
	1,18
	1,15
	1,05
	1,16
	1,28
	1,16
	1,20
	1,16
	1,16

	1,6
	0,05
	1,05
	1,10
	0,85
	0,74
	0,82
	0,70
	0,81
	0,87
	0,81
	0,80
	0,81
	0,79

	1,8
	0,2
	2,67
	2,84
	
	
	
	
	1,86
	1,97
	
	1,80
	
	1,60

	1,8
	0,15
	2,26
	2,62
	1,90
	2,07
	1,80
	1,70
	1,68
	1,80
	1,62
	1,62
	1,58
	1,42

	1,8
	0,1
	1,97
	2,20
	1,78
	1,68
	1,70
	1,50
	1,45
	1,57
	1,42
	1,42
	1,38
	1,26

	1,8
	0,05
	1,45
	1,51
	1,20
	0,92
	1,12
	1,04
	0,99
	0,99
	0,99
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Таблица 6.8 Удельная теплоемкость сухих горных пород
	Порода
	Теплоемкость, Дж/(кг   К)
	Порода
	Теплоемкость, Дж/(кг   К)

	Глина
	920
	Долерит
	800

	Глина*
	930-1000
	Ювит
	900

	Суглинок
	780
	Сланец глинистый
	600

	Суглинок*
	650-780
	Сланец
	710

	Супесь
	740
	Кварцит
	750

	Песок
	690-770
	Мрамор
	800

	Песок*
	650-750
	Гранитогнейс
	800

	Гранит
	720
	Гнейс
	770

	Пегматит
	710
	Ангидрид
	600

	Гранодиорит
	710-760
	Песчаник
	860

	Диорит
	610
	Известняк
	830

	Диорит*
	770
	Известняк*
	740-850

	Габбро
	740
	Мел
	880

	Диабаз
	770
	Доломит
	930

	Базальт
	800
	Доломит*
	800-920

	Норит
	680
	Гипс
	940

	Перидотит
	770
	Каменная соль
	1440

	Пироксенит
	680
	Угли
	1300

	Уртит
	760
	Антрацит
	910


Примечание. Таблица составлена по данным В.Н. Дахнова, Д.И. Дьяконова, В.Н. Кобрановой, В.В. Ржевского, Г.Я. Новика, лаборатории геотермии ИМЗ РАН и др.; * — данные кафедры геокриологии геологического факультета МГУ.
Таблица 6.9 Теплофизические свойства горных пород
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	1
	2
	3
	4

	Магматические
	0,3-4,8
	0,29-1,33
	1,06-4,2

	Метаморфические
	0,6-7,6
	0,67-1,81
	1,57-3,9

	Осадочные

	Осадочно-сцементированные
	0,1-6,5
	0,04-1,72
	0,33-2,3

	Дисперсные
	
	
	

	Крупнообломочные породы
	
	
	

	воздушно-сухие
	0,33-0,44
	0,23-0,34
	1-1,9

	влагонасыщенные талые
	1,1-2,1
	0,35-1,06
	2,3-3,2

	влагонасыщенные мерзлые
	1,4-3,1
	0,54-1,87
	1,8-2,3
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Окончание таблицы 6.9
	1
	2
	3
	4

	Пески
	
	
	

	воздушно-сухие
	0,22-0,49
	0,25-0,27
	1,2-1,3

	влагонасыщенные талые
	1,33-2,1
	0,19-0,81
	1,8-3,2

	влагонасыщенные мерзлые
	1,85-3,3
	0,25-1,36
	1,7-2,2

	Супеси
	
	
	

	воздушно-сухие
	0,21-0,43
	0,16-0,3
	1,3-1,4

	влагонасыщенные талые
	0,92-1,86
	0,3-0,8
	2,3-3,1

	влагонасыщенные мерзлые
	1,13-2,4
	
0,5-0,96
	1,6-2,1

	Суглинки и глины
	
	
	

	воздушно-сухие
	0,2-0,89
	0,09-0,63
	1,4-2,2

	влагонасыщенные талые
	0,72-1,86
	0,31-0,57
	2,3-3,5

	влагонасыщенные мерзлые
	0,79-2,16
	0,35-0,89
	1,7-2,7

	Торф
	
	
	

	воздушно-сухой
	0,012-0,14
	0,06-1
	0,1-0,15

	влагонасыщенный талый
	0,3-0,9
	0,07-0,76
	1,6-4

	влагонасыщенный мерзлый
	0,9-1,2
	0,49-0,85
	1-2,8
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лоемкости (ср). Температуропроводность горных пород определя​ется и зависит от тех же факторов, что теплоемкость и теплопро​водность. Для общего сравнения в табл. 6.9 приведены значения теплофизических характеристик горных пород, в том числе и ди​апазон изменения значений коэффициента температуропровод​ности.
В.А. Кудрявцев (1967), исследуя зависимость глубины много​летнего промерзания пород от их теплофизических свойств, по​казал, что эта глубина в скальных массивах при прочих равных условиях может быть в 1,2—1,4 раза больше, чем в толщах рыхлых отложений. Кроме того, последние отличаются значительно более высокой влажностью, что обусловливает их более медленное про​мерзание и, следовательно, меньшую глубину. В табл. 6.11 приво​дятся результаты расчета мощности многолетнемерзлых толщ в зависимости от влажности промерзающих пород, которая полу​чена для двух крайних значений амплитуд температур на поверх​ности пород (Ап = 2 и 8 °С) при двух значениях градиентов (g = 0,01 и 0,03 °С/м). При геотермическом градиенте g= 0,01 °С/м и Ап = 2 °С увеличение влажности пород,соответствующее увеличению Qф от 20 950 до 62 850 кДж/м3, приводит к уменьшению мощности многолетнемерзлых толщ от 86 до 66 м, т.е. на 23%. При изменении
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Таблица 6.10 Расчетные значения объемной теплоемкости грунтов с хлоридно-натриевым типом засоления в талом и мерзлом состояниях
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устанавливаемая по ГОСТу 25100-82, равная отношению массы соли к массе сухого грунта, %;
Таблица 6.11 Изменение мощности многолетнемерзлых толщ (м)
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влажности пород (Qф от 62 850 до 104 750 и от 104 750 до 146 650 кДж/м3 мощность мерзлой толщи изменяется соответствен​но на 17 и 11%. При амплитуде, равной 8 °С, при том же геотер​мическом градиенте и тех же изменениях влажности мощность мерзлой толщи сокращается на 25, 19 и 13%. При геотермическом градиенте 0,03 °С/м и малых амплитудах Ап = 2 °С в зависимости от влажности мощность изменяется на 13,8 и 10%, т.е. проявляется менее резко, чем при градиенте 0,01 °С/м.
При больших амплитудах Ап = 8 °С и градиенте 0,03 °С/м разни​ца сокращения мощностей мерзлых толщ при W=20, 13 и 10% меньше отличается от сокращения при градиенте 0,01 °С/м. Та​ким образом, изменение мощностей многолетнемерзлых толщ за счет фазовых переходов воды при различных влажностях не выхо​дит за пределы 40—50%. В то же время за счет изменения геотер​мического градиента мощности многолетнемерзлых толщ изме​няются в 1,5-2 раза (см. табл. 6.11). Это определяет подход к изу​чению мощностей многолетнемерзлых толщ в различных геологических условиях.
В коренных породах глубина залегания нижней поверхности i многолетнемерзлых толщ в основном определяется геотермичес​ким градиентом. В рыхлых отложениях мощности многолетнемер​злых толщ определяться не только геотермическим градиентом (теплопотоком из недр земли), но в значительной мере и влажно​стью (теплотой фазовых переходов воды) пород в период их про​мерзания. Поэтому формирование менее мощной толщи много​летнемерзлых рыхлых отложений может быть связано с более длин-нопериодными климатическими ритмами, чем более мощной толщи мерзлых скальных пород, т.е. менее мощные мерзлые тол​щи рыхлых отложений могут быть более древними.
Зависимость мощности мерзлых толщ от состава и влажности пород в естественных условиях криолитозоны изучалась многими
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исследователями (В,В. Баулин, П.Ф. Швецов, В.Т. Балобаев, Н.Н. Романовский, М.Н. Железняк и др.). В работе В.В. Баулина (1985) разная глубина залегания реликтового слоя мерзлых пород в Западной Сибири объясняется наличием в верхней части разре​за глинистых отложений, которые «тормозили» оттаивание мерз​лых толщ в климатический оптимум. Так, на Келлогской площа​ди кровля реликтового мерзлого слоя лежит на глубинах 80—140 м на участках близкого залегания глин к дневной поверхности и опускается до глубины 220 м на участках их отсутствия (рис. 6.16). В западной части равнины реликтовый слой приурочен к районам распространения глинистых осадков.
Н.Н. Романовский (1978) отмечал, что наиболее однозначно превышение мощности мерзлых скальных пород над мощностью
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в реальных условиях наблюдается на юге криолитозоны, где рас​пространены маломощные (до 50 м) многолетнемерзлые породы позднеголоценового и современного возраста. В то же время сле​дует отметить, что рассматриваемая закономерность (уменьше​ние мощности многолетнемерзлых толщ в соответствии с умень​шением теплопроводности пород и увеличением затрат тепла на фазовый переход воды при промерзании, наблюдаемых при уве​личении дисперсности пород) на первый взгляд противоречит тому факту, что в южной окраине криолитозоны мерзлые породы приурочены именно к залегающим с поверхности торфяным и глинистым отложениям. Однако последнее обстоятельство связа​но с другими причинами и обусловлено особенностями форми​рования температурного режима на поверхности почвы и в се-
[image: image738.jpg]i
e D\
401 /

o
~40 ’
ol
80y d
-120 /s

e
1604 i

e

77 B |





Рис. 6.16. Схематический мерзлотно-геологический разрез Келлогской площади (по
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В.В. Баулину, 1985):
[image: image740.jpg]



" зонноталом слое (охлаждаю​щее влияние специфических растительных ассоциаций, произрастающих на данных породах, формирование от​рицательной температурной сдвижки).
Рис. 6.17. Изменение мощности мерзлых толщ в зависимости от соотношения значений
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Излагая теорию формиро​вания мерзлых толщ пород, В.А. Кудрявцев указывал, что процесс промерзания неоднородных литолого-стратиграфических (литоло-го-фациальных) горизонтов с существенно различными значениями коэффициента теплопроводности пород происходит отлично от про​мерзания однородных отло​жений. При этом мощность мерзлых толщ двухслойного строения, сформировавша​яся при одинаковых верхних и нижних граничных условиях, мо​жет быть существенно различной и одновременно отличаться от мощности мерзлой однородной толщи (рис. 6.17). Это зависит от мощности горизонтов пород с разной теплопроводностью и влаж​ностью, их положения в разрезе относительно друг друга, а также относительно максимальной глубины многолетнего промерзания (т.е. относительно места нахождения в разрезе фазовой границы
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продолжительности промерзания верхнего слоя пород к продол​жительности формирования мерзлой толщи в целом. Чем быстрее промерзает верхний слой, тем меньше его влияние.
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Указанными обстоятельствами объясняется тот факт, что при близком к поверхности залегании кристаллического фундамента или плотных осадочных пород, перекрытых рыхлыми отложениями, мощность мерзлых толщ всегда будет больше, чем в однородной рыхлой толще. В случае, когда кристаллические породы залегают на толще рыхлых отложений (эффузивы, пластовые интрузии) мощность мерзлых толщ меньше, чем в однородных кристалли​ческих породах.
Влияние условий залегания (геометрии контактов) горизонтов пород с различной теплопроводностью на положение нижней границы мерзлых толщ исследовал В.Т. Балобаев. Полученные им результаты показаны на рис. 4.5, из которого видно, что при
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горизонте. Результаты математического моделирования темпера​турных полей в мерзлых и подстилающих их породах были ис​пользованы В.Т. Балобаевым для анализа влияния геолого-струк​турных условий на формирование мощности мерзлых толщ.
Кроме указанного влияния состава пород на мощность мерз​лых толщ следует учитывать выделение тепла в процессе уплотне​ния и других диагенетических преобразований глинистых осадков. П.Ф. Швецов (1974) на основании анализа материалов по раз​личным районам России делает вывод о том, что плотность теп​лового потока, формирующегося в результате диагенетических процессов, может увеличиться в 1,5—2,0 раза.
В.В. Баулин показал, что на мощность многолетнемерзлых по​род существенное влияние оказывает засоленность промерзаю​щих пород. Все пункты, где были обнаружены засоленные грунты и соленые подземные воды, приурочены к районам, которые нео​днократно затапливались водами Арктического бассейна. Засоле​ние пород, слагающих промерзавшую толщу, приводит к резко​му сокращению мощности ММП. Так, в районе мыса Каменный под мерзлой толщей мощностью 132 м скважиной вскрыты мине​рализованные воды с отрицательной температурой. Соленые воды с отрицательной температурой залегают под мерзлой толщей на поймах рек, впадающих в Байдарацкую губу. Минерализация вод достигает 100 г/л и более. Мощность мерзлой толщи на побережье всего 3—5 м и увеличивается вверх по реке до 30 м. Возможно, что засоленные породы слагают и центральные части п-ова Ямал.
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Косвенно об этом свидетельствуют сравнительно небольшие мощ​ности мерзлых толщ (меньше расчетных на 100—200 м). Аналогич​ные данные были получены Л.А. Жигаревым, И.Д. Даниловым, Н.Н. Романовским, А.В. Брушковым и др.
6.4. Особенности формирования
и динамики криогенного строения и льдистости
толщ многолетнемерзлых пород
Криогенное строение и льдистость многолетнемерзлых пород определяются теплообменом на земной поверхности и характе​ром промерзания пород, их литологическими особенностями и влажностью, гидрогеологической обстановкой в период форми​рования мерзлой толщи. Как известно, по характеру промерзания многолетнемерзлые породы разделяются на два основных типа: сингенетически промерзшие породы, т.е. накапливающиеся и промерзающие одновременно в геологическом смысле, и эпиге​нетически промерзшие породы, т.е. те, которые перешли в мно-голетнемерзлое состояние после того, как процесс их накопле​ния завершился и они претерпели диагенетические изменения. Очевидно, что такое подразделение имеет смысл только по отно​шению к кайнозойским рыхлым отложениям, так как породы с жесткими связями докайнозойского возраста промерзали эпиге​нетически.
Влияние факторов и условий природной среды на формирова​ние криогенного строения и льдистость эпикриогенных и син-криогенных (по А.И. Попову) пород существенно различно. Крио​генные текстуры эпигенетических мерзлых толщ формируются либо при гармоническом, либо при скачкообразном изменениях гра​ничных условий. В.А. Кудрявцев считал, что от характера измене​ния температуры на поверхности земли зависит распределение (толщина, частота и направление) шлиров льда в промерзающей породе и ее суммарная льдистость. При гармоническом измене​нии верхних граничных условий промерзания крупнозернистых пород (гравийно-галечные и песчаные), если они водонасыще-ны, формируются монолитные (массивные) криогенные тексту​ры. При этом все поры обычно заполнены льдом и минеральные частицы скелета породы раздвинуты немного — на величину объемного расширения льда по сравнению с объемом воды при промерзании (на 9%). Шлировые текстуры, как правило, отсут​ствуют (за исключением инъекционных льдов). В тонкодисперс​ных эпикриогенных породах при гармоническом характере изме​нения температуры на поверхности криогенные текстуры форми​руются в большом многообразии. Льдистость пород в разрезе
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постепенно увеличивается по глубине примерно в пределах верх​ней трети мерзлой толщи, формирующейся за счет колебаний температур определенного периода и амплитуд. На глубине, рав​ной около трети мощности, льдистость достигает максимума, а ниже по разрезу она постепенно уменьшается (рис. 6.18). Это объяс​няется наложением двух процессов: 1) уменьшением теплооборо-тов в породах с глубиной (почти в геометрической прогрессии), в связи с чем ограничивается возможность льдовыделения в ниж​них горизонтах мерзлой толщй, 2) увеличением подтока влаги к фронту промерзания по мере уменьшения скорости промерзания.
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Рис. 6.18. Схема распределения льдистости в однородной толще дисперсных много-летнемерзлых отложений в зависимости от длины периода колебаний температуры
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Благодаря этому в определенных интервалах глубин создаются оп​тимальные условия льдообразования, когда к фронту промерза​ния успевает подтягиваться достаточное количество влаги из ни​жележащих отложений. Эти общие закономерности наблюдались многими исследователями в различных регионах криолитозоны. На севере Западной Сибири В.В. Баулин (1985), например, выде​лил два горизонта многолетнемерзлых пород: первый (ниже слоя сезонного оттаивания) мощностью до 18 м, который отличается большой льдистостью, сформировавшейся как за счет сегрегаци​онного льдовыделения, так и за счет макровключений льда (по​вторно-жильные, пластовые льды); второй (подстилающий), ко​торый представляет остальную мерзлую толщу с редкими шлира​ми льда и массивной криогенной текстурой в верхней части и с крупными пластами льда (до 20 м) на глубинах 150—200 м.
В реальных условиях формирование мерзлых толщ происходит при наложении разнопериодных колебаний температуры на зем​ной поверхности, что обусловливает особенности распределения по разрезу льдистости и криогенных текстур. Процессы промерза​ния пород, льдонакопления и текстурообразования, по В.А. Куд​рявцеву, можно схематично представить следующим образом. Промерзание пород начинается под влиянием колебаний с более коротким периодом T1, которые проявляются на фоне пониже​ния температур с большей длиной периода Т2. За счет колебаний с периодом Т3 формируется большая льдистость в верхних 5—10 м толщи горных пород (рис. 6.18, А). Если температура поверхности в соответствии с колебанием с периодом Т2 переходит 0 °С и по​нижается, то глубина многолетнего промерзания продолжает мед​ленно увеличиваться, а в верхней трети мерзлой толщи льдис​тость также растет (рис. 6.18, Б). Последнее обычно происходит уже вследствие миграции влаги в дисперсных отложениях в тече​ние длительного отрезка времени. Аналогичным образом проис​ходит формирование льдистости на больших глубинах при увели​чении мощности мерзлой толщи зa счет длиннопериодных коле​баний с периодом Т3. В результате верхняя треть всей мерзлой толщи, сформировавшейся под влиянием длиннопериодных ко​лебаний (T3), имеет большую льдистость, начиная почти с при​поверхностных горизонтов (рис. 6.18, Г). Здесь породы имеют сло​истые и сетчатые криогенные текстуры. Постепенно с глубиной расстояния между горизонтальными прослоями льда увеличива​ются, появляется система субвертикальных шлиров, создающая разреживающуюся по глубине ледяную решетку (рис. 6.18, Д). Опи​санные особенности распределения льдистости и криогенных тек​стур приобретают еще большую выразительность в том случае, когда степень литификации промерзающих однородных отложе-
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ний глинистого состава (морских, гляциально-морских и др.) увеличивается с глубиной, а начальная влажность, наибольшая в верхних горизонтах, с глубиной уменьшается. Иное распределе​ние льдистости и криогенных текстур наблюдается при промерза​нии неоднородных толщ рыхлых отложений, в разрезах которых встречаются как горизонты глинистых пород, так и водоносные слои и линзы. Оно характеризуется большим разнообразием. Гли​нистые породы над водоносными горизонтами (линзами) отли​чаются повышенной льдистостью, которая больше их водоудер-живающей способности при оттаивании. Мощность таких льдис​тых прослоев глинистых пород, их криогенные текстуры, величина объемной льдистости сильно варьируют в зависимости от состава и свойств глинистых отложений, запасов влаги в водоносных слоях и глубины их залегания, от динамики температуры на земной поверхности.
Под влиянием циклов похолодания и потепления климата мно-голетнемерзлые толщи могут неоднократно промерзать и оттаи​вать как снизу, так и сверху. Эти процессы приводят к изменению первоначально сформировавшегося криогенного строения толщи. Например, при частичном оттаивании мерзлых пород до глубины h и последующем их промерзании формируются новые криоген​ные текстуры с новым распределением льдистости в слое вторич​ного промерзания (рис. 6.19). Это связано с тем, что в результате подтягивания воды к фронту промерзания происходит перерас​пределение влаги в слое h. В его верхней части образуются частые тонко- и среднешлировые криотекстуры, а в средней — редкие средне- и толстошлировые. При этом будет происходить относи-
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тельное иссушение нижней части слоя до влажности, близ​кой к Wнз.
Рис. 6.19. Схема образования криотекстур
в многолетнемерзлой толще, верхняя
часть которой до глубины h оттаяла и
вновь промерзла
Перераспределение льдисто​сти в разрезе мерзлой толщи дисперсных пород идет на про​тяжении всего периода ее су​ществования, даже если не происходит частичное оттаива​ние и последующее промерза​ние пород, что обусловлено содержанием незамерзшей воды и изменениями градиен​та температуры в толще в свя​зи с колебаниями температу​ры на поверхности. Во время многолетнего похолодания
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может увеличиваться льдистость в верхних горизонтах за счет миг​рации незамерзшей влаги из нижележащих (более высокотемпе​ратурных) слоев, а также может происходить нарастание ледяных шлиров вблизи подошвы многолетнемерзлой толщи (при увели​чении ее мощности) в связи с миграцией влаги из подстилающих талых пород.
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Рис. 6.20. Кривые распределения влажности в отложениях, промерзших без допол​нительного подтока влаги (по Т.Н. Жестковой, 1956):
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Рядом особенностей отличается криогенное строение эпигене​тических дисперсных пород, промерзавших при скачкообразном изменении температуры на поверхности, сохраняющемся в тече​ние всего периода промерзания. Обусловлено это тем, что тепло-обороты изменяются по глубине на одну и ту же величину, так как на любой глубине температура в пределе должна изменяться на величину t2- t1. Поэтому распределение (изменение) льдисто-сти и криогенных текстур в разрезе зависит не от величины теп-лооборота, а от скорости промерзания в соответствии с темпера​турным градиентом, от влажности пород и возможности подтока влаги к фронту промерзания из нижележащих горизонтов (рис. 6.20). В рассматриваемом случае температурный градиент и скорость промерзания уменьшаются с глубиной и, следователь​но, вероятность образования шлиров льда с глубиной увеличива-
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ется. В результате этого содержание 10 20 30 40 50 льда в многолетнемерзлых толщах, промерзших при скачкообразном изменении температуры на повер​хности земли, как правило, увели​чивается с глубиной.
Рис. 6.21. Распределение влажности
в отложениях промерзавших: а — при однократном скачкообраз​ном изменении температуры повер​хности от —1,5 до —5 °С; б — при двухкратном скачкообразном изме​нении от -4 до -1,5 и от -1,5 до -5 °С (по Т.Н. Жестковой, 1966)
Математическое моделирование процесса промерзания дисперсных пород, начавшегося при темпера​туре поверхности -1,5 °С, а затем скачкообразно понизившейся до -5 °, показало, что произошло фор​мирование двухслойной (по льди​стости) мерзлой толщи с резким изменением льдистости по глубине (Жесткова, 1966), соответствую​щим скачку температуры (рис. 6.21). Двукратная смена температуры (первоначальная -4 °С менялась на -1,5, а затем на -5 °С) привела к формированию трехслойной мерз​лой толщи, с максимальной льди-стостью в среднем слое, промер​завшем при температуре на повер​хности -1,5 °С.
При частичном оттаивании та​ких многолетнемерзлых толщ и последующем их промерзании в условиях гармонических колебаний температуры на поверхности в
среднем горизонте могут формироваться сложные наложенные криогенные текстуры с закономерным их распределением по глу​бине, характерным как для гармонических, так и для скачкооб​разных изменений верхних граничных условий. Очевидно, что в реальных условиях картина распределения в разрезе льдистости и криогенных текстур может быть весьма сложной.
Криогенное строение эпигенетических мерзлых пород с жест​кими связями (магматических, метаморфических и осадочных преимущественно докайнозойских) определяется первоначальной пустотностью (трещиноватостью, пористостью, скважностью, кавернозностью) и степенью заполнения пустот водой. Поэтому льдистость мерзлых скальных массивов зависит от истории разви​тия территории, геолого-тектонического строения, гидрогеоло​гических и климатических условий.
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. Криогенные текстуры носят унаследованный или унаследован​ный расширенный характер и образованы следующими типами льда: цементным, инъекционным, инфильтрационным, субли​мационным и сегрегационным (при наличии дисперсного запол​нителя). Мономинеральные залежи льда встречаются редко и по генезису относятся к жильному или карстово-пещерному. Крио​генное строение мерзлых массивов относительно мало зависит от характера изменения теплообмена на поверхности земли в мно​голетнем плане. Однако и здесь сохраняется общая для эпигенети​ческих мерзлых толщ закономерность, характеризующаяся повы​шенной льдистостью пород в пределах верхней трети мерзлого массива, обусловленная уменьшением теплооборотов с глубиной. Горизонты пород, многократно промерзавшие и протаивавшие (вблизи поверхности и у подошвы мерзлого массива), несут сле​ды криогенной дезинтеграции и имеют повышенную льдистость.
Сингенетические мерзлые толщи мелко- и тонкодисперсных пород формируются по мере накопления осадков на поверхности и соответствующего продвижения вверх подошвы сезонноталого слоя, нижняя часть которого переходит в многолетнемерзлое со​стояние. Мощность этой части слоя зависит от толщины ежегодно (или с небольшими перерывами) накапливающегося осадка и условий теплообмена на поверхности. Обычно в многолетнемерз​лое состояние переходит часть сезонноталого слоя, промерзав​шая снизу. Поэтому криогенное строение и льдистость сингенети​ческих мерзлых пород зависят от годовых теплооборотов на подо​шве сезонноталого слоя и в значительно меньшей степени — от многолетних (главным образом от короткопериодных) измене​ний теплообмена на поверхности.
Промерзание снизу сезонноталого слоя может происходить при достаточном запасе холода в подстилающих породах. Очевидно, что эта часть годового теплооборота прямо пропорциональна от​рицательной среднегодовой температуре на поверхности пород и зависит от теплоемкости. Приближенно ее можно определить из уравнения
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дения мощность ледяных прослоек (при промерзании снизу) мо​жет достигать 15—20 см, если среднегодовая температура равна -10 °С,
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и 1—1,5 см, если tп = -1 °С. Эти несложные расчеты показывают, что при высоких значениях среднегодовой температуры на повер​хности (от 0 до -1 °С) отсутствуют условия для образования син​генетических многолетнемерзлых пород за счет промерзания сни​зу, так как частые колебания tп в этом случае (обусловленные изменениями погоды) приводят к разобщению слоя зимнего про​мерзания с многолетнемерзлой толщей. Благоприятные условия существуют там, где величина изменения мощности слоя летнего протаивания из года в год меньше величины промерзания этого слоя снизу. Это характерно для регионов, где tп ниже -3...-5 °С. Поэтому распространение сингенетических мерзлых толщ подчи​няется широтной (мерзлотно-температурной) зональности: они широко представлены на севере и практически отсутствуют на юге криолитозоны.
Отличительной особенностью промерзания сезонноталого слоя снизу является то, что процесс идет медленно, при малых темпе​ратурных градиентах, благодаря чему льдовыделение в замерзаю​щих породах происходит за счет миграции влаги из вышележаще​го, как правило, водонасыщенного сезонноталого слоя. При этом образуются частые тонкошлировые слоистые и поясковые крио-текстуры с объемной льдистостью более 0,5, прослеживаемые по всему разрезу сингенетической мерзлой толщи. Особым видом сингенетических толщ являются системы полигональных синге​нетических ледяных жил с вмещающими породами, которые так​же формировались и формируются в суровых условиях.
На юге криолитозоны сингенетические мерзлые толщи могут формироваться при большой скорости осадконакопления, благо​даря чему нижняя часть сезонноталого слоя, промерзая сверху, переходит в многолетнемерзлое состояние. В этом случае мерзлые породы имеют преимущественно массивную и ячеистую крио​генные текстуры. Объемная льдистость их относительно невели​ка, обычно не превышает 0,4. Распределение льдистости в разрезе равномерное.
Приведенная характеристика теоретических положений сви​детельствует о чрезвычайно большой сложности формирования и динамики толщ (массивов) многолетнемерзлых пород и о тес​ной их взаимосвязи как с внешними географическими условия​ми, непрерывно изменяющимися на поверхности земли, так и с геологическими, тектоническими, геоморфологическими и гид​рогеологическими особенностями каждого региона (района). Практически все рассмотренные положения получили дальней​шее развитие.
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6.5. Динамика толщ многолетнемерзлых пород в связи с изменениями климата и оледенениями суши
6.5.1. Особенности формирования многолетнемерзлых пород в ходе разнопериодных климатических изменений
Процесс формирования ММТ в естественных условиях являет​ся полициклическим; в этом его существенное отличие от про​цесса сезонного промерзания почв и грунтов, связанного с од​ним циклом похолодания.
Схема формирования мерзлой толщи в ходе разнопериодных климатических изменений показана на рис. 6.22. На общем фоне похолодания (характеризующегося отрицательным трендом) в результате колебаний температуры воздуха с периодами Т1, Т2, Т3 при понижении температуры поверхности ниже 0°С происхо​дит постепенное наращивание мерзлой толщи. Временной интер-
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Рис. 6.22. Схема формирования толщи многолетнемерзлых пород при полицикли​ческих изменениях климата:
вал от начала формирования мерзлой толщи до ее полного отта​ивания предлагается называть криоциклом. Процесс промерзания горных пород на фоне общего похолодания климата развивается в криоциклы разных рангов — от низкого (С3) до высокого (С1). В соответствии с этим эпигенетическая мерзлая толща нарастает разновозрастными горизонтами, все более молодыми к низу раз​реза многолетнемерзлых пород. Если в течение криоцикла темпе​ратура на поверхности остается отрицательной, приповерхност​ный мерзлый горизонт является самым древним, определяющим криогенный возраст толщи в целом. Если внутри криоцикла тем​пература поверхности временно переходит через 0 °С, то в ре​зультате оттаивания и последующего промерзания происходит «омодаживанние» верхних горизонтов толщи и ее возрастной мак​симум смещается вниз по разрезу. В условиях сингенетического промерзания древний приповерхностный эпигенетический гори​зонт может сохраняться в разрезе длительное время, так как на​капливающиеся и промерзающие на поверхности осадки предох​раняют его (полностью или частично) от оттаивания. При этом очевидно, что криогенный возраст сингенетических горизонтов увеличивается сверху вниз по разрезу и что даже самый древний сингенетически промерзший горизонт моложе (или геологически одновозрастен) подстилающего его эпигенетического.
Оттаивание мерзлой толщи в ходе климатических колебаний происходит сначала снизу, за счет теплового потока из недр, за​тем, с переходом температуры поверхности через 0 °С, и сверху. Обычно оттаивание ММТ происходит значительно быстрее, чем ее нарастание. Высокий темп деградации ММТ объясняется, в частности, тем обстоятельством, что при двухстороннем оттаива​нии по мере опускания кровли ММТ она становится безградиен​тной. Вследствие этого тепловой поток из недр расходуется в ос​новном только на фазовые переходы. Если мерзлая толща во вре​мя потепления климата не успевает оттаивать полностью, а переживает это потепление в состоянии глубокозалегающего «ре​ликтового» горизонта, то, по-видимому, следует говорить о ста​диальности ее развития. Сохранившийся в мерзлом состоянии го​ризонт, включаемый в последующем в мерзлую толщу новой ста​дии аградации, является, по существу, интерстадиальным. Название «реликтовый», по-видимому, целесообразно оставить за горизонтом, постепенно деградирующим до полного оттаива​ния многолетнемерзлых пород. Когда в результате колебаний кли​мата происходит поднятие (или опускание) подошвы ММТ, мож​но говорить о различных фазах ее развития.
В соответствии с приведенной схемой динамику ММТ следует рассматривать как процесс изменения ММТ (их криогенного воз-
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раста, строения, мощности, вещественного состава и состояния) в ходе полициклических изменений климата, когда в результате многолетнего промерзания и оттаивания пород происходит нара​щивание мерзлой толщи отдельными разновозрастными горизон​тами и их последующее оттаивание вплоть до деградации толщи в целом. Возможность сохранения в разрезе ММТ отдельных гори​зонтов, образовавшихся в один цикл промерзания-протаивания, зависит в разной степени как от закономерностей теплофизичес-кого процесса, так и от особенностей геолого-географических процессов (неотектонических поднятий и опусканий поверхнос​ти, осадконакопления, размыва и денудации, морских трансгрес​сий и регрессий). Чем древнее ММТ, тем больше роль геолого-географических процессов в их формировании. Следует отметить еще одну важную особенность динамики ММТ. Чем древнее мер​злая толща, тем в общем случае выше ее льдистость (при одина​ковом составе отложений), так как вероятность сохранения от​дельных горизонтов в разрезе ММТ при потеплении климата уве​личивается с увеличением льдистости пород.
Для того чтобы перейти от рассмотренной абстрактной схемы к характеристике реальных закономерностей развития ММТ, не​обходимо оценить реальную длительность криоциклов, определя​ющую различия в криогенном возрасте ММТ, длительности их формирования, мощности.
Исследования климата прошлых геологических эпох показыва​ют, что его изменения можно представить как временные ритмы с чередованием климатически противоположных фаз — потепле​ний (термохронов) и похолоданий (криохронов). Обе фазы отве​чают определенному типу взаимодействия геосфер в рамках гло​бальной климатической системы (Зубаков, 1990). В связи с разной масштабностью климатических изменений широкий спектр крио​хронов можно охарактеризовать многоступенчатой иерархией. Основываясь на результатах исследований многих научных кол​лективов палеогеографов, можно утверждать, что в настоящее время имеется ранжирование криохронов большого спектра — от сотен миллионов до сотен лет (табл. 6.12). При этом следует отме​тить, что у авторов, исследующих различные интервалы геологи​ческого времени (Величко, 1987; Чумаков, 1987; Зубаков, 1990) и использующих различные методы палеогеографических рекон​струкций, наблюдается преемственность в выделении таксонов различных рангов. В табл. 6.12 выделены криохроны шести рангов. О большой сложности динамики ММТ в ходе полициклических изменений климата говорит тот факт, что в плейстоцене, напри​мер, надежно опознается и прослеживается около 25 криохронов (IV ранга), а за последние 16 тыс. лет число криохронов (V ранга)
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Таблица 6.12
Иерархия климатических событий и соответствующих циклов формирования ММТ (криоциклов) в позднем кайнозое
	№ п/п
	Название таксона изменений климата
	Ранг криоцикла
	Продолжительность, тыс. лет

	
	по В.А. Зубакову (1990)
	по А.А. Величко (1987)
	
	

	1
	мегакриохрон
	-
	I
	(1—2,5)103

	2
	гиперкриохрон
	-
	II
	600

	3
	суперкриохрон
	-
	III
	200

	4
	ортокриохрон
	-
	IV
	35-45

	5
	-
	макроцикл
	
	50-100

	6
	нанокриохрон
	
	V
	0,55

	7
	-
	мезоцикл
	
	1-5

	8
	-
	микроцикл
	VI
	< 1


достигает 29 (Зубаков, 1990). Вместе с тем следует отметить, что между временными интервалами, соответствующими криохронам и криоциклам, нет полного соответствия. Не всякое похолодание приводит к понижению температуры поверхности ниже 0 °С и про​мерзанию горных пород. Такое понижение может происходить, например, только в пик похолодания определенного ранга. С дру​гой стороны в суровых климатических условиях высоких широт или высокогорий мерзлые толщи, относящиеся к этому же крио-циклу, могут оттаивать только в температурные максимумы кли​матических колебаний. В этом случае длительность криоцикла мо​жет превышать длительность криохрона.
Имеет значение и большая инерционность процесса оттаива​ния ММТ при полициклических изменениях климата. Так, мерз​лые толщи, образовавшиеся во время последнего позднеплейсто-ценового похолодания при определенных условиях (дисперсный состав отложений, высокая льдистость и др.), сохраняются в раз​резе (в качестве «реликтового» горизонта) уже более 10 тыс. лет после окончания этого криоцикла. Тем не менее различия в дли​тельности криохронов, приведенных в табл. 6.12, достаточны для того, чтобы диагностировать мерзлые толщи соответствующих криоциклов.
Развитие ММТ во времени при глобальных похолоданиях кли​мата происходит от криоциклов низших рангов к высшим. В том же порядке происходит смена ММТ разных криоциклов по мери​диану — с юга на север. Наиболее полный спектр криоциклов обнаруживается на территории Восточной Сибири, где найдены наиболее древние для Евразии следы многолетнего промерзания
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пород, а амплитуды климатических изменений были значительно меньшими, чем в приатлантическом секторе материка (Марков, 1968, 1986), что способствовало лишь частичному оттаиванию мерзлых толщ во время потеплений климата.
На севере Восточной Сибири, в зоне тундры, в пределах арк​тических приморских низменностей развиты ММТ, которые со​гласно последним палеогеографическим обобщениям (Нечаев, 1999) начали формироваться в раннем плейстоцене, когда на се​веро-востоке Азии происходило одно из древнейших оледенений Сибири. Существующие здесь в настоящее время ММТ следует отнести к криоциклу II ранга, с длительностью существования около 6,00 тыс. лет; их мощность достигает 500 м и более. Более древние позднеплиоценовые ММТ, следы которых обнаружены на п-ове Чукотка и в Колымской низменности, вероятнее всего, в основном оттаяли в теплые эпохи эоплейстоцена.
Южнее в зоне тайги, в пределах Центрально-Якутской низ​менности (в западной части Вилюйской синеклизы) с близким строением геологического разреза (мощная толща кайнозойских отложений) и сопоставимыми значениями внутриземного тепло​вого потока (45—55 мВт/м2), ММТ относятся к криоциклу III ранга. Существующая здесь в настоящее время мерзлая толща начала формироваться, очевидно, на рубеже раннего—среднего плейсто​цена. Ее возраст около 400-450 тыс. лет, а мощность 400-500 м. Эта мерзлая толща находится в фазе деградации, о чем свидетельствует разница теплопотоков в талой и мерзлой зонах (Балобаев, 1983).
[image: image754.jpg])
LT YAY N EEPY SR
¥ AN T
0 600 500 |/\\[400  3ooky /| (200 [ |
BPEMA, ThiC. NET HER Y
| =20
| HM
241
o





Рис. 6.23. Динамика толщ многолетнемерзлых пород в Милыск-Сиенской впадине
Индигиро-Колымского среднегорья в плейстоцене:
1 — ход температуры на поверхности пород; 2 — многолетнемерзлые породы; 3 — лед (по Э.Д. Ершову и др., 1999)
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На тех же широтах в высокоподнятых впадинах Верхояно-Ко-лымской горной области ММТ криоцикла III сохранились ло​кально, на участках повышенной льдистости отложений (Ершов, Левантовская и др., 1999). Для днищ этих впадин характерны ММТ криоцикла IV поздне-плейстоценового воз​раста; длительность их существования не бо​лее 100 тыс. лет; совре​менная мощность не превышает 200—250 м (рис. 6.23).
Южнее 60-63 ° с.ш. (граница оттаивания ММП во время голоце-нового оптимума) пре​обладают позднеголо-ценовые ММТ (крио-цикл V) (рис. 6,23, а). Толщи многолетнемер-злых пород криоцикла IV сохранились лишь локально, например в днищах впадин Бай​кальской рифтовой зоны, где они приуро​чены к пониженным заболоченным участ​кам равнин, сложен​ных преимущественно глинистыми отложени​ями, где, слагая еди​ную толщу с позднего-лоценовыми ММП (рис. 6.24, б), залегают в виде интерстадиаль​ного слоя (рис. 6.24, в) или начинают новую
Рис. 6.24. Динамика толщ многолетнемерзлых пород во впадинах Забайкалья: А — в позднем плейстоцене (при грубообломочном составе пород); Б-В — в голоце​не (грубообломочные породы перекрыты дисперсными — В и оторфованными — Б отложениями); 1 — ход температуры на поверхности; 2 — многолетнемерз-лые породы; 3 — геоизотермы (по В.Е. Романовскому и др., 1991)
349
стадию аградации (Романовский и др., 1991). Возраст позднеголо-ценовых ММТ несколько тысяч лет и мощность при указанном ранее строении разреза 50—70 м (до 100).
У юго-западных границ криолитозоны Восточной Сибири, в Ангаро-Ленском регионе, распространены ММТ, относящиеся к криоциклу низкого ранга (VI), мощностью от нескольких метров до первых десятков метров (максимум до 50 м). В настоящее время они находятся в фазе деградации, о чем свидетельствуют харак​терные для них безградиентные температурные кривые (Лещи​ков, 1989). Такое состояние ММТ можно связать с потеплением климата XX столетия (подробнее см. разд. 6.5.3).
В палеогеографии принимается, что более длительные клима​тические события охватывают и более значительные территории (Чумаков, 1987; Марков, 1968, 1986). Это утверждение справед​ливо и для развития криолитозоны. При этом по мере снижения ранга криоцикла и сокращения площади криолитозоны изменя​ется и набор природных факторов, влияющих на динамику мерз​лых толщ. В криоциклы высоких рангов (соответствующих гляцио-эрам и гляциопериодам, по Н.М. Чумакову) ледниково-криоген-ные события имели глобальные и субглобальные масштабы. На развитие криолитозоны существенно влияли глобальные текто​нические процессы, связанные с движением литосферных плит, что определяло широтное положение материковой суши. Мерз​лые толщи, относящиеся к криоциклам следующего ранга, как и соответствующие ледниковые события гляциоэпох, характеризо​вались континентальным и субконтинентальным распростране​нием; динамика ММТ в этом случае в значительной степени оп​ределялась расположением территорий в пределах континенталь​ных платформ и орогенов. Особенности динамики мерзлых толщ, длительность существования которых исчисляется сотнями тысяч лет, связаны с географической поясностью; они развиваются раз​лично во внутриконтинентальных областях и в пределах леднико​вой суши. Мерзлые толщи, относящиеся к криоциклам в десятки тысяч лет (до 100 тыс. лет), развиваются в периоды ледниковий, их динамика тесно связана с динамикой конкретных ледниковых покровов. В пределах внеледниковой сущи особенности динамики ММТ в последних случаях зависят от приуроченности их к тем или иным морфоструктурам, гидрогеологическим провинциям, шельфовым зонам. Мерзлые толщи, появляющиеся в ходе клима​тических мезо- и микроритмов, развиваются (в зависимости от континентальности климата) преимущественно на водораздель​ных пространствах или в днищах речных долин, либо на отдель​ных элементах рельефа —- северных склонах, заболоченных реч​ных террасах и т.д. Их динамика тесно связана с вековой динами-
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кой слоя сезонного промерзания и в значительной степени зави​сит от состава залегающих с поверхности четвертичных отложе​ний. В полярных широтах первостепенное значение имеет дина​мика границ растительных зон, изменяющая условия снегона​копления, а также характер естественных сукцессий растительности. В последнем случае следует особо отметить влияние процесса тор-фообразования, способствующего консервации мерзлоты. Оцен​ка влияния перечисленных выше геолого-географических факто​ров на динамику ММТ была дана ранее. Ниже будут рассмотрены особенности динамики ММТ в ледниковых областях суши.
6.5.2. Влияние оледенений на динамику толщ многолетнемерзлых пород
Оледенения занимают особое место при изучении климатичес​ких изменений в истории Земли. Ледниковые события хорошо выражены в геологических разрезах и являются своеобразными реперами, фиксирующими климатические минимумы в геологи​ческом прошлом (Чумаков, 1987). В этом смысле можно говорить о парагенетической связи оледенений и криолитозоны, развитие которой также связано с похолоданиями климата. По-видимому, правильнее говорить не о ледниковых эрах, периодах, эпохах (гля-циоэрах и др.), а о ледниково-криогенных эрах, периодах и эпо​хах, что более полно отражает геолого-географические события, происходящие во время похолоданий климата. Между тем известно, что эти явления — наземное оледенение и подземное (криолито-зона) — не полностью совпадают во времени и пространстве. Наземное оледенение развивается при положительном балансе твер​дых осадков, а дегляциация возможна не только при потеплениях, но и вследствие аридизации при повышении континентальности климата. Ледниковые покровы плейстоцена в Северном полуша​рии развивались в сфере циклонической циркуляции Атлан​тического океана. Центром развития криолитозоны Евразии в плей​стоцене были внутриконтинентальные районы Восточной Сибири. Временные рубежи существования ледниковых покровов и крио​литозоны также могут не совпадать. Общим правилом является опережающее развитие криолитозоны (Баулин, Данилова, 1998).
Несмотря на самостоятельные очаги развития оледенений и криолитозоны, последняя испытывает разнообразное влияние развивающихся ледниковых покровов.
Прежде всего, следует отметить углубление глобального темпе​ратурного пессиума вследствие повышения альбедо покрытых льдом поверхностей суши (и океана) и увеличение континентальности климата. Напомним, что в кульминацию оледенений в плейстоце-
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не ледниковые покровы занимали до 30% поверхности суши, а среднегодовые температуры воздуха над поверхностью ледниковых щитов достигали -50...-60 °С (Марков, 1968, 1986). Повышению континентальное™ климата способствовало также увеличение пло​щади суши в ходе гляциоэветатических морских регрессий.
Оледенения вносили изменения в цикличность климатических колебаний. С увеличением площади ледниковых покровов возрас​тала роль солярных факторов климата и орбитальных климатичес​ких циклов Миланковича (с периодами 100, 40 и 20 тыс. лет). Воз​можно, вступал в действие и дополнительный фактор — резонанс​ные явления, связанные с колебаниями в положении ледникового ложа, приводящие к увеличению амплитуд отдельных климати​ческих ритмов (например, 100-тысячелетнего) (Кови, 1984).
Перечисленные выше факторы в целом способствовали разви​тию криолитозоны и усложняли динамику ММТ.
Наибольшему воздействию ледниковых покровов подвергались мерзлые толщи непосредственно в области развития оледенений в перигляциальной и гляциальной зонах.
В перигляциальной зоне с господством холодных континенталь​ных воздушных масс создавались благоприятные условия для фор​мирования многолетнемерзлых горных пород. Следует отметить, что степень криоаридизации климата в перигляциальной зоне и размеры последней обусловлены в первую очередь изменениями атмосферной циркуляции, вызванными оледенениями, и не свя​заны непосредственно с размерами ледниковых покровов. Иначе нельзя объяснить тот факт, что общая площадь охлаждения суши, занятая ледниковыми покровами и перигляциальной зоной, ос​тавалась практически постоянной в различные ледниковые эпохи плейстоцена, несмотря на то что размеры самих ледниковых по​кровов существенно изменялись от одной эпохи к другой. В по​зднем плейстоцене на начальных этапах дегляциации, которые, вероятно, приходились на максимум криоаридизации климата, площадь перигляциальной зоны оставалась неизменной в течение тысячелетий; ее южная граница не отступала вслед за краем от​ступающего ледника, и на сотни километров от края ледника про​стиралась гиперзона с открытыми перигляциальными ландшаф​тами со слабо выраженной зональной дифференциацией и широ​ким развитием толщ многолетнемерзлых пород. Среднегодовая температура ММТ в центральных районах Русской равнины со​ставляла -3...-5 °С (Величко и др., 1999). Основываясь на палеогео​графических реконструкциях, можно ожидать, что среднегодовая температура воздуха в этих районах опускалась до -7 °С, т.е. была на 10—12° ниже современной. В Восточной Сибири амплитуда климатических изменений была примерно в 2—2,5 раза меньше. В
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ледниковья плейстоцена там было всего на 3—5 °С холоднее, чем в настоящее время (Марков, 1968; и др.).
Большая амплитуда климатических изменений в области оле​денения обусловила иную динамику толщ многолетнемерзлых пород. В течение последних 100 тыс. лет (после микулинского тер​мического максимума) ландшафты в центре Русской равнины трансформировались дважды или даже трижды от арктических пустынь до подзоны хвойно-широколиственных лесов (Величко и др., 1999), и геокриологическая обстановка изменялась от сплош​ного развития многолетнемерзлых пород до их полной деграда​ции. Если в континентальных районах Восточной Сибири продол​жительность соответствующего криоцикла (IV ранга) составляла в среднем 100 тыс. лет (см. рис. 6.23 и 6.24), то в ледниковой обла​сти, в центре Русской равнины она сокращалась до первых десят​ков тысяч лет (рис. 6.25). Мощность толщ многолетнемерзлых по​род сокращалась за счет этого фактора в 1,5—2 раза.
Наиболее сложные условия многолетнего промерзания и отта​ивания создавались непосредственно под ледниковым покровом. Фактический материал о состоянии ложа под современными лед​никами органичен и на первый взгляд противоречив. Скважина на северо-западной окраине Гренландского ледникового щита на ст. Кемп Сенчури на глубине 1387,4 м вошла на 3,5 м в ложе, сло​женное мерзлой мореной. Температура на контакте льда и ложа была -15 °С (рис. 6.26). В скважине, пробуренной на Южном ледя​ном куполе на ст. Дай-3 при глубине ложа 2 км, получена темпе​ратура -13 °С. В Западной Антарктиде на ст. Бэрд (рис. 6.27) сква​жина достигла ложа на глубине 2164 м, где температура доходила
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Рис. 6.25. Динамика толщ многолетнемерзлых пород в центральных районах Русской
равнины в ледниковья среднего и позднего плейстоцена (по Ершову и др., 1996).
Условные обозначения см. на рис. 6.23
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Рис. 6.26. Распространение многолетнемерзлых и талых пород на ледниковом ложе Гренландии (по Атласу..., 1997)
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Рис. 6.27. Распространение многолетнемерзлых и талых пород на ледниковом ложе Антарктиды (по Атласу..., 1997)
до точки плавления (--1,6 °С). После достижения ложа в скважине появилась напорная пресная вода, связанная с донным таянием ледника. Бурение скважины на ст. Восток, прошедшей более 3600 м, в настоящее время приостановлено, так как есть серьезные основания считать, что она войдет в подледное озеро. Существо-/вание такого озера подтверждено данными сейсмозондирования, радиозондирования, спутниковой радарной съемки и спутниково​го нивелирования поверхности. Размеры его очень большие: дли​ной оно достигает 230 км, а шириной 50 км. Глубина озера, по данным сейсмозондирования, может быть 500 м, а под толщей воды, очевидно, находится до 200 м озерных осадков. Над озером мощ​ность ледникового покрова составляет 3700—4200 м (Котляков, 1997).   На куполе Вавилова на Северной Земле по замерам в скважи​нах температура подстилающей толщи меняется от -6 до -10 °С (при максимальной мощности ледника 556 м) (Голубев, 1998). Субгляциальные бассейны подземных вод прогнозируются и под ледниками в Арктике: в Центральной Гренландии, в зал. Медве​жьем на Северном острове Новой Земли, на значительной части островов Свердрупа, частично на островах Королевы Елизаветы. Небольшие бассейны могут быть на островах Элсмир, Баффино​ва Земля и Девон, на Шпицбергене, северо-западной части Се​верной Земли, Земле Франца-Иосифа и островах Де-Лонга (Не-известнов, Толстихин, 1976).
Таким образом, есть прямые и косвенные данные, показываю​щие, что ложе под ледниковыми покровами может находиться и в талом и в мерзлом состоянии.
Из-за наличия геотермического градиента ледниковый покров оказывает отепляющее влияние на подстилающие горные породы. По температурному состоянию все ледники делятся на три типа: 1) теплые, в которых температура льда ниже слоя сезонных ко​лебаний равна температуре плавления; 2) переходные, включаю​щие слои и участки льда с отрицательной и с температурой плав​ления; 3) холодные, в которых температура льда повсюду ниже точки плавления (Григорян и др., 1985). Теплые ледники движут​ся путем скольжения по ложу. Ледники переходного типа имеют придонный слой плавления, благодаря которому возможно сколь​жение по льду, однако верхний слой холодного льда препятствует большим смещениям. В холодных ледниках, которые движутся в условиях примерзания к ложу, сильно сказывается взаимодей​ствие полей скоростей и температуры.
Существование ледников разных типов обусловлено как гео​графическими условиями, так и внутренним взаимодействием в толще ледника. В общем случае температурный режим ледника определяется тепловыделением, массопереносом, геотермическим
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потоком и температурой на глубине затухания годовых колебаний. При определенном сочетании этих параметров образуются «двух​слойные» ледники или ледники переходного типа. При этом рас​четы (Григорян и др., 1985) показали, что толщина нагретого до точки плавления придонного слоя для мощных ледников может достигать сотен метров. На Шпицбергене около половины из ис​следованных ледников имеют двухслойное строение и относятся к ледникам переходного типа (Мачерет, Журавлев, Боброва, 1984). Это периферийная часть ледниковых плато толщиной более 250 м с температурой на глубине годовых колебаний от 0 до -5 °С (Заго-роднов, Зотиков, 1981).
К холодным ледникам относятся ледники Тянь-Шаня, хр. Сун-тар-Хаята, Алтая, Земли Франца-Иосифа, Северной Земли, боль​шинство ледников Аляски и канадской Арктики и др. Теплые, или изотермические, ледники распространены в Альпах, на Кав​казе, на Камчатке и т.д. Ледники переходного типа встречаются на Кавказе, Полярном Урале, Шпицбергене, Алтае, Аляске, в канадской Арктике и т.д.
Для решения вопроса о том, есть ли таяние v ложа ледника.
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торой понимают толщину, при которой температура у нижней поверхности ледника, на границе лед—ложе, равна температуре плавления льда, но самого плавления у этой границы еще не про​исходит. Эта толщина зависит от физических свойств льда ледни​ка, температуры, интенсивности аккумуляции или абляции у поверхности и потока тепла, поступающего к нижней поверхно-
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критической у нижней поверхности ледника происходит непре​рывное плавление льда или наблюдается изотермическая зона в нижней части ледника. В области аккумуляции выражение для
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а в области абляции
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Среднегодовые температуры ледников в зоне аккумуляции оп​ределяются режимом соответствующих зон льдообразования, вы​деленных П.А. Шумским (1955). Само соотношение зон льдообра​зования изменяется в зависимости от континентальное™ клима​та. Оценка возможности распространения мерзлых и талых пород в ложе ледников в зависимости от зон льдообразования на их поверхности была сделана ранее (Романовский, Корейша, 1986; Корейша, 1991). Анализ температурного режима в зонах льдооб​разования свидетельствует о принципиальной возможности су​ществования мерзлых пород под ледником во всех зонах, кроме теплой фирновой. При развитии фирновых зон происходит зна​чительное отепление ледникового покрова (на 10—12 °С выше сред​негодовой температуры воздуха), донное таяние которого идет в течение всего года (Атлас..., 1997).
Мощность многолетнемерзлых пород будет максимальной у фронта ледниковых покровов и уменьшается как к периферии перигляциальной зоны, так и к центру ледникового покрова по мере увеличения толщины ледника. При толщине льда больше критической многолетнемерзлые породы могут отсутствовать. Можно отменить, что в ложе ледника могут создаваться и дли​тельное время сохраняться квазистационарные температурные условия. В этом случае полициклическое нарастание ММТ сменя​ется монотонным промерзанием, при этом опускание подошвы ММТ происходит с большей скоростью (при прочих равных ус​ловиях).
В центральной части Антарктического ледникового покрова, по оценкам И.А. Зотикова (1963, 1977, 1982), критическая тол​щина ледника меньше истинной, и можно ожидать, что породы находятся в талом состоянии. Ближе к краю ледника расположена область (шириной около 250—300 км), где критическая толщина ледника уже превышает истинную. Здесь температура льда у ложа ниже температуры плавления льда, скальное ложе под ледником проморожено. Еще ближе к берегу находится пояс шириной око​ло 50— 100 км, для которого снова характерно таяние у нижней
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поверхности, теперь уже в основном за счет тепла, выделяемого при движении ледника (Зотиков, 1977). Мощность мерзлых толщ под ледниковым покровом Антарктиды может достигать 800 м, в отдельных местах даже более (см. рис. 6.27).
Толщина ледниковых покровов в Северном полушарии в кай​нозойский период достигала нескольких километров (по некото​рым оценкам, до 2-4 км), т.е. была сходна с толщиной Антарк​тического щита. Вероятно, и особенности распространения мно-голетнемерзлых пород под ледниковыми покровами также были сходными. Реконструкция температурного режима (рис. 6.28) была получена для Лаврентийского щита Канады (Sugden, 1977). По реконструкции И.А. Зотикова (1982), талые породы могли со-
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Рис. 6.28. Температурный режим на ложе позднеплейстоценового Лаврентийского
ледникового щита (по Sugden, 1977): / — «теплый» (таяние); 2 — «теплый» (намерзание); 3 — «холодный»
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Рис. 6.29. Температурный режим у ложе позднеплей-
стоценового Скандинавского ледникового покрова
(по И.А. Зотикову, 1982):
1 — форма поверхности ледникового покрова; 2 — средние многолетние температуры у верхней гра-
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храняться почти по всему профилю по-зднеплейстоценового Скандинавского щита. В центральной его ча​сти (в радиусе при​мерно 250 км от ледо-раздела) таяние льда у ложа отсутствовало, далее росло по мере приближения к обла​сти абляции, достигая максимума у фирно​вой линии. Ближе к пе​риферии скорость тая​ния становится меньше в связи с уменьшени​ем скорости движения ледника (рис. 6.29). Распространение талых и мерзлых пород под лед​никовым щитом Гренландии показано на рис. 6.26.
О существовании многолетнемерзлых пород под ледниковыми покровами в Западной Сибири свидетельствуют изначально мер​злые морены — основные морены, отложенные в мерзлом виде и избежавшие в дальнейшем протаивания (Каплянская, Тарноград-ский, 1975,1986). Сохранению многолетнемерзлых пород под лед​никовыми покровами, вероятно, способствовали низкие темпе​ратуры льда, поступающего из высокоширотных центров пита​ния и охлаждающего его придонную часть. Однако неизбежная частичная деградация приводила к поднятию нижней границы субгляциальной криолитозоны. Вывод о сохранении многолетне​мерзлых пород под плейстоценовыми ледниками Западной Сиби​ри был сделан В.В. Баулиным и А. Л. Чеховским (1976), В.И.Ас​таховым (Astakhov et al., 1996) и др. Влияние последнего позднеп-лейстоценового оледенения прослеживается до настоящего времени.
Нарастание и дегляциация ледниковых щитов большой мощ​ности приводит к гляциоизостатическим изменениям высоты ре​льефа. Для Лаврентийского ледникового щита с начала его от​ступления 18 тыс. лет назад общее изостатическое компенсацион​ное поднятие оценено примерно в 800 м, из которых 200 м приходится на конечную стадию дегляциации 8 тыс. лет назад (Eyles, 1985). Ледниковая история Арктики в Северной Америке определила существование двух областей с различными характе​ристиками многолетнемерзлых пород в береговой зоне. В западной
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части северо-американской Арктики (море Бофорта) происходит деградация многолетнемерзлых пород, тогда как в восточной ча​сти (Канадский Арктический архипелаг и Гудзонов залив), где арктические острова испытывали опускание под ледниковым по​кровом, в настоящее время суша поднимается и ММТ аградиру-ют (Hunter, 1988). Вместе с тем по мере воздымания территории верхний горизонт многолетнемерзлых пород в результате вывет​ривания разрушается и сносится.
В областях горных оледенений Восточной Сибири сохранились различия в мощностях ММТ, сформировавшихся в субгляциаль-ной и приледниковой зонах последнего ледниковья. Их анализ на основе детальных геокриологических и гидрогеологических иссле​дований позволяет реконструировать динамику ММТ в поздне-ледниковье. Такие исследования проводились в одном из районов юга Анадырской низменности (Котов и др., 1999). В приледнико​вой зоне происходило сингенетическое промерзание флювиогля-циальных отложений и наращивание мощности многолетнемерз​лых пород. При отступании ледника в этой зоне отсутствовало площадное протаивание, менялся лишь температурный режим мерзлых пород в результате потепления климата. В настоящее вре​мя на этом участке сохранилась максимальная (более 200 м) мощ​ность ММП. Под телом ледника в результате его отепляющего действия и инфильтрации дождевой и вытаивающей воды про​изошло повышение температуры многолетнемерзлых пород и, возможно, формирование несквозных таликовых зон. При отсту​пании ледника произошло промерзание ледникового комплекса отложений сверху и снизу, включая существующие несквозные талики. В настоящее время мощность многолетнемерзлых пород здесь 100—200 м, и в средней части разреза отмечается слой с низким удельным сопротивлением пород и нестационарным тем​пературным режимом. Ко времени отступания ледника относится формирование сквозных таликовых зон в морене в результате отеп​ляющего воздействия талых вод. Промерзание их происходило после сброса основной массы воды, и мощность ММП, сформировав​шихся уже в голоцене, составляет 30—100 м.
В заключение остановимся на особенностях динамики южной границы криолитозоны в послеледниковье — голоцене. В результате голоценового потепления южная граница криолитозоны Евразии отодвинулась на 15-20 ° (Баулин, Данилова, 1998). В европейской части России многолетнемерзлые породы оттаяли с поверхности практически полностью, и южная граница криолитозоны достиг​ла Северного Ледовитого океана (70 ° с.ш.). В Восточной Сибири она поднялась до условной линии: устье Н. Тунгуски — устье Олекмы (63—60 ° с.ш.), исключая ММТ, сохранившиеся в горных
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районах. Современная южная граница криолитозоны на европей​ском Севере располагается примерно на широте полярного кру​га, а в Восточной Сибири опускается примерно до 50 ° с.ш., ис​ключая высокогорные районы. Таким образом, граница промер​зания горных пород в ходе похолодания, сменившего температурный максимум голоцена, на европейском Севере опу​стилась к югу на 3—5 °, а в Восточной Сибири — на 10 °. Такую особенность распространения криолитозоны, казалось бы проти​воречащую установленному факту уменьшения амплитуды кли​матических колебаний в Восточной Сибири, можно связать с осо​бенностями динамики ММТ в ледниковой и внеледниковой об​ластях суши. В последнем случае отмечается более ранний термический максимум голоцена и более ранние сроки последу​ющего похолодания климата, а следовательно, и более длитель​ное голоценовое промерзание пород по сравнению с европейс​кой частью России (Максимова, Романовский, 1986).
6.5.3. Региональные особенности влияния короткопериодных колебаний климата на динамику геокриологической обстановки
В настоящее время известен спектр внутривековых климати​ческих циклов, из которых к рангу «колебаний климата» относятся циклы, начиная с брикнеровского продолжительностью 25—50 лет (в среднем 30—35 лет). Э.А. Брикнер в 1890 г. на основе анализа разнообразных климатических данных сделал вывод о наличии 35-летнего (34,8 ± 7) цикла в режиме температуры, давления, осад​ков. Амплитуда изменений температуры оценивалась в 0,8 °С (Пол-тараус, Кислов, 1986). В дальнейшем такая цикличность была под​тверждена в работах М.А. Боголепова (средняя продолжительность цикла 33,5 года), А.В. Шнитникова (от 20 до 45—47 лет), В.Н. Ада-менко (18—46 лет) и других климатологов.
Наиболее изученным является вековой климатический цикл продолжительностью 60—120 лет (в среднем 80—90 лет). Он был установлен еще в начале века Истоном (90-летний ритм суровых зим в Европе) и в дальнейшем исследован А.В. Шнитниковым, А.Д. Гедеоновым, Е.С. Рубинштейн и Л.Г. Полозовой, В.Н. Ада-менко и др. На территории криолитозоны он прослеживается в изменениях температуры воздуха, атмосферных осадков и речно​го стока (Дроздов, Григорьева, 1971; Дружинин и др., 1966; и др.). С вековым циклом связано основное климатическое событие XX в., известное как «потепление Арктики». Многочисленными исследованиями, достаточно полная сводка которых дана в рабо​те К.Я. Винникова (1986), установлено, что с конца прошлого века имеет место глобальное потепление климата, наиболее вы-
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раженное в высоких широтах Северного полушария, в результате которого среднегодовая глобальная температура воздуха повыси​лась на 0,5—0,6 °С. В центре потепления (Северная Атлантика) сред​негодовая температура воздуха, осредненная по тридцатилетиям, повысилась от 1881-1910 к 1914-1943 годам на побережье Грен​ландии на 1,2—1,9 °С, а в центральной части Арктики — до 3,9 °С. Потепление сменилось менее продолжительным похолоданием, которое наиболее проявилось в центральной части российской Арктики, где понижение температуры за период 1966—1970 гг. до​стигло 3,3—4,5 °С (Захаров, 1976). К концу столетия вновь отмеча​ется тенденция к повышению температуры, что прогнозирова​лось ранее исходя из представлений о ритмичности климатичес​ких изменений (Полозова, 1974). Особенностью векового цикла является смещение его максимума во времени с запада на восток европейской части России и Западной Сибири, в то время как в Восточной Сибири максимум потепления приходится на более ранние сроки (Рубинштейн, Полозова, 1966).
Некоторые авторы выделяют еще и двойной вековой цикл (160— 190 лет), имеющий, по-видимому, меньшую амплитуду, чем ве​ковой (Полтараус, Кислов, 1986).
Последним из тех короткопериодных ритмов, которые еще можно изучать на основе анализа наблюдений метеорологичес​кой сети, является условно 300-летний цикл (210—330 лет), де​тально изученный И.В. Максимовым (1954) и другими исследо​вателями в России и за рубежом. Основываясь на исследовании ледовитости Северной Атлантики, И.В. Максимов отнес темпе​ратурный минимум этого цикла (максимум ледовитости океана) к середине прошлого столетия и объяснил большой размах по​тепления Арктики в XX в. наложением восходящих ветвей двух ритмов — векового и 300-летнего при ведущей роли последнего.
Перечисленные циклы колебаний климата фиксируются флук-туациями постоянного магнитного поля, вариациями 14С в атмос​фере, кольцами роста древесины и кораллов, а также подтверж​дены геологическими методами в осадочных толщах ледникового и эвапоритового генезиса, что дает основание связывать их с ком​плексными воздействиями Солнца, хотя механизм реализации солнечно-земных связей до сих пор не ясен (Зубаков, 1990; Яса-манов, 1991). К числу таких циклов относятся следующие: 22—26; 35-40; 80-90(100); 160(180)-200; 314-333 года.
Указанные выше изменения климата нашли отражение в со​стоянии температурного поля горных пород. Как показывают ре​зультаты геотермических исследований, в ряде пунктов криоли-тозоны в XX в. имело место повышение температуры верхних го​ризонтов многолетнемерзлых пород. Изменялось и положение
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Рис. 6.30. Изменение температуры горных пород на застроенной территории: а — в Норильске; б — в Якутске (по Э.Д. Ершову и др., 1993)
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верхней границы мерзлой толщи. Большинство данных получено в пределах городской застройки, где влияние антропогенного фак​тора несомненно. Тем не менее некоторые особенности измене​ний геотемпературного поля позволяют предположить, что ант​ропогенное влияние накладывалось на общий фон естественных колебаний климата. В связи с этим обращает на себя внимание тот факт, что повышение температуры многолетнемерзлых пород на​блюдается в городах, где застройка оказывает не только отепляю​щее, но и охлаждающее влияние (г.Якутск) (Ершов и др., 1993). Сам характер температурных кривых, в частности повышение тем​пературы пород в верхнем горизонте и ее понижение в подстила​ющей толще (рис. 6.30), может свидетельствовать о колебатель​ном характере происходящих изменений. В.А. Кудрявцев, сопос​тавив данные температурных замеров в шахте Шергина в 1844 и 1941 гг., показал, что отмеченное изменение температуры соот​ветствует результатам распространения в породах температурной волны, вызванной колебаниями климата с периодом около 300 лет и амплитудой изменения температуры на поверхности почвы (с учетом влияния снежного покрова) порядка 1,5 °С (Кудряв​цев, 1953). М.И. Сумгин (1937) и другие исследователи, характе​ризуя особенности температурного режима фунтов на площадке Сковородинской мерзлотной станции, высказали предположение (поддержанное впоследствии В.А. Кудрявцевым) о распростра​нении с поверхности «теплой волны», не исключая возможности проявления в этом случае и более короткого (брикнеровского) климатического цикла с периодом 25—40 лет. Дальнейшие наблю​дения Сковородинской НИМС подтвердили правильность этого
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Рис. 6.31. Ход скользящих десятилетних температур грунта естественной площадки
Сковородинской НИМС: 1 — на глубине 0,4 м; 2 — на глубине 5 м
предположения. Как показывает многолетний ход скользящих де​сятилетних температур грунта на глубине 5 м, здесь за 30-летний период наблюдений завершается полный цикл температурных колебаний (рис. 6.31). Ход изменения температуры, весьма отлич​ный от «чистой» синусоиды, говорит о достаточно сложной струк​туре колебаний, что связано с наложением различных климати​ческих ритмов.
Следы проявления векового и внутривекового климатических циклов отмечены геокриологами и в районах Забайкалья, а также в Западной Сибири (Белопухова, 1970; Крицук, 1972; и др.). Име​ющиеся сведения относятся обычно к зоне островной мерзло​ты, где обнаруживаются линзы многолетнемерзлых пород мощ​ностью 3—5 м и залегающие ниже подошвы слоя сезонного про​мерзания мерзлые толщи, положение кровли которых согласно теплофизическим расчетам контролируется вековыми и внутри-вековыми колебаниями климата (Лахтина, Суходольская, 1981). В Забайкалье новообразования мерзлоты отнесены к 40-м годам, в Западной Сибири — связывается с похолоданием климата 60—70-х годов. Это свидетельствует о сложной пространственно-временной структуре климатических изменений.
Изучение региональных особенностей короткопериодных кли​матических ритмов представляет несомненный интерес в связи с оценкой динамики геокриологической обстановки в конце XX и начале XXI в.
С этой целью проведен анализ ритмических составляющих мно​голетнего хода температуры воздуха по данным шести метеороло​гических станций, расположенных в криолитозоне. Для анализа
365
выбраны пункты с наиболее длинными рядами наблюдений. При этом предпочтение отдавалось тем метеостанциям, которые мож​но отнести к разряду опорных для конкретных территорий (Ру​бинштейн, Полозова, 1966).
Параметры ритмических составляющих находились из решения задачи аппроксимации данных метеонаблюдений («скользящие» десятилетние температуры воздуха) по методу наименьших квад​ратов при заданных периодах колебаний. Исследовались наиболее признанные в геокриологии циклы: вековой (88-летний) и 300-летний. Среди внутривековых предпочтение отдавалось климати​ческим ритмам, характерным для конкретных регионов (Дроз​дов, Григорьева, 1971; и др.). Численное решение этой задачи рассчитывалось по алгоритму К. Гаусса и А.П. Холецкого (Мейн-доналд, 1988). Полученные графики составляющих гармоник, сум​марных расчетных температурных кривых и кривых натурного хода температур воздуха в указанных выше пунктах приведены на рис. 6.32. Как показывает приведенный материал, многолетний ход температуры воздуха в этих пунктах контролируется климати​ческими ритмами. Максимальное квадратическое отклонение рас​четных значений температур от натурных не превышает 5%.
Выявленные в ходе проведенных исследований особенности ведущих климатических ритмов (подробнее они будут рассмотре​ны ниже) вполне согласуются со сложившимися в климатологии представлениями о современных изменениях климата. Так, счита​ется установленным факт уменьшения потепления климата с се​вера на юг на территории России в первой половине XX в. (Вин-ников, 1986). Это находит объяснение в соответствующем сокра​щении амплитуд 300-летнего и векового ритмов. Действительно, в Архангельске и Салехарде амплитуда векового ритма по полу​ченным данным составляет 0,45 и 0,78 °С, в то время как в Нер​чинске — 0,08 °С. К числу особенностей относится и факт запаз​дывания этого потепления с запада на восток в пределах европей​ского Севера и Западной Сибири, и более ранний его максимум в Восточной Сибири, о чем уже говорилось ранее. Эти данные можно рассматривать как свидетельство достоверности результа​тов проведенных исследований, что позволяет использовать их для прогнозных геокриологических оценок.
Для прогноза динамики геокриологической обстановки важно знать соотношение во времени хода изменений температуры воз​духа и атмосферных осадков. Результаты проведенных в после​дние годы исследований теоретических климатических моделей показывают, что при глобальном повышении температуры возду​ха зонально осредненные осадки обычно увеличиваются, кроме зоны 40—50 (60) ° с.ш., где они уменьшаются. При этом в высоких
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широтах увеличивается годовой сток рек. В умеренных широтах при глобальном потеплении количество осадков уменьшается в теплое время года и увеличивается в холодное. Указанные законо​мерности в целом соответствуют имеющимся данным гидромете​орологической сети. Анализ рядов наблюдений за 70 лет (1891— 1960 гг.) позволяет сделать вывод о том, что для умеренных ши​рот характерна обратная связь температуры воздуха и летних осадков и прямая (менее выраженная) корреляция температуры и осадков в зимний период (Дроздов, Григорьева, 1971).
Региональные особенности проявления исследованных клима​тических ритмов иллюстрируются графиками на рис. 6.32. В обла​сти океанического влияния и по ее периферии (метеостанции Ар​хангельск, Салехард, Иркутск) выявлен достаточно полный спектр короткопериодных ритмов с амплитудами, приближающимися к максимальным. Суммарные температурные кривые отражают ос​новные климатические события последних полутора столетий, обозначенные ранее («потепление Арктики» и др.). Два пика потеп​ления, придающие характерный «двугорбый» вид температурным кривым, определяются в основном наложением двух ритмов — 300-летнего и векового. Такой вид имеют кривые во всех трех пун​ктах метеонаблюдений, но в связи с запаздыванием векового мак​симума с запада на восток наблюдается смещение во времени первого пика потепления с 20-х годов в Архангельске к 40-м го​дам в Салехарде и 70-м в Иркутске. Такая же датировка максиму​ма потепления в европейской части России и в Западной Сибири приводится в работе Е.С. Рубинштейн и Л.Г. Полозовой (1966).
Последующее похолодание 60—70-х годов вызвало, как уже ука​зывалось ранее, широкое развитие перелетков у южной границы криолитозоны Западной Сибири. В силу имеющегося в этих широ​тах соотношения между многолетним ходом температуры воздуха и количеством зимних осадков похолодание сопровождалось со​кращением мощности снежного покрова. К тому же оно происхо​дило на фоне понижения и зимней и летней температур воздуха, что и создало благоприятные условия для новообразования мерз​лоты (Белопухова, 1970; Крицук, 1972)„
В Прибайкалье (метеостанция Иркутск) особенно глубоким было похолодание конца прошлого—начала нашего столетия. Хотя этим широтам обычно свойственна слабая корреляция хода тем​пературы воздуха и осадков, но для Приангарья, например, есть данные, свидетельствующие о том, что в начале XX в. здесь на​блюдался маловодный период и вековой минимум зимних осад​ков (Дроздов, Григорьева, 1971; Дружинин, 1966). Именно в 20-30-е годы на широте Братска были обнаружены линзы мерзлоты в населенных пунктах на участках с уплотненным снежным по-
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Рис. 632, Изменения температуры воздуха:
1 — по данным метеостанции (пункты м/с: I— Архангельск, II— Салехард, III—
Иркутск; 2 — по результатам расчетов с основными гармониками с периодами:
88 лет («вековой» ритм (3)), 300 лет (4) и 60 лет (3)
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IV— Якутск, V — Нерчинск , VI —   Благовещенск
кровом. В 50—60-е годы в пик потепления аналогичная ситуация наблюдалась лишь на широте Усть-Илимска, т.е. на 200 км север​нее (Максимова, Боярский, Дубровин, 1975). Приведенные при​меры свидетельствуют о большой динамичности южной границы криолитозоны в рассматриваемом секторе, обусловленной корот-копериодными колебаниями климата.
Следует ожидать, что второй пик потепления, когда средняя десятилетняя температура воздуха на 1—1,5 °С превысит средне -многолетнее значение, будет наблюдаться в приполярных широ​тах рассматриваемой территории на рубеже веков (до 20-х годов XXI в.), а в южных — в середине XXI в.
Во внутриконтинентальных областях (метеостанция Якутск, Нерчинский Завод) возрастает роль внутривековых ритмов, а ве​ковой выражен слабо, особенно в южных районах. Из внутриве​ковых ритмов выделяются 25- и 40-летние, амплитуды которых превосходят, и порой значительно, амплитуду векового ритма (рис. 6.32). Внутривековые ритмы и определяют особенности хода суммарной температурной кривой, имеющей «пилообразный» вид, с максимумами и минимумами, соответствующими экстремумам 40-летнего (Якутск) и 25-летнего (Нерчинск) ритмов.
Оценивая изменения температуры воздуха за период метеонаб​людений в Якутске, следует отметить их низкие (до -11,5 °С за десятилетие при среднемноголетней -10,3 °С) значения в середи​не XIX в. Далее отмечается устойчивый положительный тренд вплоть до 30-х годов XX в. (максимум 40-летнего ритма), когда средняя десятилетняя температура воздуха на 0,4—0,5 °С превыси​ла среднемноголетнюю величину. Такая же оценка времени и ве​личины потепления дается другими исследователями (Гаврилова, 1987). Общий же размах потепления за столетие составил 1,7 °С, что согласуется с зафиксированными в шахте Шергина и глубо​ких скважинах в Якутске изменениями температуры горных по​род (см. рис. 6.30). В середине XX в. здесь было непродолжитель​ное, но достаточно выраженное похолодание (минимум 40-лет​него и векового ритмов), сменившееся новой волной потепления, более значительного, чем в 30-е годы, с пиком температур во втором десятилетии XXI в., когда сближаются во времени макси​мумы всех трех ведущих ритмов — 300-, 100- и 40-летнего. Сред​няя десятилетняя температура воздуха повысится в это время до -9,5 °С, т.е. будет более чем на 1 °С выше среднемноголетнего зна​чения. Аналогичный результат получен и другими исследователя​ми (Шендер и др., 1999). Следует ожидать, что повышение темпе​ратуры воздуха будет сопровождаться некоторым уменьшением континентальности климата и увеличением количества атмосфер​ных осадков, что будет способствовать смягчению геокриологи-
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ческих условий. Поскольку Центральная Якутия относится к об-ласти континентального засоления почвы, при конкретной оцен-ке влияния указанных климатических изменений на геокриоло-гическую обстановку следует учитывать роль криопэгов. На участ-ках их развития эффект потепления будет еще значительнее, так как при ожидаемых климатических изменениях снизится их кон​центрация, что приведет к росту теплооборотов в слое сезонногс оттаивания и соответствующему увеличению отепляющего влия​ния снежного покрова. Все это осложнит инженерно-геологичес​кую обстановку на застроенных территориях, где криопэги рас​пространены наиболее широко.
На территории Забайкалья с середины XIX в. также прослежи​вается положительный тренд температуры воздуха (в соответствии с восходящей ветвью 300-летнего ритма) с резко выраженными кратковременными колебаниями (с амплитудой около 1—1,3 °С), связанными с ходом 19- и 25-летнего ритмов. Следует отметить, что во время похолоданий начиная с середины XX в. средняя де​сятилетняя температура воздуха не опускалась ниже средней мно​голетней величины. Но на рубеже XX и XXI вв. тренд изменит знак, и с середины XXI в. температура воздуха будет опускаться ниже средней многолетней, т.е. ниже -4 °С, как это было в сере​дине прошлого века.
В области влияния муссонов (метеостанция Благовещенск) ко-роткопериодные изменения климата носят черты, свойственные одновременно обоим рассмотренным выше секторам. Как и в За​падной Сибири, здесь велико значение векового ритма, амплиту​да которого составляет 0,43 °С, а из внутривековых выделяется 60-летний. Здесь наблюдается относительно ранний температур​ный максимум векового ритма, совпадающий с минимумом 60-летнего. Поэтому суммарная температурная кривая имеет не два пика, как в Западной Сибири, а один — на рубеже XX и XXI вв. Потепление здесь идет как бы в два этапа. С 70-х годов XIX до начала XX в. температура резко (на 1 °С) повышалась до среднего многолетнего значения, близкого к 0 °С, затем до середины XX в. изменение температуры приобретает плавный характер, а средняя десятилетняя ее величина становится положительной. После непро​должительного похолодания 60-х годов начинается новый этап потепления большего размаха, которое будет продолжаться всю первую четверть XXI в. Температура в этот период повысится на 1—1,1 °С относительно средней многолетней и на 2,3 ° относительно той, которая была в 70-е годы XIX в. до начала потепления. Она опустится до средней многолетней и приобретет отрицательное значение лишь с 30-40-х годов XXI в. Следует отметить, что заклю​чительная фаза потепления будет сопровождаться увеличением
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континентальное™ климата за счет роста летних температур, что приведет к росту годовых теплооборотов в горных породах и глу​бин их сезонного оттаивания и усилит деградационные процессы на участках развития островной мерзлоты. Это осложняет инже​нерно-геологическую обстановку на восточном участке БАМа, где уже сейчас широко распространены тепловые осадки земляного полотна.       !
В заключение можно сделать вывод о том, что относительно высокий фон температуры воздуха в криолитозоне в XX в. связан с вековыми и 300-летними колебаниями климата (что не исклю​чает влияние и антропогенного фактора). Климатические измене​ния за период с конца XIX до начала XXI в. знаменовались макси​мумом 300-летнего и двумя максимумами векового ритмов, что и обусловило общую для криолитозоны деградационную тенден​цию развития мерзлотного процесса. В XXI в. региональные разли​чия климатических изменений будут проявляться более резко. На европейском Севере и в Западной Сибири, а также в Якутске, где второй максимум векового ритма приходится на начало XXI в., кульминация потепления завершится в его первой четверти.
Тенденция похолодания начнется, прежде всего, в южных рай​онах Сибири. В Прибайкалье она будет связана с особенностями хода векового ритма и в первой половине XXI в. сменится потеп​лением. В Забайкалье эта тенденция (прерываемая ходом внутри-вековых ритмов) сохранится до конца XXI в. Указанные регио​нальные особенности климатических изменений могут обусловить в XXI в. различные тенденции изменения геокриологической об​становки в разных районах криолитозоны. Общая картина дина​мики ММП может быть еще более сложной вследствие влияния антропогенного фактора.
6.6. Динамика многолетнемерзлых толщ горных пород под влиянием трансгрессий и регрессий Арктического бассейна
В новейший этап геологической истории после оформления арктического шельфа в единую циркумполярную тектоно-геомор-фологическую структуру выделяются три крупные фазы: поздне-миоценовая-раннеплиоценовая — регрессивная, позднеплиоце-новая-эоплейстоценовая — трансгрессивная и плейстоценовая — в целом регрессивная (Афанасьев и др., 1988; Клиге и др., 1998). На фоне крупных проявлялись циклы меньшего масштаба, обус​ловившие ритмичное строение морских толщ, а также образова​ние серии морских уровней рельефа и террас (рис. 6.33) на при​брежных равнинах Северо-Востока России и севера Западной Сибири.
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Рис. 6.33. Трансгрессивно-регрессивные циклы развития морских бассейнов, отра​женные в геолого-геоморфологическом строении севера европейской части России и Западной Сибири (А) и Средиземноморья (Б) в позднем кайнозое:
А: 1 — регрессия рубежа миоцена-плиоцена — глубокое эрозионное расчленение арктического шельфа; 2 — трансгрессия второй половины плиоцена-эоплейсто^ цена — накопление толщ морских отложений, слагающих рельеф прибрежных аккумулятивных равнин; 3 — регрессивно-трансгрессивная плейстоцен-голоцено-вая фаза: формирование морских уровней рельефа и террас; 4 — морские глубоко​водные отложения (глины, суглинки, алевриты); 5 — морские мелководные отло​жения (пески, галечники); 6 — размытая кровля пород домиоценового возраста; Б — высокие трансгрессивные уровни: К — калабрийский, С — сицилийский, М — милацкий, Т — тирренский, Мт — монастырский (I и II), Тн — фландр​ский, тапес; низкие регрессивные уровни: Д1—Д3 — дунайские, Гн — гюнцский, Мн — миндельский, Р — рисский, В — вюрмский
Первая — регрессивная — фаза (I) фиксируется размытой кров​лей домиоценовых пород, которая в районе Баренцева и Карско​го морей находится ниже их современного уровня (рис. 6.33, А) и опускается на глубину 300—400 м и более. Второй — трансгрессив​ной, плиоцен-эоплейстоценовой — фазе соответствуют толщи ледово-морских отложений (II), слагающие рельеф прибрежных аккумулятивных равнин до абсолютных высот 220-250 м. В их стро​ении участвуют глубоководные и прибрежно-морские фации, в ритмичном чередовании которых отражены два трансгрессивно-регрессивных цикла второго ранга (II' и II")- Наконец, третья — в целом регрессивная — фаза (III) с четким проявлением циклов второго порядка и соответствующая плейстоцену в его классичес​ком, минимальном объеме (0,7—0,8 млн лет), отражена в комп​лексе понижающихся к арктическому побережью и одновремен​но «омолаживающихся» морских уровней рельефа и террас.
В настоящее время вопрос о причинах регрессий и трансгрес​сий остается дискуссионным. Наиболее распространены представ​ления об их гляциоэвстатической природе, т.е. их генезис обус​ловлен возникновением и исчезновением покровных оледенений на материках и полярных шельфах. Начиная с эоплейстоцена, т.е.
24*-ИЗО
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с 1,8 млн лет назад, на континентах Северного полушария пред​полагается возникновение и исчезновение до 7—8 ледниковых покровов. Более древние регрессии и трансгрессии плиоцена и миоцена сторонниками данной точки зрения связываются глав​ным образом с образованием и развитием антарктического по​крова (Dowsett et al., 1994; Herman et al, 1980; Hughes et al., 1977; и др.). Согласно альтернативной концепции причина трансгрес​сивно-регрессивных циклов — новейшие колебательные текто​нические движения материковых окраин и самих континентов, имеющие глобальный характер (Данилов, 1982; и др.).
Первая регрессивная фаза в новейшей геологической истории Арктики коррелируется с «мессинским кризисом» Мирового оке​ана и максимальным за весь кайнозой понижением его уровня (по разным оценкам до 300—600 м) на рубеже миоцена и плиоце​на (5—6 млн лет назад). Именно этому периоду скорее всего соот​ветствовало полное осушение арктического шельфа и формиро​вание в его пределах системы переуглубленных, ныне погребен​ных долин. Палеореконструкции наиболее древней речной сети на арктическом шельфе отражают высокую степень его расчлене​ния в это время (Vorren et al., 1990).
Масштабы регрессии в различных в структурно-тектоническом отношении регионах арктического шельфа не были одинаковы, что подтверждает ее тектоническую природу. В Баренцевом и Кар​ском морях днища древних долин достигали глубин 350—450 м, а возможно, и больше, в морях Лаптевых, Восточно-Сибирском и Чукотском — примерно 100—150 м (Данилов, 1978, 1982).
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Рис. 6.34. Кривая колебания относительного уровня арктических морей Европейского сектора в последние 140 тыс. лет (1) и ее составляющие: гляциоэвстатическая (2) и колебательно-тектоническая (3)
Обращает на себя внимание тот факт, что самое крупное в кайнозое понижение уровня океана (на рубеже миоцена и плио​цена) не совпадет по времени с образованием ледникового по​крова Антарктиды (рубеж олигоцена и миоцена). Сле​довательно, данная плане​тарная регрессия имеет тек​тонический генезис, вероят​но, тектоно-эвстатический (рис. 6.34). Даже если бы ан​тарктический покров приоб​рел параметры близкие к современным не в начале, а в конце миоцена, то этим можно было бы объяснить понижение уровня Мирово​го океана не более чем на 60-70 м.
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Тектоническую природу доплейстоценовых и доплиоценовых трансфессий и рефессий (колебательные движения материков и их окраин, сочетавшиеся с изменением емкости океанов) при​знают многие исследователи, в отношении же плейстоценовых практически общепринят постулат, согласно которому регрессии этого периода обусловлены изъятием из океана влаги на построй​ку предполагаемых ледниковых покровов, а трансфессии — тая​нием этих покровов,
Гляциоэвстатическую гипотезу обычно принимают как аксио​му и по отношению к Арктическому океану, поскольку он — часть Мирового. Рассмотрим эту проблему на примере наиболее изученного отрезка времени — позднего плейстоцена. В его начале (интервал от 120—150 до 80—100 тыс. лет назад) выделяются транс​фессий эемская — на севере Западной Европы, бореальная — на севере европейской части России или казанцевская — на севере Сибири, а затем (интервал от 80-100 до 10—12 тыс. лет назад) рефессия вюрмская или зырянско-сартанская, достигшая .в кон​це (интервал 18—20 тыс. лет назад) 110—127 и даже 169—174 м (Се​ливанов, 1996). Чтобы понизить уровень океана на такую величи​ну, необходимо предположить, что главным образом на севере Евразии и Северной Америки возникли ледниковые покровы с объемом от 67,2-73,5 до 88,5~90,5 млн км3 (при современном объе​ме всех ледников Земли 27,6 млн км3, из которых на долю Антар​ктиды приходится 24,8 млн км3).
Вместе с тем результаты геолого-геоморфологического изуче​ния северных территорий Евразии свидетельствуют, что оледене​ние здесь в конце позднего плейстоцена имело весьма офаничен-ные размеры и было приурочено в основном к горным террито​риям суши и арктических островов. Крупный ледниковый покров объемом 30-35 млн км3 обычно реконструируется лишь в Север​ной Америке, что вызывает большие сомнения, поскольку север​нее не увеличивались в размерах ледники Канадского Арктичес​кого архипелага, побережья островов которого были свободны от льда и где сохранились рыхлые доледниковые морские и конти​нентальные отложения, а по осушенным пространствам шельфа сюда проникала растительность, характерная для Северо-Восточ​ной Азии. Свободны ото льда были и прибрежные и внутренние равнины Аляски. Не увеличивался, а, по некоторым данным, даже сокращался Гренландский щит.
По палеореконструкциям и оценкам авторами возможных па​раметров оледенения на материках Северного полушария в конце позднего плейстоцена его площадь увеличивалась по сравнению с современной на 6 млн км2, а объем — на 7—8 млн км3, в результа​те чего понижение уровня Мирового океана могло составить око-
375
ло 20 м (Данилов, 1982; Клиге и др., 1998). Исходя из этих оце​нок, в тех районах арктического шельфа, где относительный уро-. вень моря 18—20 тыс. лет назад понижался на 100 м, на долю гля​циоэвстатического фактора приходилось 20%, а на долю тектони​ческого — 80%; там, где понижение составляло 50 м, 40% из них приходилось на долю первого и 60% — на долю второго.
Превалирующую роль колебательно-тектонических движений среди факторов, определявших трансгрессивно-регрессивные цик​лы развития арктических морей, иллюстрирует пример бореаль-ной (казанцевской) трансгрессии. Установлено, что уровень Ми​рового океана во время этой трансгрессии за счет частичного та​яния антарктического покрова и других ледников мог повыситься максимально на 10 м (Марков, Величко, 1967; Селиванов, 1996). Вместе с тем морские бореально-казанцевские отложения на се​вере Печорской и Западно-Сибирской равнин залегают на абсо​лютных высотах от 40—60 до 80—100 м (Данилов, 1978; Трофимов и др., 1980). В тектоническом отношении указанные аккумулятив​ные равнины являются стабильными регионами с устойчивой тенденцией к опусканию в новейшее геологическое время, вслед​ствие чего здесь накопились толщи плиоцен-плейстоценовых мор​ских и ледово-морских отложений мощностью свыше 300—400 м. Близкая абсолютная высота залегания морских казанцевских от​ложений (от 40 до 60-70 м) характерна для низменных аккумуля​тивных прибрежных равнин морей Лаптевых и Восточно-Сибир​ского. Таким образом, даже если принимать во внимание только минимальную высоту залегания бореально-казанцевских отложе​ний на низменных побережьях арктических морей, то отношение гляциоэвстатического фактора к колебательно-тектоническому в среднем составляет 1:5. Нет убедительных оснований считать, что это соотношение принципиально менялось в регрессивные этапы развития арктических морей, и таким образом, если величина понижения их относительного уровня в конце позднего плейсто​цена составляла 100 м, то лишь 20 м из них приходилось на долю влаги, изъятой на постройку континентальных ледников.
Время возникновения криосферы в Арктике, очевидно, отно​сится к миоцену. Например, нижне-среднемиоценовые лагунно-морские суглинки с прослоями лигнитов на северном побережье Чукотки содержат включения крупнообломочного материала ле​дового разноса в виде окатанной гальки (Данилов, 1980). Данные по комплексам ископаемой морской фауны позволяют предпола​гать весьма суровые палеоклиматические условия типа леднико​вых в раннем миоцене (около 20 млн лет назад) даже в субаркти​ческих регионах, например на северо-восточном побережье зали​ва Аляска. В этом же регионе (о. Миддлтон) зафиксированы
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криогенные обстановки осадконакопления в среднем миоцене в толщах ледово- или ледниково-морских отложений, мощность которых достигает 1181 м, а их абсолютный возраст 13,6—12,7 млн лет (Miller, 1953).
В отложениях, датируемых средним-поздним миоценом (интер​вал 10,5-11,5 или 8,4—8,9 млн лет назад), в последнее время об​наружены достоверные признаки холодноводности и ледовитос-ти морей в восточном секторе арктического шельфа Евразии — криофильные виды диатомей, входящие в состав криопелагичес-ких биоценозов морских льдов, а также в ледово-неритический комплекс (Полякова, 1997). На прилегающих территориях мате​риков, например на Аляске, установлены морены возрастом 10— 12, 8—9 и 5—7 млн лет, причем они находятся за пределами рас​пространения современных горных ледников, которые, следова​тельно, имели большие размеры, чем сейчас (Armentrout et al., 1978).
По-видимому, и первые толщи многолетнемерзлых пород на прибрежной арктической суше были сформированы в рассматри​ваемый этап ее развития. Например, Дж. Метьюз (Matthews, 1976) предполагает возможность существования в среднем миоцене на прибрежных равнинах канадской Арктики вечной мерзлоты и тун​дровых ландшафтов. Вместе с тем следует отметить, что криосфе-ра этого времени была еще неустойчивой, поскольку в миоцене, особенно в его средней части, на арктических побережьях и ост​ровах фиксируются интервалы с весьма теплым климатом.
В западном, приатлантическом секторе Северного Ледовитого океана (Норвежско-Гренландский бассейн) материал ледового разноса обнаружен в донных отложениях позднемиоценового воз​раста, причем первый максимум концентрации этого материала датируется интервалом 9,5—7 млн лет назад и связывается с рас​крытием пролива Фрама и возникновением холодного Восточно-Гренландского течения (Thomas, Thiede, 1991). В это же время предполагается установление постоянной связи между Северной Атлантикой и Норвежско-Гренландским бассейном, откуда в пер​вую очередь начали поступать глубинные холодные воды. Иными словами, на рубеже среднего и позднего миоцена начался актив​ный водообмен между Арктическим и Атлантическим океанами.
Связь трансгрессивно-регрессивных циклов развития Мирово​го океана в миоцене, палеотемператур его вод и криогенных об-становок осадконакопления в Арктике и Субарктике иллюстри​рует схема, приведенная на рис. 6.35. На ней четко фиксируется понижение уровня океана в позднем миоцене, максимум пони​жения приходится на его рубеж с плиоценом (мессинский кризис), этому же этапу соответствует наибольшее количество данных по
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Современный уровень моря
Рис. 6.35. Колебания уровня Мирового океана (4) и температуры его вод (3) в позднем кайнозое, сопоставляемые с палеомагнитной шкалой (1), а также крио​генные обстановки осадконакопления (2): минусы — обломочный материал ледо​вого разноса в морских отложениях; плюсы — холодноводная морская фауна и криофильные виды диатомей; крестики — ледниковые морены на прибрежных
территориях
криогенным обстановкам осадконакопления: крупнообломочный материал ледового разноса в морских отложениях, криофильные виды диатомей, ледниковые морены вблизи побережий.
Глубокой регрессией на рубеже миоцена и плиоцена и почти полной изоляцией Арктического океана от смежных океанов было обусловлено его интенсивное выхолаживание, возникновение ледового покрова и мерзлых толщ на равнинных побережьях, вклю​чая осушенные территории шельфа. С образованием Панамского перешейка 3—4 млн лет назад устанавливается близкая к совре​менной циркуляция вод в Мировом океане, и в частности в Се​верной Атлантике, что предопределило дальнейшую стабилиза​цию криосферы Арктики.
Возникшие криогенные обстановки не прерывали своего су​ществования и впоследствии. Результаты изучения глубоководных осадков в центральной части Арктического океана свидетельству​ют, что начиная с не менее чем 5—6 млн лет назад в них наряду с хорошо отмученным тонкодисперсным материалом, что естествен-
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но, регулярно поступал более крупный обломочный материал ледового разноса (вплоть до гальки и валунов), т.е. Северный Полярный океан в течение этого времени был постоянно ледови​тым (Кларк, Моррис, 1984). Такой вывод хорошо согласуется с результатами изучения морских, преимущественно ледово-мор​ских, отложений арктических прибрежных равнин (Данилов, 1978, 1982).
Существование в их пределах мерзлых пород в рассматривае​мый этап подтверждает присутствие грунтовых псевдоморфоз по полигонально-жильным льдам (Данилов, 1980) в нижнеплиоце​новых аллювиальных и аллювиально-дельтовых галечниках на се​вере Чукотки. Возникнув в плиоцене, мерзлые толщи на побере​жьях (как и ледовый покров морей) не деградировали в дальней​шем полностью, о чем, в частности, свидетельствует нахождение в галечниках крупных стволов елей, древесина которых почти не имеет следов гниения, а образование псевдоморфоз связано ско​рее всего с локальным отепляющим влиянием подрусловых тали​ков рек. Не прекращали своего существования в течение плиоце​на и плейстоцена ледники Гренландии, Исландии, Аляски, ост​ровов Канадского Арктического архипелага.
В трансгрессивную плиоцен-эоплейстоценовую фазу (от -3,0 до 0,7—0,8 млн лет назад) арктические моря заливали террито​рию современного шельфа и палеошельфа, т.е. распространялись в пределы прибрежных равнин вплоть до современных абсолют​ных высот 220-250 м. Именно таковы высоты залегания морских отложений соответствующего возраста в Печорской низменнос​ти, на севере Западной Сибири и в пределах Северо-Сибирской равнины. Указанные регионы затапливались морем почти цели​ком, южнее морских находились подпрудные солоноватоводные и пресноводные водоемы. Меньшие масштабы имели трансгрес​сии в позднем плиоцене и эоплейстоцене на прибрежных равни​нах Чукотки, а особенно на приморских низменностях Северо-Востока Сибири. Как и в предыдущую фазу, на фоне преобладаю​щей тенденции к опусканию проявлялись колебательные ритмы меньшего ранга, что нашло отражение в циклическом строении морских толщ.
Морские отложения представлены преимущественно глинами, суглинками, алевритами и по всему разрезу содержат материал ледового разноса (галька, валуны) — свидетельство перманент​ной ледовитости арктических морей. Вместе с тем столь масштаб​ная трансгрессия, несомненно, расширила их связи со смежны​ми бассейнами, откуда увеличилось поступление теплых вод, в результате чего повысилась температура местной приповерхност​ной водной массы и ледовый покров имел меньшую площадь,
379
[image: image775.jpg]



Рис. 6.36. Криогенные обстановки в Северном полушарии в настоящее время (А) и в эпоху плиоценовой трансгрессии (Б): 1 — морские льды в максимум их сезон​ного распространения (февраль); 2 — наземные льды (ледники); 3 — граница распространения вечномерзлых пород на континентах; 4 — суша вне ледников; 5— море, не покрытое плавучими льдами
чем в настоящее время. Приведенная на рис. 6.36 палеореконст-рукция дает представление о криогенных обстановках Северного полушария во время плиоценовой (около 3 млн лет назад) транс​грессии, когда предполагается повышение уровня моря на 25 м (Dowsett et al., 1994).
Регрессивная фаза, соответствующая «классическому» плейсто​цену, характеризовалась общей тенденцией к поднятию аркти​ческой материковой окраины, на фоне которого четко проявля​лись колебательно-тектонические ритмы более низкого ранга. Ре​гиональные различия сказывались и на данном этапе развития Арктического океана. В западном Карско-Баренцевоморском секто​ре арктического шельфа и палеошельфа Евразии амплитуды ко​лебательных движений как первого, так и второго порядка были максимальными, чем обусловлено широкое площадное развитие комплекса хорошо выраженных уровней морского аккумулятив​ного рельефа и морских террас на абсолютных высотах от 200— 220 до 5—10 м (Афанасьев и др., 1988; Данилов, 1978; Трофимов, 1980; и др.) на прибрежных равнинах.
В Восточно-Сибирском секторе арктического шельфа и палео​шельфа Евразии общее вздымание континентальной окраины в плейстоцене и проявившиеся на его фоне колебательные текто​нические движения второго порядка также нашли отражение в ярусности и террасированности аккумулятивного рельефа при​морских равнин, а также донного рельефа современных морей.
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Однако абсолютная высота уровней на равнинах не превышает 100 м, и сложены они преимущественно осадками континенталь​ного и прибрежно-морского происхождения: аллювиальными, озерно-аллювиальными, дельтовыми, ваттово-лайдовыми и т.д.
Поскольку относительный уровень моря в плейстоцене направ​ленно снижался, то максимальное его понижение было свойствен​но последней крупной (предголоценовой) регрессии (см. рис. 6.34). Она обусловила высокую степень изоляции Арктического океана и образование практически сплошного устойчивого ледового по​крова повышенной толщины (по разным оценкам, от 15 до 500 м и более), который по периферии переходил в далеко продвинув​шуюся на север (в Восточно-Сибирском секторе на 500-700 км) сушу. Таким образом, практически в один «климатический» су​перматерик сливались Северная Америка, постоянно ледовитый Полярный бассейн и Евразия. В Арктике и прилегающих террито​риях возникала огромная область охлаждения, которой помимо низких температур свойственна континентальность и аридность климата.
В этих условиях на осушенных пространствах шельфа и примор​ских равнинах происходило активное промерзание горных пород. Согласно оценочным расчетам авторов, мощность мерзлых толщ здесь могла достигать 1000—1500 м и более. Под отепляющим воз​действием морских вод в ходе последующей позднеплейстоцен-голоценовой трансгрессии она сократилась, и сейчас установ​ленная максимальная мощность составляет 700 м.
Существующие в настоящее время данные свидетельствуют о том, что в условиях шельфа в мелководной и глубоководной зонах существуют как реликтовые, так и современные многолет-немерзлые толщи. Для исследования динамики субмаринной мер​злоты под влиянием чередования этапов регрессионного и транс-грессионного развития было выполнено математическое модели​рование тепловых процессов на примере Карского моря. Модель геокриологического развития Карского шельфа была разработана с учетом накопления донных отложений в этапы трансгрессий и их размыва в этапы регрессий, т.е. с подвижной верхней границей и переменными температурами на ней. Базой для задания верхних граничных условий явились палеоклиматические данные, а также анализ палеоседиментационного и палеогеоморфологического процессов формирования морских террас побережья Карского моря на основе результатов изучения их геолого-геоморфологи​ческого строения (Данилов, 1978, 1988).
Моделирование выполнено с использованием программы чис​ленного решения задачи Стефана «Тепло» (Хрусталев и др., 1994) для последних 120 тыс. лет, в пределах которых выделено четыре
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трансгрессивных этапа (время, тыс. лет назад): казанцевский (120— 80); каргинский (50—25); раннеголоценовый (10-5) и позднего-лоценовый (2,5—0). Мощность накопленных (с учетом заполне​ния глубоко врезанных во время регрессий палеодолин) толщ морских отложений соответственно такова: 120, 150, 50 и 30 м; температура придонных вод и грунтов (°С): -1,5; -1,5; -1,2; -1,0, т.е. повышается с уменьшением масштабов' трансгрессии и глуби​ны палеобассейнов.
Трансгрессивные этапы разделяют три регрессивных, в кото​рые глубина понижения относительного уровня Карского моря и температура пород у их поверхности на осушенной части шельфа приняты следующими: зырянский — 100 м и -25 °С; сартанский -50 м и -20 °С; среднеголоценовый -30 м и -12 °С. Исходным при моделировании является предказанцевский (тазовский) регрес​сивный этап: глубина падения уровня моря -50 м; температура пород на осушенной поверхности -15 °С.
Средняя мощность чехла рыхлых мезокайнозойских отложений, представленных глинами, суглинками, алевритами и песками, составляет, по данным бурения, 500 м, глубже залегают литифи-цированные полускальные и скальные породы (алевролиты, пес​чаники, аргиллиты и др.). На нижней границе расчетной области величина внутриземного потока тепла, в соответствии с имею​щимися о нем для Крайнего Севера Западной Сибири данными, принята равной 48 мВт/м2 (Балобаев, 1991).
В соответствии с данными о геологическом строении морского дна и террас на побережье при моделировании учитывались со​став пород (преобладающие типы) и их теплофизические харак​теристики (табл. 6.13).
На верхней границе задавались температурные условия I рода: в этапы регрессий — температура поверхности пород осушенного дна, а в этапы трансгрессий — температура придонных вод (и
Таблица 6.13 Теплофизические свойства пород, принятые при математическом моделировании
	Тип породы
	Состояние породы
	Теплопроводность, Вт/(м   К)
	Теплоемкость объемная,
Дж/(мЗ - К)
	Теплота фазовых переходов,
кДж/м3

	Песок
	талое
	1,5
	2095
	75 420

	
	мерзлое
	1,8
	1605
	

	Суглинок
	талое
	1,43
	2682
	85 810

	
	мерзлое
	1,83
	2145
	

	Алевролит
	талое
	2,32
	2120
	33 520

	
	мерзлое
	2,32
	1910
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грунтов), указанные выше. Последняя близка к температуре за​мерзания морской воды соответствующей солености: -0,9 °С при 16,3 г/л; -1,2 °С при 21,7 г/л; -1,8 °С при 27,1 г/л; -2,1 °С при 36,1 г/л (Гляциологический словарь, 1984). Согласно данным экспериментов фазовый переход мелкоалевритовых морских илов с соленостью 2% происходит при температуре -1,6...-1,7 °С (Молочушкин, 1975).
На нижней границе расчетной области задавалось условие II рода — постоянный теплопоток, соответствующий геотермичес​кому потоку тепла в рассматриваемом регионе (см. выше).
Расчеты проводились для района юго-западной части Карского моря и его побережий (Ямало-Гыданская область), где современ​ная температура мерзлых пород составляет около -10 °С.
Результаты моделирования показали сложную картину разви​тия многолетнемерзлых пород на Карском шельфе (рис. 6.37).
Перед началом казанцевской трансгрессии установившаяся мощность находящейся в субаэральных условиях мерзлой толщи составляла 640 м при температуре пород на поверхности -15 °С.
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Рис. 6.37. График динамики палеотемпературы пород и криолитозоны карского
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шельфа и палеошельфа в позднем плейстоцене и голоцене: 1 — термоизоплеты (°С); 2— положение современного уровня моря; 3 — границы мерзлых донных отложений; 4 — граница между рыхлыми мезо-кайнозойскими и нижележащими литифицированными (скальными и полускальными) породами; 5 — температура осушенной поверхности пород в эпохи регрессий (°С); 6 — тем​пература поверхности пород на дне моря в эпохи трансгрессий (°С); 7 — индексы
В период трансгрессии и затопления шельфа морскими водами фиксируется интенсивное оттаивание мерзлой толщи снизу за счет геотермического теплопотока со скоростью от 0,4 в начале до ОД см в год в конце периода. За 40 тыс. лет нахождения в субмаринных условиях мерзлый массив протаял практически полностью.
Важно подчеркнуть, что в первой половине трансгрессивного этапа одновременно с активным процессом общей деградации мерзлой толщи происходило промерзание формирующихся над ней морских осадков снизу за счет запасов «холода», накопивше​гося в подстилающих мерзлых породах в предшествующий регрес​сивный этап субаэрального развития шельфа. Согласно расчетам и принятой модели мощность толщи новообразованных, т.е. про​мерзших в субаквальной среде, отложений могла составить 60 м.
Безусловно, полученный результат свидетельствует о потенци​ально возможной величине промерзания донных осадков снизу, которая реализуется при больших скоростях их накопления. В по​ставленной задаче ступенчатый характер перехода от этапов раз​мыва к этапам аккумуляции соответствует бесконечно большой скорости осадконакопления. Поэтому полученная величина мощ​ности новообразованной мерзлой толщи, скорее, характеризует энергетический уровень процесса оттока тепла от дна моря в ре​ликтовые мерзлые низкотемпературные породы. Этот нисходящий тепловой поток формируется за счет разности температуры за​мерзания накапливающихся осадков (или придонных морских вод) и нижележащих многолетнемерзлых пород. Он осуществляет от​вод от поверхности дна теплоты фазовых переходов влаги, обус​ловливая ее кристаллизацию и нагревание затопленной морем реликтовой мерзлой толщи. Данный процесс продолжается огра​ниченное время — до тех пор, пока температура пород мерзлой толщи не повысится до значений температуры фазовых перехо​дов воды на морском дне.
Так, в рассмотренном случае с учетом величины теплоты фа​зовых переходов влаги в накапливающихся песчаных осадках (см. табл. 6.13) и мощности новообразованного мерзлого слоя за вре​мя перестройки температурного поля (согласно результатам мо​делирования около 3 тыс. лет) через изначальную поверхность морского дна в подстилающие мерзлые породы прошло около 4,6 • 106 кДж/м2 тепла. Если бы накопление терригенных осадков при этом полностью отсутствовало, на дне сформировался бы слой льда мощностью 15 м. При скорости накопления терриген-ного осадочного вещества 2 мм в год общая мощность новообра​зованной мерзлой толщи составляла бы 19,5 м, из них 13,5 м — лед, а 6 м — мерзлые осадки. Суммарная объемная льдистость мерзлой толщи в целом была бы приблизительно равна 80%.
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Поскольку интенсивность фазовых переходов вода—лед на дне изменяется от очень больших значений (сразу же после темпера​турного скачка при переходе субаэральных мерзлых толщ в субак-вальное положение и создания в них резко нестационарного поля температур) до 0 ° при окончании их нагревания, строение ново​образованной мерзлой толщи будет неоднородным. Вначале на по​верхности дна сформируется пласт практически чистого льда с редкими прослоями и отдельными включениями частиц обломоч​ного материала. В дальнейшем количество и мощность прослоев осадочного вещества будут непрерывно возрастать, и неизбежно наступит момент, когда интенсивность отвода тепла от поверхности дна в нижележащие мерзлые породы сравняется с интенсивностью выделения тепла фазовых переходов формирующегося с определен​ной скоростью и одновременно промерзающего осадка. С этого мо​мента начинается образование мерзлых морских отложений без ледя​ных прослоев, причем движущийся вверх фронт промерзания отстает от поднятия дна и над ним возникнет постепенно увеличиваю​щийся в мощности слой жидкого, пропитанного солеными мор​скими водами осадка. Необходимо отметить, что с ростом скорости осадконакопления при прочих равных условиях мощность морской новообразованной мерзлой толщи увеличивается, а ее суммарная льдистость уменьшается. В предельном случае первая величина стре​мится достичь значений потенциально возможного промерзания, полученных при моделировании по приведенной выше схеме, а вторая — к льдистости мерзлого осадка без ледяных включений и прослоев. Поскольку процесс осадконакопления в море при опреде​ленных условиях имеет более высокую, чем 2,0—2,5 мм в год, скорость («лавинная седиментация» в подводных дельтах, прибрежных и риф-товых зонах шельфа), вследствие промерзания снизу могут форми​роваться новообразованные мерзлые толщи, мощность которых близка к потенциально возможной, но не превышает последнюю.
В криогенную эпоху, соответствующую зырянской регрессии, продолжавшейся 30 тыс. лет, при осушении рассматриваемой ча​сти Карского шельфа слагающие его породы промерзли, соглас​но расчетам, до глубины 650 м от поверхности.
За период каргинской трансгрессии (продолжительность 25 тыс. лет) общая мощность мерзлого массива вследствие его деграда​ции под воздействием внутриземного теплового потока сократи​лась до 200 м. Вместе с тем толща накопленных над ним и про​мерзших снизу новообразованных морских отложений достигла мощности 90 м (потенциально возможное значение, см. выше). Столь большая ее величина обусловлена низкой температурой (-25 °С) на осушенной в период зырянской регрессии моря по​верхности пород и сильным их охлаждением в это время.
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В эпоху сартанской регрессии и соответствующего ей похолода​ния климата мощность многолетнемерзлой толщи в субаэральных условиях возросла до 440 м, а в этап последующей голоценовой трансгрессии на затопленной морем территории шельфа посте​пенно сократилась до 320 м, и, по-видимому, таковой она явля​ется в настоящее время в юго-западной части Карского моря.
Для приближенной оценки параметров синкриогенного фор​мирования мерзлых пород на дне моря в трансгрессивные перио​ды могут быть предложены простые зависимости, полученные в результате математического исследования характера перераспре​деления тепла в затапливаемой морем континентальной толще многолетнемерзлых пород. Установлено, что суммарный отток
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причем это соотношение оказывается практически не зависящим от скорости подъема нижней границы затопленной мерзлой тол​щи пород в результате ее протаивания снизу, т.е. от величины глубинного теплопотока и теплоты фазовых переходов в породах. Таким образом, приведенное выражение справедливо как для ста​ционарных, так и для квазистационарных толщ многолетнемерз​лых пород.
Емкостные запасы «холода» Qc при мгновенном затоплении толщи мерзлых пород с близким к линейному распределением температур составляют
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тура поверхности и температура замерзания пород на нижней гра​нице континентальной толщи многолетнемерзлых пород; tд — тем​пература поверхности дна после затопления территории морем; См — объемная теплоемкость мерзлых пород.
В случае, когда температура придонных слоев воды и поверхно​сти дна близка к температуре замерзания морской воды, что яв​ляется характерным для акватории шельфа, нисходящий поток тепла в холодные затопленные породы мерзлой толщи на началь-
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ном этапе ее субаквальной деградации обеспечивает отвод тепла кристаллизации и соответственно формирование льда, а в усло​виях осадконакопления — сингенетических льдистых мерзлых пород на поверхности дна. Этот процесс имеет конечную продол​жительность: в определенный момент нисходящий поток тепла уменьшается до нуля. В дальнейшем на второй стадии субакваль​ной деградации мерзлой толщи теплопоток через поверхность дна становится восходящим и по величине со временем стремится к значению глубинного теплопотока. Время с момента затопления поверхности пород морем до момента инверсии знака теплопото​ка через дно, очевидно равное времени формирования синкрио-генных субаквальных мерзлых пород, составляет
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ратуропроводность пород континентальной мерзлой толщи.
Приведенные соотношения позволяют оценить масштабы суб-аквального криогенеза в трансгрессивные периоды. Рассмотрим три вида континентальных многолетнемерзлых толщ мощностью 500,
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накопления), формирующегося из морской воды на дне, можно найти из выражения
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ном примере мощность льда составляет соответственно 7,4; 19 и 36 м.
Более сложные зависимости, учитывающие изменение интен​сивности нисходящего оттока тепла от поверхности дна и темп осадконакопления, позволяют рассчитать суммарную мощность
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новообразованной в результате субмаринного криогенеза ледо-грунтовой толщи и ее строение (льдистость) в любой части раз​реза. Однако эти расчеты возможны только для случая однократ​ного затопления морем толщи многолетнемерзлых пород с изве​стными параметрами (мощность, температура поверхности). Количественная оценка динамики мерзлых толщ в условиях чере​дующихся трансгрессивно-регрессивных циклов может быть по​лучена только при математическом моделировании на ЭВМ.
Кроме того, приведенные выше выражения справедливы толь​ко при мгновенном затоплении исходной поверхности и равен​стве температур морской воды в придонном слое и поверхности дна. В реальных условиях этот процесс может быть весьма длитель​ным, причем по мере наступления моря исходная поверхность проходит через мелководную зону (2—5 м), где среднегодовая тем​пература воды (по крайней мере в настоящее время) имеет не​большие положительные значения и где в результате интенсив​ного перемешивания воды формирование льда или мерзлых по​род невозможно. Можно считать, что если температурный режим прибрежных мелководий в эпохи начала трансгрессий был бли​зок к современному, то устойчивый субмаринный криогенез на​чинается при погружении дна на глубины более 5 м. Если, напри​мер, принять темп поднятия уровня моря при трансгрессии 0,01 м в год, то в течение первых 500 лет нагревание затопленной толщи идет за счет отбора емкостного тепла морских вод и лишь затем создаются условия для льдообразования на дне. Следовательно, начальный период максимальных теплопотоков в затопленные мерзлые толщи исключается из времени субаквального криогене​за и полученные в рассмотренном выше примере значения (Qд являются завышенными.
Таким образом, согласно принятым палеогеокриологической и расчетной математической моделям, мощность мерзлых толщ в этапы рассмотренных регрессий на осушенной территории Карс​кого шельфа изменялась близ его юго-западной границы от 650 до 440 м, что определялось продолжительностью того или иного этапа и значениями температуры на поверхности пород.
В трансгрессивные этапы развития шельфа мощность мерзлых толщ сокращалась. В эпоху наиболее длительной казанцевской трансгрессии мерзлый массив, находившийся под дном моря, деградировал полностью, в менее продолжительную каргинскую он сохранился, но его мощность сократилась до 200 м, а в наибо​лее кратковременную голоценовую — лишь до 320 м (современ​ное значение).
В последние годы проводились исследования динамики много​летнемерзлых толщ на шельфе моря Лаптевых (Романовский и
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др., 1997, 1999), в которых также было использовано математи​ческое моделирование. В этом случае была принята гляциоэвста-тическая концепция изменений уровня моря, обусловливающих соответствующие регрессивные и трансгрессивные циклы в интер​вале 120—18 тыс. лет назад (Chap-pell et al., 1996) и в интервале 18 тыс. лет назад—современное время (Fairbanks). При моделиро​вании были приняты палеогеог​рафические сценарии положения границы суша—море и палеоге-окриологические разрезы шель​фа и прилегающей суши в кон​це казанцевской трансгрессии, в зырянское, сартанское время, на рубеже плейстоцена и голоцена, которые показаны на рис. 6.38 (Романовский и др., 1999). По ре​зультатам моделирования авто​рами была составлена схемати-
ке. 6.38. Схематические палеогеокриоло-
гические разрезы шельфа моря Лаптевых
и прилегающей суши:
аи б — конец казанцевской трансгрес​сии (ПО тыс. лет назад); в — зырянское время; г — каргинская эпоха (50 тыс. лет назад — теплый временной интервал); д — сартанский криохрон (20—18 тыс. лет назад); е — эпоха потепления на рубеже плейстоцена и голоцена (13—12,5 тыс. лет назад); 1 — рыхлые четвертичные отло​жения; 2 — «ледовый комплекс»; 3 — псевдоморфозы по ледяным жилам; 4 — современные морские отложения; 5 — субмаринные булгунняхи; 6 — граница коренных и рыхлых пород; 7— газогид​раты; 8 — газонасыщенные породы; 9 — потоки парниковых газов; 10 — средне​годовая температура пород; 11 — грани​ца многолетнемерзлых пород; 12 — тер​мокарстовые озера и подозерные тали​ки; 13 — ледяные линзы; 14 — линзы пород, насыщенных криопэгами; 15 — уровень моря; 16— полынья; 17 — на​правление движения рассолов; 18 — мо​лодой лед; 19 — припайный лед; 20 — паковый лед
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Таблица 6.14
Современные мощности толщи многолетнемерзлых пород в восточной части шельфа моря Лаптевых (результаты моделирования)
	Изобата, м
	72° с.ш.
	73° с.ш.
	74° с.ш.
	75° с.ш.
	76° с.ш.
	IT с.ш.

	Положительные тектонические структуры

	-20
	310
	350
	390
	430
	450
	470

	-45
	-
	-
	350
	370
	410
	450

	-65
	-
	-
	_
	250
	290
	290

	-100
	-
	
	-
	-
	-
	80

	Отрицательные тектонические структуры

	-20
	330
	370
	410
	450
	490
	530

	-45
	-
	-
	370
	410
	450
	470

	-65
	-
	-
	
	290
	310
	330

	-100
	-
	-
	-
	-
	-
	80


ческая карта современных мощностей реликтовых мерзлых толщ в восточной части шельфа моря Лаптевых (табл. 6.14; рис. 6.39). Данные натурных исследований и математического моделирова​ния позволили авторам прийти к следующим выводам. Макси​мальная мощность шельфовой мерзлоты сформировалась в конце сартанского криохрона (примерно 18 тыс. лет назад). К настояще​му времени мощность ММП сократилась за счет оттаивания сни​зу под влиянием геотермического потока тепла на 150—200 м. Мер​злые толщи повсеместно подстилаются слоем охлажденных ниже 0° отложений мощностью 70—120 м. Наибольшие мощности релик​тового слоя ММП (до 520 м, возможно более) прогнозируются в полосе изобат 0—20 м в высоких широтах (севернее о-ва Котель​ного) в пределах грабенов платформенных структур. Еще большие мощности мерзлых толщ можно ожидать в пределах консолиди​рованных блоков литосферы с невысокими теплопотоками (30-40 мВт/м2) в западной части моря Лаптевых. Кровля реликтового слоя ММП на шельфе повсеместно неровная. Предполагается, что наименьшая мощность неконсолидированных охлажденных (от​таявших) отложений над ММП характерна для участков, сло​женных с поверхности сильнольдистыми синкриогенными поро​дами, перекрытыми тонкодисперсными морскими голоценовы-ми осадками. Последние могут находиться в мерзлом состоянии.
Реликтовые ММП имеют практически сплошное распростра​нение до изобат от -60 до -70 м и скорее всего прерывистое на больших глубинах вплоть до внешней бровки шельфа.
Прогнозируется существование линейно вытянутых таликов в зонах крупных разломов с высокими величинами теплопотоков
390
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Рис. 6.39. Схематическая карта современных мощностей реликтовых мерзлых толщ
в восточной части шельфа моря Лаптевых (А) и схематический разрез по линии
А-В-С—D-E-F—G (Б) (результаты математического моделирования):
1—6 — мощность реликтовых мерзлых толщ, м: 1 — 50—100, 2 — 250—300, 3 — 300— 350, 4 — 350-400, 5 — 400-450, 6 ~ 450-500; 7 — линия геокриологического разреза; 8 — отложения осадочного чехла; 9 — породы складчатого фундамента; 10 — тектонические разломы; 11 — многолетнемерзлые толщи и их нижняя граница
(от 100 мВт/м2 и более). В русловой части палеодолин крупных рек, видимо, также существуют несквозные и сквозные талики. В прибрежной зоне до изобат -15, -20 м известны глубокие не​сквозные и сквозные талики сложной конфигурации, возникшие в результате развития термокарстовых озер и влияния относительно теплых опресненных реками морских вод. Массивы мерзлых по​род, кровля которых практически совпадает с морским дном, известны на месте недавно размытых островов, слагавшихся «ле​довым комплексом», и вдоль отступающих под воздействием тер​моабразии берегов.
6.7. Динамика мерзлых толщ под влиянием процессов осадконакопления и денудации
Влияние процессов аккумуляции, литогенеза, эрозии, денудации и тектонических движений на формирование многолетнемерзлых толщ представляется несомненным, но эти вопросы недостаточ​но изучены до настоящего времени и в большинстве случаев на них нельзя еще дать определенные и количественные ответы.
Влияние процессов аккумуляции осадков в связи с тектони​ческим опусканием местности на формирование мерзлых толщ выяснено наиболее полно в вопросе о развитии систем мощных сингенетических жильных льдов, которые могут расти только при равновесии процессов опускания территории и аккумуляции осад​ков в течение длительных промежутков времени.
В.А. Кудрявцев (1978) указывал, что в более общих случаях на​копления молодых четвертичных мерзлых осадочных пород в опус​кающихся депрессиях изменение мощности мерзлых толщ зави​сит от соотношения между скоростью опускания нижней грани​цы мерзлой толщи и скоростью ее протаивания снизу. В случае равенства этих скоростей аккумуляция осадков и опускание тер​ритории не вызовут никакого увеличения мощности мерзлых толщ. Последнее может происходить только в случае, когда скорость протаивания снизу в результате нарушения термодинамического равновесия будет меньше скорости накопления мерзлой толщи и ее промерзания сверху.
Наоборот, противоположный случай: поднятие территории и денудация поверхности при достаточной скорости последней дол​жны в общем несколько уменьшить мощность мерзлых толщ. Но, как правило, процессы денудации настолько медленны по срав​нению с процессами поднятия и особенно промерзания, что в горах успевают образовываться даже более мощные мерзлые тол​щи, чем в депрессиях, тем более что с высотой относительно понижается и средняя температура пород.
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Из сказанного выше следует вывод, что неотектонические дви-
жения, процессы аккумуляции осадков и денудация могут замет- 
но влиять на изменения мощности мерзлых толщ только в случае,
когда их скорость одного порядка со скоростью промерзания (про- 
таивания) пород или превосходит последнюю, в противном слу- 
чае мощность мерзлых толщ не зависят от этих факторов.

Аналогичные выводы можно сделать и о влиянии экзотерми​ческих или эндотермических процессов на формирование мощ​ности мерзлых толщ. Например, при литогенезе осадочных пород выделяется некоторое количество тепла, которое принципиально должно влиять на мощность и температуру образующихся в них мерзлых толщ. Но если эти процессы разновременны или количе​ство образовавшегося при литогенезе тепла несоизмеримо мало по сравнению со всем количеством тепла, прошедшим через по​роду за время формирования мерзлой толщи, то влияние тепла литогенеза на промерзание ничтожно и им можно пренебречь.
Осадконакопление может происходить как в субаквальных, так и в субареальных условиях. Влияние этого процесса на темпера​турный режим толщ горных пород будет существенно различным. В условиях субаквалъного осадконакопления, когда под пресным водоемом существует таликовая зона (сквозной или несквозной талик), изменение температурного режима пород в процессе по​степенного выхода на поверхность накапливающихся донных от​ложений можно представить следующим образом. До того момен​та, когда глубина водоема превышает максимально возможную мощность льда, донные отложения круглогодично находятся в талом состоянии, поскольку их температура выше О °С и соответ​ствует температуре придонного слоя воды. Промерзание донных отложений в зимний период начнется, когда глубина водоема станет меньше, чем мощность льда, которая может формировать​ся в данных условиях. До тех пор, пока глубина водоема не дос​тигнет критической (по В.А. Кудрявцеву), т.е. такой, при которой среднегодовая температура донных отложений станет равной О °С, донные осадки в зимнее время будут промерзать на некоторую глубину, а летом полностью оттаивать. Когда глубина водоема ста​нет меньше критической, начнется многолетнее промерзание донных отложений. Скорость изменения глубины водоема в усло​виях озерного режима или при обмелении реки зависит от скоро​сти накопления донных осадков.
В качестве примера рассмотрим результаты численного математи​ческого моделирования динамики формирования температурного режима пород при субаквальном осадконакоплении в мелководных водоемах Центральной Якутии. При расчетах использовалась про​грамма «Тепло» (Хрусталев и др., 1994). Нестационарная задача теп-
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лопроводности решалась в одномерном варианте, т.е. предполага​лось, что водоем достаточно больших размеров и влияние береговых границ можно не учитывать. Донные отложения до глубины 3 м сло​жены водонасыщенными песками, ниже залегают более плотные песчаные отложения, на глубине 16 м подстилаемые песчаниками. Начальному времени отсчета соответствовал момент, когда глубина водоема становилась равной максимальной за зиму мощ​ности льда, а минимальная среднемесячная температура донных отложений — равной 0°. В остальное время года температура по​верхности грунта положительная и донные отложения не испы​тывают сезонного промерзания. Условия теплообмена донных от​ложений с внешней средой при накоплении осадков меняются как в многолетнем плане, так и годовом цикле. В течение теплого периода донные осадки контактируют с водой, при промерзании водоема до дна теплообмен происходит через лед, на поверхности которого лежит снег. При постоянном обмелении водоема время, в течение которого на дне лежит лед, постепенно увеличивается. Скорость накопления донных осадков принята равной 5 мм в год. Разрез субаквальных отложений на начальный момент времени, когда максимальная мощность сформировавшегося льда равна глубине водоема, и на момент времени, когда донные отложения
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выйдут на поверхность, показан на рис. 6.40. Состав и теплофизические харак​теристики отложений, принятые в расче​тах, приведены в табл. 6.15.
Среднемесячные температуры воздуха, мощность и плотность снежного покрова принимались по среднемноголетним дан​ным метеостанции Якутска. Учитывалось, что в зимний период за счет высокого аль​бедо снега температура его поверхности ниже температуры воздуха. Значения сред​немесячных температур дневной поверх​ности в зимний период принимались с уче​том рекомендаций В.А. Павлова (1985). При назначении среднемесячных температур воды и динамики формирования ледяного покрова использовались результаты режим​ных гидрологических и термометрических
Рис. 6.40. Разрез толщи субаквальных отложений на начальный момент времени (I) и на момент времени, когда донные отложения выходят на поверхность (II):
1 — вода; 2 — песок рыхлый водонасыщенный; 3 — песок плотный; 4 — песчаник
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Таблица 6.15 Теплофизические характеристики пород, принятые в расчете
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	1
	песок рыхлый водонасыщенный
	1,55            1,72
	805             559
	27 500

	2
	песок плотный водонасыщенный
	1,8
	2,0
	628
	471
	20 200

	3
	песчаник
	1,85
	2,25
	600
	427
	7000


наблюдений, проводившихся М.К. Гавриловен, П.П.Поповым (1974), Ф.Э. Арэ (1974) в течение ряда лет на мелководных водо​емах Центральной Якутии. Динамика нарастания льда в водоеме в течение года и динамика уменьшения глубин водоема в много​летнем плане приведена на рис. 6.41.
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цикле и изменение глуоины водоема в многолетнем плане: 1 — глубина водоема в начальный момент времени; 2 — через 50 лет; 3 — через
100 лет; 4 — через 150 лет; 5 — через 200 лет
!
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I
В летние месяцы и осенне-зимний период, когда донные отло​жения находятся в талом состоянии, их температура принималась равной среднемесячной температуре придонного слоя воды. В зим​ние месяцы, когда лед в промерзающем водоеме ложится на дно, до его полного таяния в качестве верхних граничных условий при​нимались среднемесячные температуры дневной поверхности, термическое сопротивление льда и термическое сопротивление снежного покрова.
Среднемноголетнее значение максимальной мощности льда, полученное для участка исследований по литературным данным (Гаврилова, Попов, 1974; Арэ и др., 1974), составляет около 1,15 м. При принятой скорости осадконакопления и этой глубине водо​ема донные отложения выйдут на поверхность через 230 лет. С это​го момента в качестве верхних граничных условий принимались среднемноголетние значения среднемесячных температур воздуха, термическое сопротивление снежного и растительного покровов.
Анализ результатов математического моделирования показыва​ет, что критическая глубина водоема, меньше которой начинается многолетнее промерзание донных отложений, составляет около 0,2 м, что хорошо согласуется с оценкой по методике В.А. Куд​рявцева и с натурными данными. Такой глубины водоем достига​ет через 212 лет от начала обмеления. Прежде чем начнется мно​голетнее промерзание донных грунтов, длительное время будет происходить их сезонное промерзание. Глубина сезонного про​мерзания и время существования фунтов в сезонномерзлом со​стоянии будет постепенно увеличиваться. Через 30 лет мощность сезонномерзлого слоя (CMC) составляет всего 0,18 м, время его существования не превышает двух месяцев. Через 50 лет мощность CMC составит 0,35 м, через 100 лет — 1,1, через 180 лет — 1,85 м. Таким образом, средняя скорость увеличения мощности CMC со​ставляет всего 1 см в год.
После того как глубина водоема уменьшилась до критической, началось многолетнее промерзание донных отложений. Как видно из рис. 6.42, через 211 лет максимальная глубина промерзания, считая от поверхности донных отложений, составила около 2,05 м. К концу октября грунт полностью оттаял. В следующем году глу​бина промерзания увеличилась до 2,20 м, летом грунт оттаял до глубины 2,06 м, т.е. сформировался прослой мерзлого грунта тол​щиной 0,15 м. Еще через год толщина мерзлого прослоя грунта составила уже около 0,4 м. В дальнейшем происходит постепенное сокращение мощности сезонноталого слоя (СТС) и нарастание многолетнемерзлого прослоя грунта. К моменту выхода донных отложений на поверхность (через 230 лет) глубина СТС сократи​лась до 2,0 м, а толщина мерзлого прослоя составила 2,25 м, т.е.
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Рмс. 6.42 Динамика сезонного промерзания, оттаивания и новообразования мерзлых толщ при глубине водоема, близкой к критической:
1 — вода; 2 — мерзлые породы; 3 — граница мерзлых пород
скорость приращения мерзлого слоя грунта на этом временном отрезке составляла 13 см в год. После выхода донных отложений на поверхность средняя скорость их многолетнего промерзания в течение первых десяти лет по результатам расчетов практически не меняется. Со временем она уменьшается, и через 150—170 лет, когда заканчивается промерзание плотных песчаных отложений, не превышает более 5 см в год. После того как процесс промерза​ния захватывает коренные отложения с незначительной влажно​стью и большой теплопроводностью, скорость многолетнего про​мерзания возрастает. В начальный момент промерзания коренных отложений она составляет 6—9 и постепенно сокращается до 4,4 см в год (рис. 6.43).
Распределение температур пород по глубине через 250, 400 и 800 лет от начального момента показано на рис. 6.44. Кривые по​строены на два момента времени в годовом цикле — 1 июня и 1 октября, когда с глубины 3-4 м от поверхности отмечается из​менение минимальных и максимальных температур пород, что позволяет определить глубину проникновения годовых колеба​ний температуры. Наглядно видно, что в первые годы после вы​хода донных отложений на поверхность температурный режим пород носит явно неустановившийся характер. Глубина проник​новения годовых колебаний температуры в начальный этап фор​мирования многолетнемерзлой толщи достигает подошвы мерз​лых пород. В дальнейшем до конца расчетного периода она состав​ляет около 17-18 м. В первые годы максимальные температуры пород по всей глубине мерзлой толщи составляют около 0 ° (рис. 6.44, I). Затем спустя 40-90 лет на глубине 6-10 м темпера​тура пород постепенно понижается до -0,8...-1,4 °С. На глубине нулевых амплитуд годовых колебаний среднегодовая температура пород изменяется от 0 ° в первые годы до -1 °С к концу расчетного периода. Таким образом, через 700—800 лет после выхода донных
397
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Рис. 6.43. Динамика сезонного протаивания и многолетнего промерзания пород (I) и изменение скорости многолетнего промерзания
во времени V, см/год (II):
1 — вода; 2-4 — границы: 2 — слоя сезонного промерзания, 3 — слоя сезонного протаивания, 4 — многолетнемерзлых пород
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Рис. 6.44. Распределение температуры пород по глубине на различные моменты
времени:
I — через 250 лет от начального момента; II — через 400 лет; III — через 800 лет; 1 — на 1 июня; 2 — на 1 октября; 3 — граница мерзлых пород
отложений на поверхность среднегодовая температура пород (по​лученная по расчету) оказывается близка к натурной, что свиде​тельствует об обоснованности расчетной схемы. Мощность ново​образования мерзлых пород к концу расчетного периода состав​ляет около 46 м.
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В субаэральных условиях процессы осадконакопления и дену​дации также могут приводить к существенному изменению тем​пературного режима, глубин сезонного оттаивания и криогенно​го строения многолетнемерзлых толщ. На территории, где проис​ходит осадконакопление, формируются синкриогенные отложения различного состава и генезиса, обладающие, как правило, высокой льдистостью и существенно отличающиеся по теплофизическим характеристикам от подстилающих пород. Мощность этого гори​зонта изменяется от первых метров до первых десятков метров.
Рассмотрим в качестве примера динамику среднегодовой тем​пературы пород и глубины сезонного оттаивания в процессе де​нудации и осадконакопления для одного из районов криолитозо-ны. При моделировании использовались климатические данные г. Могоча, для которого характерен резко континентальный кли​мат. По многолетним наблюдениям среднегодовая температура воздуха -5,5 °С, максимальная среднемесячная 17,2 °, минималь​ная tсреднемесячная -30,3 °С,
Задача динамики температурного поля пород решалась числен​ным методом на ЭВМ. Основные приближения в постановке зада​чи заключались в следующем. Рассматривался склон, в начальный момент сложенный с поверхности до глубины 4 м суглинком, ниже залегают скальные породы (хранит). Теплофизические характерис​тики отложений, принятые в расчетах, приведены в табл. 6Л 6.
По данным численного моделирования, в начальный момент времени на глубине нулевых годовых амплитуд (21 м) среднего​довая температура пород составляла -0,8 °С, глубина сезонного оттаивания не превышала мощность суглинка (2 м).
Далее принималось, что в процессе переработки склона дену​дационными (или солифлюкционными) процессами происходит его выполаживание: в верхней части склона мощность суглинис​тых отложений сокращается, в нижней части постепенно увели​чивается. Скорость сокращения мощности суглинков принята рав​ной 5 мм за один летний сезон (6 месяцев). Схема залегания су-
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	1
	суглинок
	1,5     1,8
	510     490
	25 000

	2
	скальные породы (гранит)
	3,0
	3,0
	425
	425
	3000


400
Таблица 6.16 Теплофизические характеристики пород
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глинистых пород на скло​не в начальный момент времени и после обнаже​ния скальных пород в верх​ней части склона показа​на на рис. 6.45.
Рис. 6.45. Характер залегания суглинистых и скальных пород и положение границы сезонного
оттаивания:
I — в начальный момент времени; II — после обнажения скальных пород в верхней части скло​на; 1 — суглинки; 2 — скальные породы; 3 — граница слоя сезонного оттаивания
Результаты расчетов по​казывают, что до тех пор, пока мощность суглинков за счет денудации в верх​ней части склона не со-
кратится настолько, что глубина сезонного оттаи-
вания достигнет подстила​ющих скальных отложе​ний, существенной пере​стройки температурного поля пород не происходит. После того как сезонным оттаиванием начинают затрагиваться скальные породы, характеризующиеся зна​чительно меньшими затратами тепла на фазовые переходы, т.е. формируется двухслойный геологический разрез сезонноталого слоя, начинается закономерное увеличение его мощности и про​исходит постепенное понижение среднегодовой температуры по​род (в данном примере при принятой скорости денудации это произойдет через 900 лет). Когда в верхней части склона суглинки будут окончательно размыты процессом денудации и обнажатся скальные породы, среднегодовая температура отложений по​низится до -1,6 °С, глу​бина сезонного оттаива​ния увеличится до 6 м (рис. 6.45; 6.46).
Рис. 6.46. Распределение температуры пород по глубине в начальный момент времени (1) и пос​ле обнажения скальных пород в верхней части склона (i)
Понижение среднего​довой температуры по​род объясняется измене​нием состава отложений слоя сезонного оттаива​ния и, как следствие, изменением их теплофи-зических характеристик. В свою очередь, это приво​дит к уменьшению теп-лооборотов, проходящих через поверхность скаль​ных пород, поскольку в
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них затраты тепла на фазовые переходы значительно меньше, чем в суглинистых грунтах, к сокращению отепляющего влияния снеж​ного покрова. В нижней части склона, где происходит накопление суглинистых отложений, изменение среднегодовой температуры пород не происходит.
Одновременно с понижением среднегодовой температуры пород происходит увеличение мощности многолетнемерзлых пород. Так, на конечный момент, когда в верхней части склона не останется суглинистых отложений, мощность многолетнемерзлых пород уве​личится с ПО до 130 м. Динамика изменения мощности суглини​стых отложений, глубин сезонного оттаивания и среднегодовой температуры пород в верхней части склона приведена на рис. 6.47.
Естественно, что приведенные результаты расчетов носят во многом «модельный» характер, поскольку при их проведении не рассматривались многие естественноисторические процессы: ди​намика климатических изменений, процессы криогенного вывет​ривания, при которых могут существенно меняться теплофизи-ческие характеристики верхнего слоя горных пород, возможные изменения гидрогеологических условий и др. Вместе с тем прове​денные расчеты позволяют оценить механизм перестройки тем​пературного поля пород в процессе субаквального и субаэрально-го осадконакопления и денудации.
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Рис. 6.47. Динамика изменения мощности суглинистых отложений (/), глубин сезонного оттаивания (2) и среднегодовой температуры пород t в верхней части
склона (3)
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6.8. Классификация многолетнемерзлых горных пород В.А. Кудрявцева
Одним из важнейших результатов изучения закономерностей формирования и динамики многолетнемерзлых горных пород в различных зонально-региональных условиях можно считать раз​работанную В.А. Кудрявцевым (1967, 1978) систему классифика​ционных признаков мерзлых толщ как по факторам и условиям их образования, так и непосредственно по их характеристикам. Многофакторность процессов многолетнего промерзания и про-таивания горных пород, значительное количество геокриологи​ческих характеристик, специфическим образом связанных с при​родными компонентами и условиями, обусловливают большое количество существенных признаков, определяющих генезис, свойства и поведение мерзлых толщ в процессе эволюции и в техногенной сфере.
В.А. Кудрявцев все многообразие классификационных призна​ков разделил на три группы: I — признаки, характеризующие геолого-геоморфологическую обстановку и состав пород; II — признаки, определяющие особенности теплообмена на поверх​ности почвы и в толщах горных пород в связи с геолого-геогра​фической обстановкой; III — признаки, определяющие особен​ности мерзлых толщ и все их частные характеристики. Важно, что признаки всех трех групп взаимосвязаны: первые предопределяют вторые, а вместе они определяют признаки третьей группы. Из-за бесконечного числа сочетаний признаков общая классификация толщ многолетнемерзлых горных пород не составлена. Однако в настоящее время существует очень много общих региональных и частных специальных классификаций, построенных с использо​ванием системы признаков, предложенных В.А. Кудрявцевым. Наиболее полно она была использована при составлении геокри​ологической карты СССР масштаба 1: 2 500 000 (под редакцией Э.Д. Ершова, 1991).
Классификационные признаки подразделения мерзлых толщ по геолого-географической обстановке и составу пород
1. Подразделение мерзлых толщ по основным геолого-струк​турным элементам земной коры. Развитие мерзлых пород нераз​рывно связано с развитием земной коры. Особую роль при этом играют неотектонические процессы, сопоставимые по времени с образованием мерзлых толщ, определившие характер рыхлых об​разований и основные черты современного рельефа. Поэтому це​лесообразно выделять три типа мерзлых толщ, приуроченных к современным структурным формам земной коры, характеризую-
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щимся определенным типом неотектонического развития (Нико​лаев, 1962): а) платформенных областей со слабым проявлением неотектоники. Эти области разделяются на континентальные и шельфовые, расположенные в пределах континентальной отмели. По направленности неотектонических движений выделяются об​ласти, где преобладали поднятия, и области, в пределах которых существенную роль играли опускания (плиты); б) областей матери​кового горообразования. Эти области по интенсивности процессов горообразования разделяются на области со слабым проявлением процессов горообразования, области горообразования средней интенсивности и области с весьма интенсивными горообразова​тельными процессами; в) области современных геосинклиналей. Более дробные подразделения классификационных признаков по геолого-структурным и неотектоническим особенностям терри​тории могут быть приняты по существующей классификации Н.Н. Николаева (1962).
2. Перечисленные структурные формы и характер их развития в значительной степени определяют особенности геоморфологи​ческих условий, в которых происходит формирование мерзлых толщ. По этому признаку мерзлые породы целесообразно класси​фицировать по соотношению рельефа с общим типом геологи​ческих структур на три группы в пределах: а) аккумулятивных рав​нин; б) денудационных равнин; в) гор и нагорий.
Более детальные подразделения многолетнемерзлых пород по мерзлотно-геоморфологическому принципу целесообразно про​изводить по различию главных черт структуры рельефа, а также по направленности и интенсивности неотектонических движений, обусловливающих закономерности мерзлотного состояния и фор​мирования мощностей мерзлых толщ, например: многолетнемерз-лые породы в пределах аккумулятивных равнин, относительно стабильных в тектоническом отношении, либо с глубоким зале​ганием коренного основания, либо с мелким залеганием корен​ного основания.
Для выяснения закономерностей формирования мощностей мерзлых толщ, их строения, формирования температурного ре​жима и сопутствующих им мерзлотных (криогенных) физико-гео​логических процессов и явлений целесообразно далее многолетне-мерзлые породы классифицировать по типам и элементам рельефа, например: многолетнемерзлые породы в пределах речных долин, многолетнемерзлые породы крутых и пологих склонов и т.д.
При построении частной классификации многолетнемерзлых пород по мерзлотно-геоморфологическому принципу могут быть использованы существующие геоморфологические классифика​ции (Башенина и др., 1959; Спиридонов, 1975; и др. ).
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3.
Характер гидрогеологической структуры наряду с другими
составляющими геолого-географической среды и процессами теп​
лообмена определяет конкретные формы взаимодействия подзем​
ных вод с мерзлыми породами, что находит отражение в основ​
ных особенностях мерзлых толщ. Для классификации мерзлых по​
род по гидрогеологическим условиям могут быть использованы
типы водонапорных систем, выделенные A.M. Овчинниковым
(1960). На этой основе выделяются четыре типа мерзлых толщ:
а) артезианских бассейнов платформенного типа; б) артезианских
межгорных впадин и предгорных прогибов; в) водонапорных сис​
тем трещинных вод древних кристаллических массивов: либо без
неотектонических деформаций, либо осложненных неотектони​
ческими движениями и разрывами; г) сочлененных бассейнов под​
земных вод горных сооружений без проявления молодого магма​
тизма, с проявлением молодого магматизма, с современным вул​
канизмом.
На формирование мерзлых пород в пределах выделенных гид​рогеологических структур большое влияние оказывает минерали​зация подземных вод. Поэтому целесообразно выделять мерзлые породы, формирующиеся при промерзании водоносных горизон​тов с пресными водами (минерализация до 1 г/л), с солоноваты​ми (от 1 до 10 г/л), солеными (от 10 до 50 г/л) и рассолами (свы​ше 50 г/л).
В дальнейшем представляется необходимым классифицировать мерзлые толщи по основным особенностям их взаимодействия с различными типами подземных вод мерзлой зоны.
4.
Подразделение мерзлых толщ по их генезису, составу и воз​
расту производится в соответствии с общепринятыми геологи​
ческими классификациями. Осадочные мерзлые породы, кроме
этого, целесообразно классифицировать по фациальной принад​
лежности. По литологическим особенностям многолетнемерзлые
породы могут быть подробнее подразделены на основе соответ​
ствующих инженерно-геологических классификаций.
Классификационные признаки подразделения мерзлых толщ по характеру теплообмена
В формировании мерзлых толщ существенное значение имеет общее количество поглощенной коротковолновой солнечной ра​диации, поступающей на земную поверхность, а также структура радиационно-теплового баланса Земли. Связующим звеном меж​ду радиационно-тепловым балансом и тепловыми процессами в почве являются эффективное излучение и теплообороты почвы. Место этих двух характеристик в структуре радиационно-тепло​вого баланса существенно различно на разных широтах и во многом
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определяется в зависимости от континентальности климата. В свя​зи с этим целесообразно выделить следующие типы мерзлых толщ.
1. По широте местности могут быть выделены южный, сред​
ний и северный типы мерзлых толщ, характеризующиеся опре​
деленным диапазоном величин поглощенной солнечной радиа​
ции и эффективного излучения.
2. По континентальности климата необходимо выделять типы
мерзлых толщ, свойственные морскому (с амплитудами колеба-
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климату. Каждому из этих типов мерзлых толщ соответствуют свои условия формирования температурного режима пород.
3. По среднегодовым температурам почв и фунтов целесообраз​
но подразделять мерзлые толщи на пять мерзлотно-температурных
зон, каждая из которых характеризуется определенным комплек​
сом мерзлотных условий: первая зона со средними годовыми тем​
пературами пород tcp от 0 до -1 °С, вторая — от -1 до -3, третья —
от -3 до -5, четвертая — от -5 до -10 и пятая — ниже -10 °С.
4. По длине периода колебания температур на поверхности земли
выделяются следующие градации мерзлых толщ горных пород,
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В первом случае многолетнемерзлые толщи на протяжении все​го периода колебаний температуры являются сливающимися, но их нижняя поверхность периодически перемещается и мощности меняются. Во втором случае мерзлая толща периодически про​мерзает и оттаивает как сверху, так и снизу, и в некоторые пери​оды времени образуется или несливающаяся мерзлота, или слои​стая. Средняя часть мерзлой толщи при этом существует на протя​жении всего периода. В третьем случае на протяжении большей части периода колебания температуры на поверхности земли мер​злая толща отсутствует. Она периодически появляется только в «холодную» часть периода.
6. По величине теплового потока снизу к подошве мерзлых толщ целесообразно выделять три градации мерзлых толщ: а) с малым, б) со средним и в) с большим теплопотоком, которые соответствуют
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геотермическим градиентам: от 0 до 0,02, от 0,02 до 0,04 и более 0,4 °С/м при коэффициенте теплопроводности 8,38 кДж/(м • ч °С). При этих условиях теплопотоки по градациям определяются сле​дующим образом: от 0 до 1047,5 кДж/(м2 • год), от 1047,5 до 2095 и свыше 2095 кДж/(м2 • год). Величина теплопотока из недр Земли сказывается прежде всего на мощностях мерзлых толщ, на их ди​намике, а также на скорости промерзания (оттаивания), что, в свою очередь, определяет распределение льдистости мерзлых толщ и их криогенных текстур.
7.
По величине льдистости мерзлых толщ и соответствующим
многолетним теплооборотам в горных породах целесообразно вы​
делить следующие три градации: а) без включений льда (мороз​
ные), с минимальными теплооборотами, связанными только с
одной теплоемкостью (без фазовых переходов); б) малольдистые,
с монолитной криогенной текстурой (с влажностью не больше
полной влагоемкости), с теплооборотами средней величины (об​
разующимися преимущественно за счет теплоемкости пород и
частично за счет фазовых переходов воды); в) сильнольдистые, с
прослойками и линзами льда (влажность больше полной влагоем​
кости), с большими теплооборотами, образующимися в основ​
ном за счет фазовых переходов воды и только частично за счет
теплоемкости пород.
Эти градации позволят характеризовать не только теплооборо-ты, но и состав мерзлых толщ, их генезис, условия промерзания и косвенно даже историю формирования мерзлых толщ. Очевид​но также, что такие градации будут относиться только к эпигене​тическим мерзлым толщам. Сингенетические толщи, видимо, можно различать только по общему содержанию льда, без связи их с теплооборотами. Скальные трещиноватые породы, промер​зающие эпигенетически, следует классифицировать особо.
8.
По характеру влияния конвективного теплообмена на фор​
мирование мерзлых толщ можно выделить следующие три града​
ции: а) с 'конвективным теплообменом за счет циркуляции над-
мерзлотных вод; б) прерывистого распространения с конвективным
теплообменом по таликовым зонам; в) с конвективным теплооб​
меном у их нижней поверхности за счет циркуляции подмерзлот-
ных вод. Влияние конвективного теплообмена за счет подмерз-
лотных вод определяется глубиной их залегания и характером
циркуляции. Наибольшее влияние отмечается, когда подземные
воды с интенсивной циркуляцией контактируют с мерзлыми тол​
щами. С увеличением глубины залегания подземных вод от ниж​
ней поверхности мерзлых толщ и с уменьшением скорости их дви​
жения отепляющее влияние подземных вод уменьшается; г) с кон​
вективным теплообменом за счет циркуляции воздушных масс по
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трещинам и карстовым полостям. К первому типу относятся мер​злые толщи и льды пещер, образование которых связано с зате​канием холодного зимнего воздуха в пустоты земной коры в ус​ловиях затрудненного воздухообмена. Мерзлые породы этого типа часто образуются в различных горных выработках как в области распространения многолетнемерзлых пород, так и вне ее.
Циркуляция воздушных масс — явление, довольно распрост​раненное в горных породах, слагающих денудационные равнины с маломощным и грубодисперсным рыхлым покровом. Циркуля​ция воздуха происходит в зоне аэрации и непосредственно связа​на с колебаниями атмосферного давления и режимом уровня грун​товых вод. Мерзлые породы этого типа отличаются большой ди​намичностью.
Классификационные признаки подразделения мерзлых толщ по особенностям строения и частным их характеристикам
1. По характеру распространения мерзлые толщи подразделя​
ются на следующие разновидности: а) сплошного распростране​
ния, в которых сквозные талики развиты только под крупными
реками; б) прерывистого распространения с островами талых по​
род, возникновение которых может быть обусловлено как отеп​
ляющим влиянием поверхностных вод, так и другими особенно​
стями теплообмена на поверхности земли. По площади мерзлые
породы занимают более 50%; в) массивно островного распро​
странения, представляющие собой крупные массивы, развитые
на общем фоне талых или немерзлых отложений. Их площадь со​
ставляет менее 50%; г) редко островного распространения, раз​
витые локально. Их образование или сохранение возможно при
сочетании рада благоприятных факторов и условий. По площади
они занимают не более нескольких процентов.
2. По характеру строения мерзлые толщи (по вертикали) мож​
но подразделить на: а) непрерывные или монолитные, без талых
прослоев; б) прерывистые (слоистые), где в разрезе наблюдается
чередование многолетнемерзлых горных пород и талых слоев или
тел другой формы.
3. По взаимоотношению мерзлой толщи со слоем сезонного
оттаивания и промерзания выделяются: а) сливающиеся, где слой
сезонного оттаивания является кровлей последних; б) несливаю-
щиеся, где между подошвой слоя сезонного промерзания и верх​
ней поверхностью многолетнемерзлой толщи остается талая про​
слойка, сохраняющаяся в течение зимы.
4. По генезису многолетнемерзлые толщи подразделяются на:
а) эпигенетические, т.е. промерзшие после накопления и эпиге​
неза пород; б) сингенетические, т.е. накапливавшиеся и промер-
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завшие в геологическом смысле одновременно. Сингенетические мерзлые породы по составу и возрасту относятся к рыхлым чет​вертичным отложениям; в) полигенетические, т.е. толщи, по ха​рактеру промерзания имеющие двухъярусное, реже многоярус​ное строение. Нижний ярус двухъярусных толщ слагают эпигене​тические мерзлые толщи пород, а верхний — сингенетические.
5. По криогенному строению (криогенным текстурам пород)
мерзлые толщи подразделяются на: а) эпигенетические, имеющие
унаследованные (по А.И. Йопову) криогенные текстуры, в кото​
рых пространственная дифференциация ледяных включений обус​
ловлена первоначальной трещиноватостью, скважностью или ка-
вернозностью пород. Среди них можно выделить криогенные тек​
стуры: унаследованные первичные, в которых объем льда не
превышает объема открытой пористости (скважности или трещи-
новатости) породы до ее промерзания, и унаследованные рас​
ширенные, в которых объем ледяных включений больше объема
открытой пористости (скважности или трещиноватости), кото​
рая имела место до начала промерзания пород. Унаследованные
криогенные текстуры встречаются в скальных и полускальных
горных породах; б) эпигенетические с миграционно-сегрегацион-
ной или конжеляционной криогенной текстурой. В таких мерзлых
породах влага в процессе промерзания могла мигрировать или за​
мерзать в пустотах, создавая такое пространственное расположе​
ние льда, которое может не соответствовать первоначальному сло​
жению породы. К породам, обладающим таким типом криогенных
текстур, относятся все рыхлые (четвертичные и дочетвертичные
отложения), а также часть полускальных выветрелых пород; в) син​
генетические мерзлые породы, обладающие криогенными тек​
стурами, которые возникают в результате перераспределения влаги
в сезонноталом слое при его промерзании. Большая часть крио​
генных текстур сингенетических мерзлых отложений создается
благодаря промерзанию сезонноталого слоя снизу и переходу ниж​
ней части последнего в многолетнемерзлое состояние. Благодаря
этому объемная льдистость отложений обычно превышает их пол​
ную влагоемкость в талом состоянии; г) эпигенетические и син​
генетические мерзлые толщи с крупными скоплениями льда в
виде сингенетических и эпигенетических повторно-жильных льдов,
инъекционных льдов, гидролакколитов, пещерных льдов и захо​
роненных снежников и ледников.
6. По строению и составу многолетнемерзлые толщи разделя​
ются на: а) имеющие одноярусное строение, т.е. полностью от кров​
ли до подошвы сложенные или рыхлыми, или скальными поро​
дами; б) имеющие двухъярусное строение, т.е. сложенные в верх​
ней части рыхлыми, а в нижней скальными или полускальными
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многолетнемерзлыми породами. В пределах толщи рыхлых мерз​лых пород могут отдельно выделяться сингенетически и эпигене​тически промерзшие отложения.
7. По количеству циклов промерзания многолетнемерзлые по​
роды подразделяются на: а) однократно промерзавшие, т.е. суще​
ствующие непрерывно в многолетнемерзлом состоянии от начала
своего промерзания до настоящего времени; б) неоднократно про​
мерзавшие и оттаивавшие, т.е. такие, которые от начала их мно​
голетнего промерзания до настоящего времени по крайней мере
дважды промерзали и один раз оттаивали или полностью, или
сверху, или снизу.
8. По мощности мерзлых толщ в зависимости от их состава при
всех прочих равных условиях могут быть выделены четыре града​
ции: а) предельной мощности, сложенные морозными скальными
породами с большим коэффициентом теплопроводности; б) повы​
шенной мощности, сложенные морозными рыхлыми отложения​
ми; в) средней мощности, сложенные рыхлыми отложениями с
влажностью (льдистостью) не более полной влагоемкости; г) по​
ниженной мощности, сложенные рыхлыми отложениями влаж​
ностью (льдистостью) больше полной влагоемкости. В этом слу​
чае в процессе формирования мерзлых толщ предполагается воз​
можность интенсивного подтока влаги снизу к фронту промерзания
из нижележащих талых водоносных слоев.
9. По динамике мерзлых толщ следует выделять общепризнан​
ные направления развития мерзлотного процесса: деградационное,
стабильное и аградационное. Известно, что таких направлений
существует множество как во времени, так и в пространстве (по
глубине). Поэтому целесообразно рассматривать аградационные,
деградационные и стабильные направления в самых верхних го​
ризонтах мерзлых толщ у ее верхней границы, у нижней границы
и в центральной части мерзлой толщи. В этом случае могут быть
выделены мерзлые толщи: а) деградирующие по всей мощности,
б) деградирующие в верхней части и аградирующие у нижней гра​
ницы и наоборот, в) аградирующие вверху и деградирующие вни​
зу, г) аградирующие по всей толще и т.д. Аналогичные градации
могут быть выделены в зависимости от времени: короткопериод-
ные деградации, среднепериодные аградации, длиннопериодные
аградации и верхнечетвертичные деградации и т.п. Наибольший
интерес обычно вызывает определение современного состояния
мерзлых толщ, а также история их развития. В каждом конкретном
случае классификационная схема динамики и истории развития
мерзлых толщ в том или ином районе должна быть своей и нахо​
диться в тесной связи с общим ходом геологического развития
исследуемого района.
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При рассмотрении деградации и аградации следует выделять разновидности, связанные только с изменением температурного поля, и разновидности, связанные с оттаиванием мерзлых толщ и с образованием их вновь. В этом случае классификационные признаки по динамике и истории мерзлых толщ тесно переплета​ются с признаками состава и строения мерзлых толщ.
В заключение следует отметить, что рассмотренные признаки использовались многими исследователями для составления реги​ональных и местных классификаций многолетнемерзлых пород, на основе которых были разработаны легенды геокриологических карт и постановка задач геокриологического прогноза, произво​дился выбор рациональных методов освоения территорий и при​емов управления геокриологическими процессами (В.В. Баулин, Л.С. Гарагуля, Э.Д. Ершов, К.А. Кондратьева, Н.Н. Романовский, В.Т. Трофимов и др.). В зависимости от специфики природных ус​ловий и решаемых научных или прикладных задач набор класси​фикационных признаков, их иерархия были существенно различ​ными. Пример региональной классификации четвертичных мно​голетнемерзлых пород Западной Сибири приведен в табл. 6.17.
При инженерно-геокриологических изысканиях часто состав​ляются не только общие, но и частные классификации мерзлых пород по тому или иному признаку, градации которого могут от​личаться большей детальностью, чем приведенные выше, напри​мер подразделение по среднегодовой температуре, льдистости, деформациям и другим характеристикам ( Основы геокриологии. 4.5, 1999), что правомерно и обусловлено особенностями исполь​зования мерзлых грунтов при строительстве и для других целей. То же можно сказать и о составлении классификации многолетне-мерзлых пород для крупномасштабных геокриологических карт, когда требуется детализация признаков (характеристик) и их гра​даций.
В настоящее время классификация многолетнемерзлых пород широко используется как метод исследования, с помощью кото​рого даются сравнительные оценки территорий по их устойчиво​сти к техногенным воздействиям и глобальным изменениям кли​мата (Л.С. Гарагуля, Э.Д. Ершов, СЮ. Пармузин и др.).
Таблица 6.17 Региональная классификация четвертичных многолетнемерзлых
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горных пород (ММП) (Гарагуля, 1985)
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Переходные ММП

Все группы под​разделяются на:
1. ММП незначи​
тельной мощно​
сти (до 20 м)
2. ММП малой
мощности
(20-50 м)
3. ММП средней
мощности
(50-100 м)
4. ММП большой
мощности
Все группы под​разделяются на:
1. ММП незначи​
тельной мощно​
сти
2. ММП малой
мощности
(> 100 м)

Все подгруппы подразделяются на:
1. Монолитно-
мерзлые ММП
(до глубины не
менее 20 м)
2. Несливающие-
ся и слоистые
ММП (до глуби​
ны 20 м)
3. Реликтовые
ММП (залегаю​
щие глубже 20 м)
Все группы име​ют один вид —
монолитно-мерзлые ММП

Все виды подраз​деляются на:
1. ММП сплош​
ного распростра​
нения (талики
занимают менее
10% площади)
2. ММП преры​
вистого распро​
странения (тали​
ки занимают до
50% площади)
3. ММП остров​
ного распростра​
нения (талики
занимают более
50% площади)
4. ММП редко-
островного рас​
пространения
(ММП занимают
менее 10% пло​
щади)
Вид подразделя​ется на:
1. ММП сплош​
ного распростра​
нения
2. ММП преры​
вистого распро​
странения
Группы, подгруппы, виды и разновидности вьщеляются соответственно те же, что и для мелкодисперсных ММП
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Продолжение таблицы 6.17
	
	5
	6              |              7              |              8

	
	Группы, подгруппы, виды и разновидности вьщеляются те же, что и в ММП морского генезиса

	-
	Группы, подгруппы, виды и разновидности выделяются те же, что и в ММП морского генезиса

	-
	Группы, подгруппы, виды и разновидности вьщеляются те же, что и в ММП морского генезиса

	
	Группы, подгруппы, виды и разновидности вьщеляются те же, что и в ММП морского генезиса

	
	Группы, подгруппы, виды и разновидности вьщеляются те же, что и в ММП морского генезиса
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Продолжение таблицы 6.17
	5
	
	
	8

	Группы, подгруппы,
	виды и разновидности вьщеляются те
	же, что и в ММП

	
	морского генезиса
	

	В каждом подклассе
	Всему подтипу
	В каждой группе
	Разновидности

	вьщеляются те же
	соответствует
	вьщеляются два
	выделяются те

	группы, что и в
	одна подгруппа
	вида ММП:
	же, что и в ММП

	ММП морского
	ММП с незначи-
	1. Монолитно-
	морского гене-

	генезиса
	тельной мощно-
	мерзлые ММП
	зиса

	
	стью
	2. Несливающие-
	

	
	
	ся и слоистые
	

	
	
	ММП
	

	
	
	Всему классу
	В каждой группе

	
	
	соответствует
	вьщеляются:

	
	
	один вид — мо-
	1. ММП сплош-

	
	
	нолитно-мерзлые
	ного распростра-

	
	
	ММП
	нения

	
	
	
	2. ММП остров-

	
	
	
	ного распростра-

	
	
	
	нения

	
	
	
	3. ММП редко-

	
	
	
	островного рас-

	
	
	
	пространения

	Группы, подгруппы,
	виды и разновидности вьщеляются те
	же, что и в ММП

	
	морского генезиса
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Продолжение таблицы 6.17
	
	5
	6                1                7
	8

	
	Группы, подгруппы, виды и разновидности выделяются те же, что и в ММП морского генезиса

	
	В каждом подклассе выделяются те же группы, что и в ММП морского ге​незиса
	Всему подтипу соответствует одна подгруппа ММП незначи​тельной мощно​сти
	В каждой группе выделяются два вида ММП: 1. Монолитног мерзлые ММП 2. Несливающие-ся ММП
	Разновидности выделяются те же, что и в ММП морского генезиса

	-
	В каждом подклассе выделяются те же группы, что и в ММП морского ге​незиса
	Всему подтипу соответствует только подгруппа ММП незначи​тельной мощно​сти
	В каждой группе выделяются толь​ко два вида ММП: 1. Монолитно-мерзлые ММП 2. Несливающие-сяММП
	Разновидности выделяются те же, что и в ММП морского генезиса
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Продолжение таблицы 6.17
	5
	6
	7
	8

	В каждом подклассе выделяются те же группы, что и в ММП морского генезиса
	В каждой группе выделяются две подгруппы ММП: 1. ММП незначи​тельной мощно​сти 2. ММП малой мощности
	В каждой под​группе выделяют​ся два вида ММП: 1. Монолитно-мерзлые ММП 2. Несливающие-ся и слоистые ММП
	Выделяются две разновидности: 1. ММП сплош​ного распростра​нения 2. ММП преры​вистого распро​странения

	В каждом подклассе выделяются те же группы, что и в ММП морского генезиса
	В каждой группе выделяются три подгруппы ММП: 1. ММП незначи​тельной мощно​сти 2. ММП малой мощности 3. ММП средней мощности
	В каждой под​группе выделяют​ся два вида ММП: 1. Монолитно-мерзлые ММП 2. Несливающие-ся ММП
	Выделяются две разновидности: 1. ММП сплош​ного распростра​нения 2. ММП преры​вистого распро​странения

	Группы, подгруппы, виды и разновидности выделяются те же, что и в ММП морского генезиса
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Окончание /таблицы 6.17
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ГЛАВА 7
ЗАКОНОМЕРНОСТИ ФОРМИРОВАНИЯ ТАЛИКОВ В КРИОЛИТОЗОНЕ
7.1. Основные понятия и классификация таликов
Талики различного происхождения распространены в пределах всей области развития многолетнемерзлых пород вплоть до самых суровых северных районов. С характером развития таликов в зна​чительной, часто определяющей степени связаны условия фор​мирования подземных вод в различных регионах криолитозоны. Наличие или возможность формирования таликов во многом оп​ределяют особенности хозяйственного освоения северных терри​торий. Поэтому изучение таликов имеет особое значение при ре​шении широкого круга теоретических и прикладных задач гео​криологии.
Под таликами следует понимать массивы талых горных пород, залегающие среди многолетнемерзлых толщ и имеющие температу​ру, превышающую температуру замерзания (т.е. начала льдообразо​вания) пород в течение ряда лет. Для сухих грубодисперсных отло​жений и трещиноватых скальных пород температура замерзания принимается равной нулю. В этом определении принципиально важно, что таликами являются талые массивы, окруженные по всей боковой границе многолетнемерзлыми породами, т.е. этот термин употребляется только для областей сплошного и преры​вистого распространения ММП; в области развития островной многолетней мерзлоты он теряет смысл. Таким образом, талик является локальным природным образованием, существование которого связано с действием одного или ряда факторов, ано​мальных по отношению к фоновой природной обстановке, опре​деляющей преимущественно развитие многолетнемерзлых пород в конкретном районе. Причем эта аномалия необязательно долж​на иметь энергетический (тепловой) характер. Так, формирова​ние таликов, содержащих минерализованные воды с отрицатель​ной температурой, происходит практически без нарушения нор​мального температурного поля в пределах мерзлой толщи пород.
Н.Н. Романовским предложено различать термины «талик» и «таликовая зона». Талики — это генетически однородные образо​вания со сходными условиями существования и гидрогеологичес​кими особенностями в своих границах. Таликовые (талые) зоны объединяют талики существенно различного происхождения и с различными условиями подземного водообмена. Таликовые зоны шире представлены в районах распространения прерывистых
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мерзлых толщ. С повышением суровости природных условий гене-тическая однородность таликов в общем случае увеличивается.
Талики, ограниченные многолетнемерзлыми породами только по боковым поверхностям, т.е. проходящие через всю мерзлую толщу, называются сквозными, а подстилаемые на некоторой глубине мерзлыми породами — несквозными или надмерзлотны-ми. Кроме того, в природе относительно широко развиты талики, отделенные от поверхности земли более или менее мощной тол​щей многолетнемерзлых пород. Эти талики, называемые межмерз​лотными и внутримерзлотными, заключенные в толще многолет​немерзлых пород с разнообразной, часто весьма сложной фор​мой, представляют собой талые объемы пород в форме слоев, линз и более сложных очертаний (ниши, гроты, галереи, кана​лы — по В.Ф. Тумелю). Межмерзлотные талики окружены много​летнемерзлыми породами не со всех сторон, а имеют выход на поверхность в каком-либо месте. Внутримерзлотные талики пол​ностью ограничены мерзлыми породами. Часто они являются дег​радирующими, образующимися при частичном многолетнем про​мерзании несквозных и межмерзлотных таликов. Устойчивыми внутримерзлотными таликами могут быть только талики, содер​жащие природные растворы с низкой температурой замерзания (криопэги), и талики, связанные с наличием внутренних (есте​ственных или искусственных) источников тепла. Наконец, суще​ствуют талики, окруженные многолетнемерзлыми толщами толь​ко по боковой поверхности и сверху, однако такие образования по сложившейся терминологии таликами не называются, а опре​деляются как локальное сокращение мощности многолетнемерз-лой толщи, хотя они часто стоят в одном генетическом ряду с несквозными и межмерзлотными таликами.
К настоящему времени разработано много классификаций та​ликов, часть из которых известны и используются в течение дли-' тельного времени. Однако классификации таликов М.И. Сумги-на, В.Ф. Тумеля, Ю.А. Билибина и другие были основаны часто на внешних признаках, по которым невозможно судить об усло​виях возникновения и распространения таликов. Формирование таликов одинаковых форм и размеров может происходить под воз​действием различных факторов. Оценка условий формирования таликов на конкретных участках и решение вопросов прогнози​рования развития таликов и искусственного управления ими мо​гут базироваться только на изучении основных причин возникно​вения таликов в определенных природных условиях криолитозоны. Это вызвало необходимость разработки ряда генетических клас​сификаций, в которых основным принципом подразделения яв​ляется происхождение таликов (И.Я. Баранов, И.А. Некрасов,
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Н.Н. Романовский, СМ. Фотиев и др.). Наиболее обоснованной и подробной из них является генетическая классификация таликов, разработанная Н.Н, Романовским (Общее мерзлотоведение, 1978) специально для мерзлотно-гидрогеологических исследований.
В табл. 7.1 приведена общая генетическая классификация тали​ков, составленная на базе классификации Н.Н. Романовского и основанная на особенностях тепловых процессов, обеспечиваю​щих существование талых массивов пород в криолитозоне. В пред​лагаемой классификации вьщеляются шесть самостоятельных (чи​стых) генетических типов, охватывающих все разнообразие встре​чающихся в природе таликов. При этом важно, что основой выделения генетических типов являются именно особенности теп​лообмена на границах или в объеме талика, приводящие к его формированию. Поэтому, например, в классификации отсутству​ет самостоятельный генетический тип техногенных таликов, у которых может быть самый различный генезис в энергетическом (тепловом) плане и, кроме того, все они имеют более или менее близкие природные аналоги. С этим же связано объединение таких
Таблица 7.1 Классификация таликов по основным причинам формирования и существования
	Тип
	Основные причины существования
	Область преимуществен​ного развития (температурная зона)

	I. Радиационный
	локальные особенности радиационно-теплового баланса дневной поверхно​сти (зимой — поверхности снега, летом — поверхности напочвенных покровов), приводящие к повышению ее среднегодовой температуры
	I

	II. Тепловой
	особенности структуры годового теп​лообмена в приповерхностных слоях пород, приводящие к повышению среднегодовой температуры пород на подошве деятельного слоя относитель​но температуры дневной поверхности
	I - III

	III. Гидрогенный
	отепляющее влияние водных покровов
	I-V

	IV. Гидрогеогенный (водно-тепловой)
	конвективный привнос и выделение тепла фильтрационным потоком в объеме талика
	

	V. Теплоактивный (тепловыделяющий)
	наличие внутренних (независимых) источников тепла
	

	VI. Нетепловой (криогидрогалинный)
	низкая температура замерзания природных растворов в пустотах пород
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таликов, как хемогенные и вулканогенные наряду с разнообраз​ными таликами, связанными с искусственными тепловыделяющи​ми конструкциями, в один генетический тип — теплоактивный.
В приводимой классификации также отсутствует генетический тип гляциальных таликов, которые существуют под ледниками, температура которых у их ложа близка к О °С. Эти талые массивы пород в принятой терминологии таликами не являются. Условия теплообмена в области существования ледников таковы, что здесь закономерно формируется многолетяемерзлая толща в зависимо​сти от ряда факторов (мощность ледника, температура его повер​хности, величина теплопотока из недр), или сложенная полнос​тью льдом, или с двухслойным строением (лед—мерзлые породы ложа ледника). Талые же породы, залегающие ниже подошвы мерз​лой толщи, таликами называться не могут.
Некоторые выделенные генетические типы нуждаются в более дробном делении' по особенностям процессов теплообмена на относительно самостоятельные единицы — подтипы (см. разд. 7.2).
В классификационной таблице также отражена зональная и ре​гиональная приуроченность различных по происхождению тали​ков, впервые рассмотренная В.А. Кудрявцевым (1954). По этому признаку (характеру распространения таликов), а также по ряду особенностей формирования и существования многолетнемерз-лых толщ криолитозона была разделена на пять мерзлотно-темпе-ратурных зон (I—V) со среднегодовыми температурами пород со​ответственно: от 0 до -1; от -1 до -3; от -3 до -5; от -5 до -10 и ниже -10 °С.
Часто отепляющих факторов одной генетической линии ока​зывается недостаточно для поддержания талого состояния пород, и формирование таликов в этом случае возможно только при од​нонаправленном наложении влияния факторов природной среды другого генезиса. В этом случае речь идет о таликах смешанного происхождения (полигенетических). В природных условиях в фор​мировании практически всех категорий таликов довольно часто прямо или косвенно принимают участие отепляющие факторы различного происхождения. При этом если отепляющего фактора одного генезиса достаточно для изменения состояния пород (мерз​лое-талое) в конкретных условиях, а вклад других факторов не​достаточен для этого, то такой талик может считаться генетичес​ки однородным. Если для формирования талика необходимо уча​стие природных факторов различного генезиса, а также если тепловой вклад каждого из факторов разного происхождения пре​вышает необходимую для формирования талика величину, талик является полигенетическим.
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Полигенетические талики, как уже отмечалось, наиболее рас​пространены в южных районах криолитозоны. Чаще всего смешан​ный генезис имеют радиационные и тепловые талики, широко развитые в этих районах. С понижением температуры многолетне-мерзлых пород и ростом их мощности генетическая однородность таликов в общем случае увеличивается. Однако и в наиболее суро​вых природных условиях смешанное происхождение часто явля​ется необходимым условием существования таликов различных типов.
Помимо выделения генетических категорий таликов важное значение имеет подразделение таликов по особенностям гидроге​ологических условий. Причем эти подразделения тесно связаны между собой, поскольку подземные воды многих видов таликов являются одним из основных факторов их существования. Н.Н. Ро​мановский выделяет пять классов таликов по их гидрогеологичес​ким особенностям: 1) безводные, в которых гравитационные воды отсутствуют в течение всего года; 2) с застойными водами, где движение подземных вод пренебрежимо мало; 3) инфильтраци-онные (инфлюационные), в которых происходит нисходящее дви​жение ненасыщенного (насыщенного) фильтрационного потока; 4) грунтово-фильтрационные, в которых движется субгоризонталь​ный поток подземных вод по уклону местности; 5) напорно-филь-трационные, по которым в виде восходящего фильтрационного потока разгружаются подмерзлотные подземные воды.
Последние три класса таликов могут быть как периодически, так и постоянно обводненными. Кроме того, класс талика может изменяться в различные сезоны года или на площади талика.
7.2. Особенности формирования таликов различных типов
7.2.I. Радиационные талики
Талики, относящиеся к радиационному типу, формируются за счет изменения относительно фоновых значений одного или ряда составляющих радиационно-теплового баланса дневной поверх​ности (зимой — поверхности снега, летом — поверхности напоч​венных покровов), что приводит к повышению значения средне​годовой температуры поверхности (см. разд. 1.2) на локальных уча​стках и может быть достаточно для формирования массивов талых пород.
Наиболее частыми причинами формирования радиационных таликов являются увеличение поступающей солнечной радиации на склонах южной экспозиции определенной крутизны, умень​шение отражательной способности (альбедо) поверхности, а также
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относительно малое испарение с поверхности, связанное с хоро​шими условиями дренирования или другими факторами (непро​ницаемые покрытия и др.).
Наиболее существенные изменения радиационно-теплового баланса поверхности в зависимости от экспозиции склонов отме​чаются в пределах горноскладчатых областей со значительной рас​члененностью рельефа. Существенная разница в характере увлаж​нения грунтов поверхностного слоя на склонах северной и юж​ной экспозиции, сказывающаяся на величине испарения, различие в растительных покровах различных ярусов также существенно дифференцируют в этих районах условия теплообмена на поверх​ности. Все это приводит к заметному повышению среднегодовой температуры пород на склонах южной экспозиции и широкому распространению таликов радиационного типа.
На участках со слабой расчлененностью рельефа составляющие радиационно-теплового баланса дневной поверхности дифферен​цированы по площади значительно слабее и талики радиацион​ного генезиса встречаются здесь намного реже. Вообще радиаци​онные талики характерны для участков с довольно высокими сред​негодовыми температурами мерзлых пород (выше -1 °С).
7.2.2. Талики теплового типа (кондуктивные и конвективные)
Формирование таликов теплового генетического типа связано с особенностями процессов внутригодового теплообмена ниже дневной поверхности на конкретных участках. Периодически ус​тановившееся состояние температурного поля пород в приповерх​ностных горизонтах возможно только при равенстве прихода и расхода тепла в течение периода температурных колебаний (года). В отсутствие такого равенства неизбежны накопление или потеря тепла в приповерхностном слое пород и соответствующее много​летнее изменение среднегодовой температуры пород до достиже​ния равновесного значения.
Условия теплообмена пород с дневной поверхностью существен​но неодинаковы в различные сезоны года. Это связано с возник​новением сезонных теплоизолирующих покровов (снег), измене​нием теплофизических свойств пород и напочвенных покровов при промерзании и оттаивании, увеличением эффективной теп​лопроводности пород за счет сезоннодействующих конвективных процессов и т.д. Периодически установившееся тепловое состоя​ние пород при сезонных изменениях условий передачи тепла воз​можно только при существовании некоторой разницы в средне​годовых температурах дневной поверхности и пород на подошве слоя сезонного промерзания (протаивания). При определенном
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отепляющем влиянии снежного покрова, конвективного тепло​выделения в приповерхностном слое пород и других факторов температура на подошве деятельного слоя переходит в положи​тельную область при отрицательном ее значении на дневной по​верхности, и на этом участке ниже подошвы слоя сезонного про​мерзания формируется устойчивый массив талых пород.
Следует отметить, что в естественных условиях величина по​вышения температуры пород под воздействием рассматриваемых причин ограничена. Поэтому талики теплового генезиса развиты, как правило, в районах с относительно мягкими климатически​ми условиями: в пределах I—III температурных зон (см. табл. 7.1). Искусственные тепловые талики могут формироваться в любых природных условиях.
По основным тепловым причинам формирования тепловые талики могут быть разделены на два генетических подтипа: кон-дуктивные и конвективные (табл. 7.2). Такое подразделение необ​ходимо для оценки условий существования, а также для прогно​зирования развития тепловых таликов и обоснования мер управ​ления ими.
Таблица 7.2 Подразделение таликов теплового типа
	Подтип
	Причины формирования
	Природные факторы формирования
	Особые условия существования

	Кондук-тивный
	теплоизолирующее действие покровов
	повышенная мощность снежного покрова
	-

	
	
	понижение мощности (уничтожение) напочвенных растительных покровов
	

	
	специфические теплофизические свойства пород
	положительная температурная сдвижка при[image: image808.png]



	слабовлажные тонкодисперсные породы

	
	
	повышенная величина теплоты фазовых переходов
	заболоченные участки в районах с высоким снеж​ным покровом

	Конвек​тивный
	дополнительный привнос и переме​щение тепла в породах деятель​ного слоя движу​щимся теплоно​сителем (вода, пар)
	инфильтрация летних атмосферных осадков; конденсация водяных паров в пустотах пород
	грубодисперсные сдренированные породы

	
	
	перенос тепла грунтовыми водами (вдоль и поперек фильтрационного потока); свободная температурно-плотностная конвекция в изотермах 0—4°С
	высоко​проницаемые водонасыщенные породы деятельного слоя
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Наиболее распространенны кондуктивные тепловые талики,
формирующиеся под отепляющим влиянием снежного покрова
повышенной относительно фоновых значений) мощности. Снеж​
ный покров является одним из наиболее сильно действующих
факторов, повышающих среднегодовую температуру пород. Вели​
чина влияния снега зависит от его высоты и плотности (тепло​
проводности), времени установления и схода, от климатических
условий, характера растительных покровов, а также от условий
годового теплообмена в подстилающих породах.
Р
Известно, что при очень малых мощностях снежного покрова за счет повышения альбедо поверхности снег может оказывать охлаждающее воздействие на температурный режим подстилаю​щих пород. То же может происходить и при исключительно боль​ших значениях высоты снежного покрова за счет длительной за​держки схода снега и сокращения летнего нагревания пород.
Однако при обычных природных значениях высоты снежного покрова (0,2—0,8 м) основное влияние на формирование темпе​ратуры подстилающих пород связано с его действием как тепло-изолятора, препятствующего охлаждению приповерхностных слоев пород в зимний период.
Снег является сезонным теплоизолирующим покровом с пере​менным во времени термическим сопротивлением. Причем зна​чение термического сопротивления зависит как от свойств снега (мощности, теплопроводности), так и от характера прилегания снежной толщи к поверхности, т.е. от типа микрорельефа и на​почвенных покровов. На участках с мелкокочковатым рельефом или с густой кустарниковой и кустарничковой растительностью часто формируется рыхлый снежный покров, неплотно (с обра​зованием пустот) прилегающий к почве, что может намного уве​личивать его общее термическое сопротивление.
Отепляющее влияние снега определяется не только величиной термического сопротивления, но и величиной проходящего через снежную толщу тепла за зимний период, т.е. зависит от годовых теплооборотов в подстилающих грунтах. Чем больше тепла отво​дится из грунта в атмосферу через слой снега, тем больше разни​ца среднезимних температур на кровле и подошве снежного по​крова и тем выше среднегодовая температура на поверхности по​род или напочвенных покровов (см. разд. 2.1). Вклады термического сопротивления снега и теплооборотов в подстилающих породах в отепляющий эффект имеют один порядок. Сокращение, напри​мер, термического сопротивления снега вдвое может быть ком​пенсировано таким же (в два раза) ростом величины теплооборо​тов в грунтах и наоборот.
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Величина теплооборотов в породах при заданных характерис​тиках покровов (снежного и напочвенного) наиболее существен​но зависит от амплитуды температурных колебаний на дневной поверхности и от величины теплоты фазовых переходов в породах. Первый фактор является региональным, второй подвержен зна​чительным вариациям по площади в зависимости от ряда причин (состава отложений, условий дренирования и др.).
В связи с этим иногда приходится считать условие повышенной обводненности или заболоченности отложений на локальных участ​ках относительно самостоятельным фактором формирования теп​ловых таликов. Безусловно, главной причиной их образования остается отепляющее влияние снежного покрова. Более того, при малой мощности снежного покрова переувлажнение пород на​оборот ведет к понижению температуры пород в связи с возраста​нием разницы между коэффициентами теплопроводности пород в талом и мерзлом состоянии (отрицательная температурная сдвиж​ка). Однако в условиях достаточно мощного снежного покрова значение температурной сдвижки мало, поскольку под толщей снега резко сокращается амплитуда температурных колебаний, и в результате на переувлажненных участках среднегодовая темпе​ратура может быть заметно выше, чем на сухих, что ведет к фор​мированию таликов. Поскольку мощность снежного покрова при этом может быть повсеместно одинакова, то можно считать при​чиной формирования тепловых потоков особые теплофизические свойства пород — повышенную величину фазовых переходов.
С особыми теплофизическими свойствами пород в отдельных случаях может быть связано образование и другой категории теп​ловых таликов. Их формирование возможно в породах, которые в мерзлом состоянии имеют теплопроводность меньшую, чем в та​лом. Это приводит к положительной температурной сдвижке в деятельном слое, величина которой обычно невелика (до 1 °С), и такие талики распространены ограниченно.
Широко развиты талики кондуктивного подтипа, связанные с локальными изменениями характера напочвенных растительных покровов — кустарничковых, мохово-торфяных, лишайниковых, лесных подстилок и др. Повышение температуры пород происхо​дит на участках отсутствия или уничтожения напочвенных покро​вов, которые обычно оказывают охлаждающее воздействие на температуру пород.
В теплофизическом плане напочвенные покровы являются теп-лоизоляторами, понижающими уровень годового теплообмена между породами и атмосферой, причем термическое сопротивле​ние покровов может заметно меняться по сезонам года за счет
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изменения теплопроводности при промерзании или уплотнении под весом снега.
Охлаждающее влияние напочвенных покровов даже при неиз​менных во времени (по сезонам) значениях термического сопро​тивления объясняется сокращением амплитуды годовых колеба​ний температур на поверхности фунта по сравнению с таковой на поверхности покровов и, следовательно, уменьшением вели​чины годовых теплооборотов в подстилающих грунтах. Это в свою очередь приводит к уменьшению отепляющего влияния снежного покрова и понижению температуры грунта. Кроме того, в некото​рых видах влажных напочвенных покровов (мох, торф) при про​мерзании резко повышается значение теплопроводности, что ве​дет к формированию значительных величин отрицательной тем​пературной сдвижки в деятельном слое.
Уничтожение напочвенных покровов ведет к повышению тем​пературы пород и может быть достаточным для формирования таликов теплового типа в условиях высокотемпературной крио-литозоны.
Конвективные тепловые талики. Формирование температурного режима в приповерхностных слоях пород криолитозоны часто происходит при активном участии конвективного механизма пе​реноса тепла (см. разд. 5.3). Наиболее значительными в энергети​ческом плане конвективными процессами, часто приводящими к формированию таликов, являются инфильтрация летних атмо​сферных осадков и конденсация водяных паров в порах пород. Эти процессы имеют определенное сходство: они реализуются только в сдренированных грубодисперсных отложениях, протекают в летний период и сопровождаются значительным выделением тепла. В первом приближении конвективное тепловыделение в по​родах деятельного слоя по результатам воздействия аналогично се​зонному (в летний период) увеличению теплопроводности пород.
Особенности протекания этих процессов и количественная оцен​ка их вклада в формирование температурного режима пород рас​сматриваются в разд. 5.3. В естественных условиях инфильтрация теплых дождевых осадков может привести к повышению средне​годовой температуры пород на 1,5—2 °С, а конденсация водяных паров в грунтах сезоннооттаивающего слоя — до 3—4,5 °С (Булдо-вич, 1996). Совместное протекание этих процессов сопровождает​ся некоторым взаимным ослаблением их температурного влия​ния при сохранении высокого суммарного теплового эффекта. Вообще поскольку благоприятные для протекания этих процес​сов природные условия (наличие сухих грубодисперсных отложе​ний с поверхности) совпадают, то есть все основания полагать, что они всегда реализуются совместно, приводя к формированию
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обширных таликов на плоских террасовых и водораздельных по​верхностях, сложенных песками, галечниками или трещинова​тыми коренными породами с маломощным чехлом грубообло-мочного элювия. Наиболее широко эти талики распространены в пределах I и II мерзлотно-температурных зон, а в благоприятных условиях встречаются и в III зоне.
Помимо процессов внутрипочвенной конденсации и инфильт​рации атмосферных осадков, которые протекают в зоне аэрации, часто весьма значительную роль в формировании тепловых тали​ков могут играть процессы конвективного теплопереноса фильт​рационными потоками надмерзлотных вод.
Существуют несколько механизмов увеличения уровня тепло​обмена в приповерхностных слоях пород за счет движения фильт​рационных потоков. Все они реализуются в относительно высоко​проницаемых породах и имеют различную тепловую значимость.
Так, перенос тепла в результате спонтанного перемешивания воды в порах при свободной температурно-плотностной конвек​ции в изотермах 0—4 °С (т.е. когда плотность воды убывает с глуби​ной) имеет небольшую интенсивность, а в относительно мало​мощных протаивающих слоях вообще не возникает (Фельдман, 1973), поэтому формирование таликов за счет этого процесса воз​можно лишь в исключительных случаях.
Определенное тепловое значение может иметь процесс увели​чения поперечной теплопроводности фильтрующих пород, свя​занное с явлением гидродисперсии при движении подземных вод. При движении воды в реальном поровом пространстве линии тока искривляются за счет обтекания частиц породы и возникает поле скоростей фильтрации, которое имеет определенную поперечную составляющую. В градиентном температурном поле сезоннооттаи-вающих пород наличие вертикальной составляющей движения воды приводит к увеличению эффективного значения попереч​ной теплопроводности в фильтрующей части разреза деятельного слоя. Важно, что в этом случае дополнительный конвективный привнос тепла извне отсутствует и повышение уровня теплооб​мена является следствием только внутренних причин — особен​ностей движения теплоносителя в поровом пространстве пород. Однако опосредованным следствием этого процесса все равно является увеличение кондуктивного потока через поверхность в породы, т.е. привнос дополнительного тепла извне в оттаиваю​щий слой в летний период. Конвективное увеличение поперечной теплопроводности фильтрующих пород проявляется только при относительно высоких скоростях фильтрации и в общем случае существенно зависит от гранулометрического состава отложений.
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Одна из первых эмпирических зависимостей выглядит следую​щим образом (Гольдтман, 1959):
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Величина коэффициента D для крупнообломочных отложений оценивается в 5—7 ккал/(м2°С). При исходном значении теплопро​водности водонасыщенных пород порядка 1,6—1,8 ккал/(м • ч °С) можно оценить минимальную скорость фильтрации, при которой становится заметен (т.е. превышает 5—10%) вклад гидродиспер​сии потока в повышение теплопроводности фильтрующих пород Vф min = 0,02-0,03 м/ч (0,5-0,8 м/сут). Для других видов пород зна​чение коэффициента рассеяния отличается от приведенных, в частности его значение обычно увеличивается с ростом неодно​родности состава отложений. Наиболее детально этот вопрос в теоретическом и экспериментальном плане для условий сложных многокомпонентных пород разработан Г.З. Перлыитейном (1979).
Помимо теплового рассеяния на частицах пород существует и другой, часто весьма действенный механизм увеличения уровня теплообмена в приповерхностных слоях пород фунтовыми надмерз-лотными водами. Этот механизм связан с макронеоднородностями условий фильтрации (резкая смена фильтрационных свойств по​род, градиентов напора) вдоль по потоку. Это также приводит к возникновению вертикальных составляющих фильтрации и, сле​довательно, возникновению конвективного теплопереноса попе​рек потока подземных вод. При неоднородности фильтрационных свойств или градиентов потока может обеспечиваться дополнитель​ное поступление тепла в оттаивающие породы.
Тепловой эффект фильтрационных неоднородностей увеличи​вается когда с ними связаны локальные трансформации подзем​ного стока в поверхностный и обратно, особенно в тех случаях, когда на поверхности имеется слой воды. Так, существование ус​тойчивых подрусловых таликов под малыми временно действую​щими водотоками может объясняться только отепляющим влия​нием конвективного теплообмена в порах, связанного с высокой фильтрационной неоднородностью подруслового потока. В этом случае вдоль русла все время чередуются участки частичного по​глощения теплых поверхностных речных вод с участками сброса в русло избыточных подземных вод, отдавших часть тепла оттаива-
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ющим аллювиальным отложениям. При этом могут формировать​ся устойчивые подрусловые талики даже при отсутствии зимнего поверхностного стока в суровых климатических условиях (Кала-бин, 1960). В определенной природной обстановке заметную роль может играть и субгоризонтальный перенос тепла фильтрацион​ным потоком вод деятельного слоя из областей с высоким уров​нем прогревания приповерхностных слоев пород в летнее время на относительно «холодные» участки. Именно с этим механизмом обычно связывают формирование небольших таликов в нижних частях склонов долин, где концентрируется приповерхностный сток, попадающий сюда с обширных талых водоразделов.
Влияние конвективного теплопереноса грунтовыми водами на условия формирования тепловых таликов может быть оценено только при детальном рассмотрении как мерзлотных, так и гид​рогеологических условий на конкретном участке.
7.2.3. Гидрогенные талики
Талики этого генезиса формируются под отепляющим влияни​ем водных покровов и развиты в пределах акваторий различных водных объектов криолитозоны — рек, озер, морей, водохрани​лищ. Гидрогенные талики распространены в пределах всей области развития многолетнемерзлых пород. Они отличаются высокой ус​тойчивостью и могут существовать даже в самых суровых условиях.
Гидрогенные талики выделены в самостоятельный генетичес​кий тип, поскольку отепляющее воздействие водного покрова при формировании температурного режима пород оказывается более сложным, чем в других наземных покровах, рассмотренных ранее. В водных покровах реализуются такие специфические теплооб-менные процессы, как ветровое перемешивание водной массы и свободная температурно-плотностная конвекция воды в изотер​мах 0—4 °С, сопровождающиеся конвективным переносом тепла, радиационный внутриводный нагрев (в том числе подледный) и др. Однако все эти процессы не могли бы предохранить водоемы от многолетнего промерзания в природных условиях высоких широт, если бы не существовало специфических условий форми​рования и разрушения ледяного покрова, которые обеспечивают столь мощный тепловой эффект, что это исключает многолетнее промерзание водной толщи даже в самых суровых климатических условиях континента.
Сущность этого эффекта заключается в следующем. Промерза​ние водного покрова сверху происходит, как и в случае грунта, в условиях все возрастающего термического сопротивления фор​мирующегося мерзлого слоя (т.е. льда), препятствующего оттоку
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тепла кристаллизации от изотермического фронта промерзания к поверхности. Причем в силу высоких значений теплоты фазовых переходов этот процесс идет относительно медленно. Разрушение же льда происходит в условиях практически полного механичес​кого удаления талой воды с фронта протаивания и непосредствен​ного постоянного контакта последнего с внешней средой (как воздушной, так и водной). В результате интенсивность разруше​ния ледяного покрова оказывается многократно большей, неже​ли интенсивность его образования. Это качественное различие в физических процессах промерзания водного покрова и разруше​ния льда является основной причиной отсутствия многолетнего промерзания водоемов при низких среднегодовых температурах воздуха. На водотоках мощность льда, как правило, еще меньше, а разрушение ледяного покрова происходит еще быстрее, чем на водоемах, где отсутствует течение.
Таким образом, на участках акваторий криолитозоны, где глу​бина в зимний период превышает максимальную мощность льда, донные отложения постоянно в течение года имеют положитель​ную температуру независимо от климатических характеристик региона. На более мелких участках происходит сезонное промер​зание верхних слоев донных отложений при сохранении талого состояния. При уменьшении слоя воды до некоторого критичес​кого значения донные осадки переходят в многолетнемерзлое со​стояние. Оценка температурного режима пород и возможности формирования таликов в пределах акваторий криолитозоны при​водятся в разд. 2.3.
Размеры гидрогенных таликов в плане заданы конфигурацией
водных объектов, форма и мощность таликов зависят от темпера​
турных условий в породах в обрамлении талика, геотермического
потока тепла, возраста талика и др. Существование таликов под
солеными озерами и морями возможно только в том случае, если
температура замерзания донных грунтов ниже температуры при​
донных слоев воды (как правило, отрицательной).
<
7.2.4. Гидрогеогенные талики
Существование таликов гидрогеогенного типа определяется кон​вективным привносом тепла подземными водами и выделением этого тепла непосредственно в объеме талика, т.е. в фильтрующих талых породах, расположенных ниже подошвы слоя сезонного про-мерзания-протаивания. Это тепловыделение компенсирует отток тепла от границ талика в окружающие многолетнемерзлые поро​ды и к дневной поверхности и предохраняет породы талика от многолетнего промерзания.
28*-изо
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Гидрогеогенные талики могут быть как «открытыми» с поверх​ности, так и отделенными от нее экраном многолетнемерзлых пород различной мощности. В обоих случаях в таликах чисто гид-рогеогенного типа условия их формирования связаны с условия​ми приповерхностного теплообмена опосредовано, т.е. все факто​ры годового теплообмена в приповерхностных слоях (включая и конвективный теплоперенос в деятельном слое, приводящий к повышению температуры пород на подошве слоя сезонного про​мерзания—оттаивания) «облегчают» существование талика, но не являются его причиной. Если же указанные факторы самостоя​тельно приводят к формированию положительных температур пород, то речь идет о полигенетических таликах и в этом случае конвективное тепловьщеление в объеме талых пород ведет только к увеличению размеров таликов. Талики гидрогеогенного типа развиты только в фильтрующих, причем, как правило, высоко​проницаемых породах. Кроме того, поскольку дополнительное тепловыделение обеспечивается движущимся теплоносителем (подземными водами), гидрогеогенные талики никогда не быва​ют полностью замкнутыми — они обязательно имеют выход к поверхности в областях питания и (или) разгрузки фильтрацион​ного потока.
Во всех без исключения гидрогеогенных таликах реализуется единый механизм внутреннего теплообмена. Дополнительный кон​вективный привнос тепла извне осуществляется за счет переме​щения емкостных запасов теплоносителя (воды) в направлении движения фильтрационного потока, которое осуществляется вдоль водонепроницаемых криогенных границ талика. Отвод этого до​полнительного тепла к границам талика происходит перпендику​лярно направлению фильтрации преимущественно кондуктивным путем. При этом величина теплоотдачи к мерзлым границам от​носительно быстро уменьшается в направлении фильтрации от места входа теплых подземных вод в талик, т.е. от области пита​ния. Это обстоятельство ограничивает предельно возможные про​дольные размеры талика гидрогеогенного типа, которые оказы​ваются зависящими от конкретного сочетания ряда природных факторов (расход и начальная температура потока, поперечные размеры талика относительно поверхности и температурный ре​жим последней и др.)- Кроме того, неравномерное по длине кон​вективное тепловьщеление может явиться причиной самопроиз​вольного изменения исходной конфигурации и даже спонтанной миграции талика.
Гидрогеогенные талики могут быть (условно по ряду особеннос​тей формирования и существования) разделены на две категории. К первой относятся талики, образующиеся за счет конвективного
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теплопереноса субгоризонтальными потоками подземных вод, т.е. развитые в области транзитной фильтрации. Ко второй категории относятся талики, связанные с преимущественно вертикальным восходящим (нисходящим) движением фильтрационного потока в области разгрузки (питания) подземных вод глубокого подмерз-лотного стока.
«Транзитные» талики чисто гидрогеогенного типа развиты, например, в долинах малых рек криолитозоны. Поверхностный сток в руслах этих рек существует только в теплое время года, причем температура воды и донных отложений в них обычно су​щественно ниже таковой воздуха. С начала холодного периода русла быстро и полностью осушаются и условия зимнего промерзания руслового аллювия практически совпадают с условиями на при​легающих участках. Тем не менее в случае существования в доли​не достаточно мощной и хорошо проницаемой толщи рыхлых отложений, здесь обычно отмечаются талики различных форм (вплоть до сквозных), причем они развиты не только в пределах собственного русла, но часто занимают пространство пойменных и даже террасовых уровней. Существование таликов в таких при​родных условиях (при отсутствии очагов разгрузки глубинных подземных вод) возможно только при конвективном выделении тепла в фильтрующих породах, причем этот процесс происходит в течение относительно короткого летнего периода года.
Подрусловые талики представляют собой массивы талых пород в виде вытянутых ванн, которые в летний период объединяются слоем сезонного оттаивания в единую систему в форме желоба с переменным сечением. Наличие талых ванн (т.е. местного увели​чения мощности фильтрационного потока) в условиях заданного рекой градиента напора вызывает вынужденное поглощение по​верхностных вод в верхней части ванны (до максимального ее сечения) и сброс излишков воды обратно в водоток в нижнем замыкании ванны. В процессе фильтрации поглощенные поверх​ностные воды отдают часть тепла в окружающие мерзлые поро​ды, компенсируя за летнее время потери тепла за счет его оттока от границ талика в течение всего года. При сложной простран​ственной конфигурации талика трансформация поверхностного стока в подземный и обратно происходит многократно по длине талика, причем тепловой эффект этого процесса является одно​направленным — происходит дополнительное нагревание талых пород.
Первоначальное зарождение таликовых ванн связано с фильт​рационными и гидравлическими неоднородностями вдоль русла, приводящими к формированию неравномерного сезонного отта​ивания русловых отложений. Появившиеся первичные сезонные
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ванны начинают концентрировать в себе конвективное тепло​выделение за счет местного вовлечения в подземный сток все большего количества речных вод и скорость протаивания на этих участках еще больше увеличивается. В том случае, когда мощ​ность оттаявших за лето пород превысит глубину потенциально​го сезонного промерзания отложений, здесь формируется гид-рогеогенный талик.
В дальнейшем в зависимости от сочетания природных факторов этот талик может либо исчезать, либо саморазвиваться сложным образом, что заключается не только в изменении исходной кон​фигурации, но и в возникновении спонтанного смещения талой ванны навстречу фильтрационному потоку (т.е. вверх по течению реки) на участках русла, где верхнее замыкание ванны не зак​реплено геологическими факторами (выступы коренных пород, прижимы и др.). Это смещение связано с наиболее интенсивным конвективным выделением тепла именно в верхней части ванны и оттаиванием здесь мерзлых пород. Поскольку длина талой ван​ны в конкретных условиях ограничена, смещение вверх по тече​нию верхнего замыкания ванны сопровождается многолетним всесторонним промерзанием талых пород в нижнем замыкании талика. Таким образом, спонтанная миграция талика в некоторых чертах протекает схоже с процессом развития овражной сети по типу пятящейся эрозии.
Для исследования условий формирования и саморазвития кон​вективных таликов на кафедре геокриологии МГУ было выпол​нено математическое моделирование. Для этого проведено анали​тическое и численное исследование процесса конвективного теп​лообмена в подрусловых таликах грунтово-фильтрационного класса. В результате моделирования установлено, что при определенном сочетании параметров (коэффициента фильтрации пород, укло​на реки, мощности талика и др.) начинается саморазвитие тали​ка и его смещение навстречу потоку. При этом изменение конфи​гурации талика происходит медленнее, чем его спонтанное дви​жение, скорость которого может составлять первые метры в год. Такое смещение таликов получено и косвенным методом — при обработке фактических данных о температурных полях многолет-немерзлых пород в обрамлении таликов в долинах Чукотского п-ова (Булдович, Гарагуля и др., 1991).
Следует отметить, что реальные условия формирования кон​вективных таликов намного сложнее использованной математи​ческой модели, поскольку одновременно с формированием и развитием гидрогеогенных подрусловых таликов происходит рус​ловой процесс, выражающийся в смещении русловых гряд вниз по долине, переотложении донных осадков, изменении положений
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плёсов и перекатов и уклонов водной поверхности на конкретных участках русла и т.д. Кроме того, не учтена возможность возник​новения поперечной фильтрации (вкрест русла) в талых русло​вых отложениях, связанной с действием центробежной силы. На изгибах русла зеркало водотока наклонено от подмываемого бе​рега и создает градиент напора, в результате чего возникает попе​речная фильтрация в донных отложениях, приводящая к погло​щению речных вод вблизи вогнутого берега, фильтрации их по​перек подруслового талика и сбросу в водоток вблизи выпуклого берега. Хотя интенсивность поперечной фильтрации в подрусло-вых отложениях обычно заметно ниже, чем продольной, тепло​вой эффект этого процесса может быть значительным, поскольку ширина русла небольшая, и расположено оно в зоне наиболее интенсивной теплоотдачи поперечного фильтрационного потока.
На участках долин с извилистым меандрирующим руслом при дроблении русла на систему рукавов и в местах слияния водото​ков талики выходят за пределы русла на территорию, занятую низкой и высокой поймами и даже надпойменными террасами. Все прирусловые талики в днищах долин (кроме подозерных) являются чисто гидрогеогенными, причем, как правило, они на подавляющей своей площади отделены от дневной поверхности более или менее мощным слоем многолетнемерзлых пород. Над такими таликами сохраняются чисто мерзлотные ландшафты и поэтому талики не дешифрируются ни на аэрофотоснимках, ни на местности, а их контуры в плане часто пересекают границы различных геоморфологических элементов произвольным образом.
Прирусловые талики в днищах долин (в местах отсутствия оча​гов разгрузки вод глубокой циркуляции) в основе своего фор​мирования имеют единую причину, общий механизм которой может быть назван механизмом теплового спрямления фильтра​ционного потока относительно поверхностной гидросети. Под-русловые конвективные талики имеют тенденцию за счет тепло​выделения в объеме фильтрующих пород увеличивать не только свою мощность, но и размеры в плане в результате боковой (в сто​рону берега) теплоотдачи, т.е. выходить за пределы собственно​го русла на некоторое расстояние. При наличии изгибов реки тепловая ситуация у различных берегов становится принципи​ально различной.
На рис. 7.1, а точка т в русле реки является областью питания прируслового талика поверхностными водами, а точка п — обла​стью разгрузки (сброса излишков) фильтрующихся вод. Видно, что при одинаковом перепаде напора (между точками тип) дли​на пути фильтрации в прирусловом талике у намываемого (вы​пуклого) берега значительно меньше, нежели у подмываемого
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Рис. 7.1. Характер теплового спрямления фильтрационного потока в речных излу​чинах:
1 — подрусловой талик; 2 — внерусловой фильтрационно-тепловой талик; 3 — борта долины; 4 — направление фильтрации; 5 — направление течения реки
(вогнутого) берега. Соответственно градиент напора, а значит и скорость, и расход фильтрационного потока в прирусловом тали​ке у выпуклого берега выше, чем у вогнутого (при равных фильт​рационных свойствах). В результате и уровень конвективного при-вноса и выделения тепла в объеме талых пород в первом случае имеет более высокие значения, чем во втором. Скорости фильт​рации и конвективный теплоперенос в прирусловом талике у выпуклого берега оказываются выше, чем в собственно подрус-ловом талике. В результате подрусловой талик имеет тенденцию к расширению за счет врезания в мерзлые породы излучены реки
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(при условии их высокой проницаемости в талом состоянии), причем врезающаяся граница талика чаще всего ориентирована по линии максимального уклона днища (тальвега) долины на конкретном участке. Однако в случае дробления русла на разно-высотные рукава (перекос днища долины) спрямление может происходить и вкрест основного направления долины.
Врезание талика в излучины происходит на высоте среднелет-него положения поверхности русла и ниже, при этом отложения более высоких геоморфологических элементов (поймы, надпой​менных террас), как правило, сохраняют многолетнемерзлое со​стояние с поверхности, а такие элементы, как бечевники, косы, низкие острова, так же как и русло, промерзают только сезонно и в летнее время оттаивают как сверху, так и снизу.
Размеры таликов зависят от большого числа факторов природ​ной среды, однако из физической сущности процесса ясно, что длина прирусловых конвективных таликов в направлении движе​ния фильтрационного потока ограничена некоторой предельной величиной, определяемой конкретным сочетанием тепловых и фильтрационных параметров. Если эта величина меньше шага меандрирования (расстояния между вершинами соседних излу​чин вдоль долины), то прирусловые талики формируются только вблизи вершин излучин (рис. 7.1, б), если шаг меандрирования меньше возможной длины талика, то он развит в пределах всей ширины пояса меандрирования (в). Возможно и спрямление бо​лее высокого порядка на поворотах долины (г), а также в местах впадения притоков (д).
Таким образом, в результате действия механизма теплового спрямления формируются гидрогеогенные межмерзлотные при​русловые талики, тесно связанные с собственно подрусловыми, которые являются для них областями питания и разгрузки. Разме​ры прирусловых таликов могут быть различными — даже в самых суровых условиях Крайнего Севера (на Чукотском п-ове, в бас​сейне р. Колымы) в долинах рек широко развиты гидрогеоген​ные талики, размеры которых по длине и ширине могут достигать первых километров (Калабин, I960).
С ростом размеров и площади гидрогеогенных таликов законо​мерно увеличивается и их мощность, причем талик может рас​пространяться и в подстилающие водоупорные коренные породы за счет кондуктивной теплопередачи от тепловыделяющей верх​ней фильтрующей части разреза. При размерах талика в плане, превосходящих «нормальную» мощность многолетнемерзлых по​род в 1,5—2 раза, формируются сквозные транзитные гидрогео​генные талики. Термин «сквозные» в данном случае применяется
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с долей условности, поскольку эти талики на большей части пло​щади перекрыты козырьками многолетнемерзлых пород.
Благоприятные условия для существования транзитных гидро-геогенных таликов могут реализовываться и в других природных условиях, не только в днищах речных долин. Известны крупные межмерзлотные талики гидрогеогенного типа под высокими тер​расами крупных рек (например, Лены и Вилюя) с областью пи​тания на поверхности террас и разгрузкой в виде источников на склоне или в днище долины. Эти талики выделены Н.Н. Романов​ским (1983) в особые гидрогеологические структуры — криоген​ные бассейны — потоки межмерзлотных вод. Он считает их ре​ликтовыми образованиями, связанными с глубоким многолет​ним оттаиванием пород в голоценовый климатический оптимум и частичным современным промерзанием. Однако формирование таких таликов возможно и в современных условиях, т.е. они по происхождению являются вторичными по отношению к мерзлой толще. Такие талики относительно небольших размеров (длиной до 100 м при заглублении в мерзлую толщу на 10—20 м) в разной стадии развития отмечены, например, в прибровочной части высоких песчаных террас р. Пясина в районе Норильска..
Образование таких таликов также связано с механизмом филь-трационно-теплового спрямления, но только в вертикальном на​правлении, и реализуется следующим образом. Геологическое стро​ение высоких террас (высокопроницаемые песчаные отложения) и геоморфологические особенности (плоская горизонтальная по-верхность) благоприятствуют поглощению атмосферных осадков. Формирующийся надмерзлотный фильтрационный поток концент​рируется по слабо выраженным в рельефе полосам стока, пер​пендикулярным бровке террасы. Глубины сезонного протаивания под полосой стока за счет конвективного тепловыделения увели​чиваются по сравнению с прилегающими участками и полоса начинает концентрировать в себе надмерзлотный сток все с боль​шей площади водосбора. Когда сезонное оттаивание в ложбине стока превышает величину потенциального зимнего промерзания, здесь формируется таликовая ванна, выходящая на уступ терра​сы, причем в случае наличия промежуточных аккумуляторов по​верхностного стока — озер — с этого момента фильтрация через талик становится круглогодичной. Таликовая ванна начинает вы-, полнять роль подземной дрены, собирающей поверхностный и надмерзлотный сток с обширных пространств плоской террасо​вой поверхности. Она увеличивается в размерах, подошва ванны все глубже врезается в мерзлые породы террасы по мере опуска​ния нижнего ее замыкания вниз по борту долины. С какого-то момента неизбежно начинается многолетнее промерзание пород
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талика сверху. В результате вырабатывается некий термодинами​чески равновесный продольный профиль и поперечное сечение межмерзлотного талика, причем при больших его размерах в пла​не мерзлые породы под ним исчезают и нижним водоупором ста​новятся коренные породы ложа долины. Талики этой категории существуют в более благоприятных условиях, нежели внерусло-вые в долинах, поскольку перепады высот и, следовательно, гра​диенты напора и скорости фильтрации в этих случаях значитель​но выше. Согласно расчетам, гидрогеогенные транзитные талики с областью питания на высоких террасах могут существовать в самых суровых климатических условиях (Козлов, Пустовойт, 1992), единственным принципиальным ограничением является доста​точность самого водного питания.
Известны и другие случаи формирования межмерзлотных та​ликов гидрогеогенного типа, связанных с транзитной фильтра​цией, например талики-трубы с озерным питанием в горносклад-чатых областях и др.
Водовыводящие (или поглощающие) гидрогеогенные талики, по которым осуществляется разгрузка (или питание) подземных вод глубокого подмерзлотного стока, в целом существуют в более благоприятных энергетических условиях, нежели рассмотренные выше конвективные талики, связанные с субгоризонтальной тран​зитной фильтрацией. Отвод тепла от субвертикальных фильтрую​щих зон осуществляется через окружающие мерзлые толщи к по​верхности, причем структура теплового потока при этом такова, что интенсивность теплоотдачи резко уменьшается с глубиной. Основные теплопотери субвертикального фильтрационного по​тока (как восходящего, так и нисходящего) происходят в верхних слоях пород, т.е. на конечном (или начальном) отрезке пути дви​жения фильтрационного потока через многолетнемерзлую толщу. В этом заключается условие чрезвычайно высокой устойчивости водовыводящих или поглощающих таликов, существующих в са​мых суровых природных условиях криолитозоны. Этим они отли​чаются от «транзитных» гидрогеогенных таликов, в которых ин​тенсивная теплоотдача в окружающие мерзлые толщи (а в конеч​ном итоге — к земной поверхности) происходит по всей длине пути фильтрации подземных вод.
Кроме того, в случае водовыводящих напорно-фильтрацион-ных таликов, в месте выхода подземных вод на поверхность, в зимнее время происходят процессы наледообразования, защища​ющие породы талика от промерзания сверху.
Водопоглощающие сквозные гидрогеогенные талики, широко распространенные в верховьях горных рек, существуют за счет сезонной (летней) инфлюации поверхностных вод в проницае-
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мые породы, как правило, в высокотрещиноватые скальные по​роды в пределах зон дизъюнктивных нарушений, наследуемых речными долинами. Эти талики характеризуются специфически​ми мерзлотно-гидрогеологическими условиями в приповерхност​ных слоях пород. В осеннее время с прекращением поверхностно​го стока верхняя часть талика быстро осушается и породы здесь сезонно промерзают (охлаждаются) в практически сухом состоя​нии. Весной с началом поверхностного стока в период снеготая​ния поверхностные воды поступают в охлажденные породы и ча​стично замерзают там в количестве, эквивалентном запасу «холо​да» в сезонномерзлом слое. Однако формирующаяся при этом льдистосгь, как правило, заметно ниже, чем пустотность вывет-релых трещиноватых пород и последние сохраняют водопропуск​ную способность (Булдович, 1978). При дальнейшем поглощении все более прогревающихся вод водотока весенний лед в пустотах быстро протаивает и породы в сезонномерзлом слое принимают температуру фильтрующихся речных вод. Талики этой категории устойчиво существуют при отрицательных среднегодовых темпе​ратурах на поверхности пород. Важно отметить, что инфлюация (инфильтрация) в сухие породы происходит, как известно, при очень высоком градиенте напора (близком к единице), свойствен​ном именно таким нисходящим потокам и многократно превы​шающем градиенты напора в других природных фильтрационных потоках подземных вод. Таким образом, величина конвективного привноса тепла в породы водопоглощающего талика может быть большой и способна обеспечивать его устойчивое существование в окружении мощных низкотемпературных мерзлых толщ (Осно​вы мерзлотного прогноза..., 1974).
Известны также сквозные гидрогеогенные талики с перемен​ным в течение года направлением фильтрации подземных вод (вос​ходящее—нисходящее). Они также характерны для долин горных рек, такой характер движения подземных вод связан со значи​тельными сезонными колебаниями уровней подземных вод, дос​тигающими десятков и сотен метров. По мере подъема уровней и передачи волны напоров вниз по долине водопоглощающие та​лики начинают выводить подземные воды на поверхность. С пре​кращением поверхностного питания в верховьях рек в конце лет​него периода уровни подземных вод начинают быстро понижать​ся по мере разгрузки подземных вод через талики, расположенные ниже по долине. В результате талики*последовательно, начиная от верховьев реки, прекращают действовать как очаги разгрузки под​земных вод и начинают осушаться. В следующий теплый сезон ситуация повторяется (Калабин, I960; Романовский, 1983).
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Водопоглощающие гидрогеогенные талики с субвертикальным движением фильтрационного потока по условиям формирования имеют кажущееся сходство с тепловыми конвективными (инфильт-рационными) таликами (см. разд. 7.2.2). Принципиальное разли​чие между ними заключается в следующем. Конвективные тепло​вые талики существуют только за счет дополнительного тепло​выделения в слое сезонного промерзания, приводящего к формированию положительной температуры на подошве после​днего. Дальнейшее формирование талика происходит кондуктив-ным путем и его конфигурация и вид (сквозной-несквозной) за​висят от рада факторов, наиболее значимым из которых является размер зоны теплового возмущения в плане. В случае сквозных водопоглощающих таликов гидрогеогенного типа повышение тем​пературы пород на подошве сезонномерзлого слоя до положи​тельных значений за счет отепляющего влияния нисходящего филь​трационного потока является только одним из условий его суще​ствования. Главным фактором, поддерживающим устойчивое талое состояние пород талика, пронизывающего многолетнемерзлую толщу, является конвективное тепловыделение именно в объеме талика ниже слоя сезонного промерзания, компенсирующее тепло​отдачу в окружающие мерзлые толщи и к дневной поверхности.
7.2.5. Теплоактивные (тепловыделяющие) талики
Талики этого типа образуются за счет действия теплового ис​точника, независимого от условий теплообмена горных пород с внешней средой. Тепловой источник может быть постоянным или переменным во времени, но в любом случае он должен полностью компенсировать потери тепла с границ талика в окружающие многолетнемерзлые породы и к поверхности пород. Важно, что тепловыделение осуществляется внутри самого талика и может происходить как во всем объеме талых пород (объемный рассре​доточенный источник), так и в любой его части или точке (сосре​доточенный источник тепла), а также на его границе (плоский источник).
В природных условиях тепловыделяющие талики встречаются относительно редко и количество видов естественных независи​мых источников тепла ограничено. В то же время существует боль​шое разнообразие искусственных источников тепловыделения, различающихся по мощности, режиму, пространственному рас​пределению в массивах пород.
К естественным таликам тепловыделяющего типа можно отне​сти «хемогенные» и с некоторой условностью «вулканогенные» талики. Хемогенные образуются в результате вьщеления тепла при
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окислительных реакциях в толщах горных пород, приуроченные к геологическим телам с повышенным содержанием сульфидов металлов, а также к участкам подземного возгорания углей (Ро​мановский, 1983). Вулканогенные талики развиты в районах ак​тивной вулканической деятельности (Камчатский п-ов, Ислан​дия). Они формируются вследствие интенсивного тепловыделе​ния магматическими очагами, а также сопутствующего движения в пустотах пород горячих газов, пара и подземных вод. По послед​нему признаку — наличию движущегося теплоносителя — вулка​ногенные талики близки к конвективным таликам гидрогеоген-ного типа.
Техногенные талики, связанные с искусственными теплоис​точниками, могут формироваться в любых природных условиях криолитозоны и сопутствуют большинству видов промышленно​го освоения территории. Образование таликов теплоактивного типа происходит под тепловыделяющими поверхностными и заглуб​ленными зданиями и сооружениями, вокруг «теплых» подземных трубопроводов, «могильников» радиоактивных веществ и т.д.
Конфигурация и размеры тешюактивных таликов могут быть различными, они могут образовывать устойчивые, полностью замкнутые внутримерзлотные формы.
7.2.6. Нетепловые талики
Под нетепловыми таликами понимаются массивы пород, ок​руженные многолетнемерзлыми толщами с отрицательной тем​пературой, содержащие жидкие высококонцентрированные вод​ные растворы солей в поровом (трещинном) пространстве. Такие породы не всегда являются в полном смысле морозными, по​скольку могут содержать одновременно с жидким раствором и некоторое количество льда, находящегося в термодинамическом равновесии с криопэгами (термин Н.И. Толстихина, 1936).
Такие криогидрогалинные талики обычно не сопровождаются какой-либо температурной аномалией, т.е. не нарушают нормаль​ного температурного поля пород и являются частью криолитозоны. Однако отнесение отрицательно температурных массивов пород, содержащих жидкие растворы, к таликам также имеет веские ос​нования. Как и в случае «обычных» таликов, с криогидрогалин-ными могут быть связаны опасные прорывы воды в горные выра​ботки, затопление фундаментов, прочность отложений в этих массивах соответствует прочности талых пород и т.д. В то же время нетепловые талики не диагностируются обычными термометри​ческими исследованиями, а методы борьбы и управления ими должны быть иными, чем в других случаях.
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Нетепловые криогидрогалинные талики могут быть как полно​стью замкнутыми с застойным режимом содержащихся в них вод, так и иметь связь с поверхностью и достаточно активный водооб​мен, вплоть до образования источников рассолов с отрицатель​ной температурой.
Обычно на суше нетепловые талики залегают на некоторой глу​бине в толще многолетнемерзлых пород, причем не исключена возможность их спонтанной миграции внутрь мерзлых массивов из приповерхностных сдоев пород в результате сложного процес​са концентрирования порового раствора при промерзании пород сверху.
7.3. Некоторые особенности распространения таликов
в связи с широтной зональностью и региональными геоструктурными особенностями
Распространение различных категорий таликов в криолитозо-не зависит от зональных и высотно-поясных условий теплообме​на, а также от региональных условий, включающих характер чет​вертичных отложений, развитых с поверхности, рельеф, геолого-тектоническое строение, интенсивность новейших тектонических движений, гидрогеологические условия и др. Широтная зональ​ность в области распространения многолетнемерзлых пород вы​ражается в закономерном понижении среднегодовых температур пород, в уменьшении глубин сезонного оттаивания, возрастании мощности многолетнемерзлых толщ в направлении с юга на се​вер. В соответствии с этим общая закономерность распростране​ния таликов в области развития вечной мерзлоты выражается в закономерном уменьшении общей площади, занимаемой ими, сокращении размеров таликов. Кроме того, в связи с постепен​ным понижением температуры мерзлых пород распространение таликов с юга на север происходит под воздействием все более мощных факторов природной среды, определяющих повышение температур пород относительно фоновых значений.
Талики радиационного типа (см. табл. 7.1), связанные с южной экспозицией местности и небольшой величиной альбедо поверх​ности, во всех геоструктурных областях встречаются главным об​разом в первой мерзлотно-температурной зоне (по Кудрявцеву, 1954), т.е. при среднегодовых температурах многолетнемерзлых пород выше -1 °С. Эти талики наиболее распространены в горных и плоскогорных районах, особенно с континентальным клима​том (Забайкалье, юг Дальнего Востока). Повышенная крутизна склонов и дренированность отложений приводят к значительной дифференциации поступления солнечной радиации на площади
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при малой величине испарения. Поэтому составляющие радиаци-онно-теплового баланса на склонах южной экспозиции меняются так, что это приводит к существенному повышению среднегодо​вой температуры пород и к широкому распространению таликов радиационного типа.
В пределах областей платформенного типа на склонах южной экспозиции также отмечаются радиационные талики, но значи​тельно реже, чем в горных областях. Это связано с меньшей кру​тизной склонов, повсеместным развитием растительного покро​ва и затененностью, а также с меньшей дренированностью грун​тов, большей их влажностью и заболоченностью и, следовательно, большей величиной испарения.
Тепловые талики очень широко распространены в пределах всей южной части криолитозоны. Они занимают здесь значительные площади, часто сравнимые с площадью мерзлых пород. Тепловые талики кондуктивного подтипа (см. табл. 7.2), связанные чаще всего с отепляющим влиянием снежного покрова наиболее широко распространены в пределах I и II температурных зон (со средне​годовой температурой пород до -3 °С), реже в III зоне (темпера​тура пород до -5 °С). Условия их формирования в регионах с различными климатическими особенностями неодинаковы. Это обусловлено различиями в континентальности, особенностями формирования снежного покрова (плотность и мощность, нали​чие ветрового перераспределения), условиями увлажнения при​поверхностных слоев пород и др. Отепляющее влияние снежного покрова является сложным многофакторным процессом (см. гл. 3), его абсолютная величина велика — повышение среднегодовой температуры поверхности пород относительно температуры воз​духа может достигать 5—7 °С и более.
Тепловые талики конвективного подтипа формируются в ре​зультате включения в структуру годового теплооборота в породах мощных дополнительных источников тепла — конвективного теп​ловыделения за счет инфильтрации теплых летних осадков и кон​денсации водяных паров в пустотах пород (см. разд. 5.3). Эти про​цессы оказывают значительное влияние на температурный режим пород, повышая их среднегодовую температуру на 1—2,. иногда до 3—5 °С. Талики этого подтипа широко распространены в I и-11 мерзлотно-температурных зонах (температура пород до -3 °С), в III зоне (температура пород до -5 °С) тепловые конвективные талики являются обычно несквозными, встречаются редко и за​нимают небольшие площади. Для протекания процессов как ин​фильтрации осадков, так и конденсации водяных паров в породах необходимым условием является наличие с поверхности сдрени-рованных пород (грубодисперсных или трещиноватых скальных),
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а в случае инфильтрации — дополнительным условием является также небольшой уклон поверхности, иначе большая часть дож​девых вод будет стекать в виде поверхностного стокаю Наличие во​доносного горизонта в пределах деятельного слоя резко ослабляет отепляющее воздействие этих процессов, а в случае водонасыще-ния пород до поверхности они полностью прекращаются. В силу этих причин благоприятные условия развития тепловых конвек​тивных таликов значительно ограничены. Наиболее благоприят​ными в геолого-геоморфологическом отношении участками их развития являются плоские поверхности террас и водоразделов, сложенные песками, галечниками, трещиноватыми коренными породами с маломощным чехлом грубообломочного элювия. В климатическом отношении для развития конвективных тепловых таликов благоприятны районы с теплым и влажным летом, с боль​шой нормой летних дождевых осадков. Классическим примером такого района является Чульманское плато в Южной Якутии, где широко развиты сквозные талики этого подтипа, занимающие подавляющую часть плоских водораздельных пространств.
Гидрогенные (подводно-тепловые) талики распространены в пределах всей области развития многолетнемерзлых пород. Они отличаются высокой устойчивостью и могут существовать даже в самых суровых условиях. Принципиальное условие их существо​вания определяется в первую очередь гидрологическим фактором — глубиной водного объекта (реки, озера, моря, водохранилища) в зимний период. Критическая глубина водоема зависит от многих условий (см. разд. 2.3), в том числе и от свойств донных отложе​ний. Она в целом подчиняется зональности, т.е. увеличивается с юга на север, но диапазон изменения критической глубины неве​лик — в наиболее суровых условиях континента она не превыша​ет 1,5—2 м, т.е. под такими водными объектами неизбежно фор​мирование талика. Конфигурация и вид (сквозной—несквозной) гидрогенного талика зависят от размеров водоема, температурно​го режима окружающих многолетнемерзлых пород и других фак​торов. Но особенно сильно конфигурация таликов зависит от ди​намики развития водного объекта и устойчивости его положения на местности. Так, при быстрой миграции термокарстовых озер под ними формируются несквозные талики и происходит ново​образование мерзлых пород на осушенных участках. В силу этого талые породы могут существовать не только под самим озером, но и в береговом массиве в виде межмерзлотных отмирающих таликов. Такие же процессы возможны при смещении русел рек. Если же говорить о близких к равновесному (стационарному) состоянию гидрогенных таликах, то их размеры имеют тенден​цию уменьшаться с ростом суровости геокриологических условий.,
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Если в южных районах талые зоны выходят за пределы зеркала воды в озерах, захватывают бечевники рек, то на севере они ло​кализованы только под наиболее глубокими частями рек и озер. Кроме того, с ростом суровости геокриологической обстановки (понижения среднегодовой температуры пород, увеличения мощ​ности мерзлых толщ) все большее развитие получают несквозные талики под малыми и средними реками и озерами.
На акватории северных морей гидрогенные талики также раз​виты довольно широко. Они могут существовать как при положи​тельной среднегодовой температуре придонных слоев воды (зоны теплых течений, прибрежные прогретые мелководья), так и при отрицательных температурах. В последнем случае необходимым условием существования талых пород является низкая температу​ра замерзания концентрированного порового раствора. В этом слу​чае правильнее говорить о смешанном генезисе таких таликов — гидрогенно-криогидрогалинном. В этих условиях гидрогенный отеп​ляющий фактор повышает температуру от среднегодового значе​ния температуры воздуха до небольшой отрицательной темпера​туры (-1 ... -2 °С) на поверхности дна, но этого было бы недоста​точно для существования талых пород, если бы не их более низкая температура замерзания. На морском шельфе северных морей мо​гут также существовать и гидрогеогенные напорно-фильтрацион-ные талики, связанные с субаквальной разгрузкой подземных вод береговых массивов пород.
Гидрогеогенные (водно-тепловые) талики, существующие за счет конвективного тепловыделения фильтрующимися водами в объе​ме талых пород, известны во всех мерзлотно-температурных зо​нах и в целом являются азональными. Их существование опреде​ляется прежде всего наличием довольно мощного фильтрацион​ного потока относительно теплых подземных вод. Благоприятные условия для формирования таких таликов имеются в долинах рек, выполненных мощной толщей хорошо проницаемых аллювиаль​ных отложений, со значительными продольными уклонами и до​статочным поверхностным стоком. При этом фильтрация может происходить как постоянно, так и сезонно только в теплое время года. Прирусловые талики в долинах таких рек могут быть сквоз​ными и несквозными и достигать больших размеров — длиной в плане до первых километров и шириной до сотен метров и более. Существует важная закономерность развития прирусловых гидро-геогенных таликов, не связанная с широтной зональностью гео​криологических условий: наибольшего развития такие талики до​стигают на определенном участке долины, где условия конвек​тивного тепловыделения наиболее благоприятны. Так, в истоках рек поверхностный сток и мощность аллювия малы и, несмотря
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на большие уклоны долины и грубость аллювиальных отложений, здесь невозможен мощный фильтрационный поток. Ниже по до​лине мощность аллювиальной толщи и поверхностный сток уве​личиваются при сохранении еще достаточных уклонов долины. На этом участке гидрогеогенные прирусловые талики развиты наиболее широко. Еще ниже по течению состав аллювиальных отложений становится более тонким, градиенты напора (уклоны реки) падают и фильтрационный поток уже не может поддержи​вать существование таликов за счет конвективного привноса теп​ла в породы. На этом отрезке увеличивается поверхностный сток, русло расширяется, сток становится постоянным и начинают пре​обладать гидрогенные (подводно-тепловые) талики.
Гидрогеогенные водовыводящие талики напорно-фильтраци-онного класса, а также водопоглощающие (инфлюационные) сквозные талики наиболее широко распространены в горносклад-чатых областях, особенно испытывающих контрастные новейшие движения. Часто такие талики приурочены к подвижным в насто​ящее время разломам, наследуемым речными долинами. Отмеча​ется также приуроченность их к зонам сочленения разрывных зон различного простирания. Сквозные гидрогеогенные талики, свя​занные с зонами разгрузки или питания подземных вод, могут быть как первичными, так и вторичными по отношению к вмещающим их многолетнемерзлым толщам. Однако в подавляющем числе слу​чаев такие талики, видимо, существуют с начала времени форми​рования мерзлых толщ, претерпевая изменения формы и размера в соответствии с изменением мерзлотно-гидрогеологической обста​новки в различные эпохи. Имеются данные об изменении место​положения таких таликов под влиянием новейших тектонических движений, сопровождающихся омоложением сети разрывных на​рушений. Смещение и перестройка напорно-фильтрационных та​ликов сопровождается миграцией наледей, вследствие чего обра​зуются обширные наледные поляны (Романовский, 1983).
7.4. Оценка условий формирования и устойчивости таликов различных типов
Все типы таликов, описанные выше, условно могут быть раз​делены на две основные группы. В первую входят талики, образу​ющиеся из-за повышения температуры пород до положительных значений в результате изменения условий теплообмена пород с атмосферной под влиянием различных факторов, действующих на дневной поверхности и в приповерхностных слоях геологичес​кого разреза. К этой группе относятся радиационные, тепловые и гидрогенные (подводно-тепловые) талики.
29*-изо
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Вторая группа объединяет талики, существующие за счет теп-ловыделения (конвективного, химических реакций, магматичес-ких процессов, искусственных источников тепла) непосредственно в объеме талика. Это талики гидрогеогенного и теплоактивного типов (см. табл. 7.1). Устойчивое существование таликов этой груп​пы среди многолетнемерзлых толщ, либо практически не зависит от температурных условий на поверхности пород, либо опосредо​вано зависит через факторы, определяющие интенсивность отто​ка тепла от границ талика в окружающие мерзлые толщи. Опреде​ляющим фактором существования таликов этой группы является уровень внутреннего тепловыделения — при достаточной его ин​тенсивности эти талики будут устойчивы при любых условиях на поверхности.
Нетепловые криогидрогалинные талики, происхождение кото​рых связано только с низкой температурой замерзания концент​рированных поровых растворов и в которых отсутствует конвек​тивный перенос, связанный с движением подземных вод, в ука​занные группы не входят, поскольку, как уже говорилось (7.2.6), они являются составной частью многолетнемерзлых пород. Если же в таликах происходит активная циркуляция рассолов (а источ​ники соленых вод известны в различных районах криолитозоны), то можно говорить или об их смешанном генезисе — криогидрога-линно-гидрогеогенном (при отрицательных температурах воды), или чисто гидрогеогенном (при положительных температурах подзем​ных рассолов). В этом случае они входят во вторую группу таликов.
В настоящее время в геокриологии накоплено много методов расчета прогнозов формирования и существования таликов раз​личных типов, их размеров, конфигурации и динамики измене​ния. Существует большое число аналитических методов различ​ной точности и сложности, программ численного расчета усло​вий теплообмена на ЭВМ различного класса. Однако до сих пор представительный количественный расчет условий развития воз​можен не для всех категорий таликов. Так, пока не существует приемлемой программы для персональных ЭВМ, позволяющей решать сопряженную фильтрационно-тепловую задачу для расче​та кондуктивно-конвективного теплообмена в гидрогеогенных таликах, не разработаны физико-математические основы расчета условий конденсации водяных паров в пустотах пород, сопро​вождающейся мощным тепловым эффектом и др.
В любом случае расчет такого сложного многофакторного про​цесса, как формирование таликов, является трудоемкой задачей. Поэтому на стадии, предваряющей математическое моделирова​ние, желательна ориентировочная оценка вероятных условий су​ществования талика. Ниже рассматриваются пути реализации такой
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оценки на базе простейших аналитических и балансовых соотно​шений. Как правило, аналитическая оценка возможна только для предельных (стационарных) случаев, но и они дают ценную ин​формацию о конечной ситуации сложного нестационарного про​цесса, моделируемого на ЭВМ.
7.4.1. Оценка условий существования и конфигурация таликов I группы
Основная сложность оценки условий локального повышения температуры пород до положительных значений заключается в необходимости анализа многосторонних связей и взаимовлияния различных факторов, определяющих условия теплообмена пород с атмосферой в годовом цикле. Анализ же воздействия отдельных температурообразующих факторов и суммирование их(аддитив-ная схема) существенно, часто качественно искажает реальную картину. Расчет температурного режима грунтов с учетом всех факторов природной среды практически неосуществим аналити​ческими методами и в общем виде возможен только при исполь​зовании современных ЭВМ. Более простую задачу определения состояния (талое-мерзлое) пород и прогноз его изменения при изменении условий теплообмена можно решить аналитически достаточно точно.
Рассматриваемая ниже оценка основана на расчете протаива-ния и промерзания многослойной системы при нулевой средне​годовой температуре пород. При равной глубине сезонного оттаи​вания и промерзания породы находятся в некотором переходном состоянии. В природных условиях это состояние пород всегда на​блюдается, например, на границах таликов в плане. В расчетную схему может быть введено неограниченное число различных тем​пературообразующих факторов: любые виды покровов (промерза​ющие и непромерзающие, естественные и техногенные), кон​вективный теплообмен в породах (инфильтрация, конденсация) и др. Суть расчета заключается в нахождении по всей совокупно​сти известных (заданных) параметров критического значения одного фактора (или суммы нескольких), обеспечивающего пе​реход из одного состояния в другое. Так, при известных теплофи-зических параметрах фунтов и покровов может быть найдена кри​тическая мощность снега. При известном термическом сопротив​лении снега можно определить критическую величину влажности пород или величину конденсации водяных паров и т.д., получен​ные критические величины сравниваются с природными, на ос​нове чего делается вывод о существующем или прогнозируемом физическом состоянии пород.
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Ниже приведено приближенное решение для схемы, отвечаю​щей сочетанию условий, чаще всего встречающихся в природе. Зимой под снегом с некоторым средним за зиму термическим сопротивлением залегает сухой непромерзающий слой (ягель, сухой мох, искусственное покрытие и др.), который может со​стоять из любого числа более мелких слоев. Под непромерзающим изолирующим слоем расположен первый промерзающий слой (влажный торф, мох, минеральный грунт, подсыпка и др.) и да​лее до глубины протаивания-промерзания породы второго про​мерзающего слоя любого генезиса. Для летнего периода из схемы исключается снежный покров. Всем слоям придаются значения теплофизических параметров и мощностей (летних и зимних) в соответствии с конкретной природной обстановкой; в случае от​сутствия каких-либо слоев их мощность приравнивается нулю.
Температура поверхности снега зимой считается равной тем​пературе воздуха, значение температуры поверхности напочвен​ных покровов в летний период должно приниматься с учетом ра​диационной поправки (см. разд. 1.2).
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I
Глубины летнего оттаивания и зимнего промерзания пород могут быть выражены:
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в противном случае граница сезонного промерзания-протаива-ния не выходит из первого промерзающего слоя и грунтовый разрез является однослойным (однородным). При этом следует
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В том случае, когда в годовом теплообмене в слое сезонного промерзания-оттаивания значителен вклад процессов конвектив​ного теплопереноса, используются эффективные значения коэф​фициента теплопроводности пород в летнее время или же непос​редственно значения глубины летнего оттаивания пород, вычис​ленные с учетом конвективного привноса тепла по методике, изложенной в разд. 5.3. Поскольку конденсация водяных паров и инфильтрация атмосферных осадков оказывают тепловое воздей​ствие, как правило, на участках развития слабовлажных сдрени-рованных пород, где верхний влажный слой отсутствует, для оп-
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значения параметров см. (уравнение 7.1).
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числяемое по среднемесячным значениям плотности снега.
Приведенные зависимости выглядят громоздкими, но они очень просты для анализа многосторонних связей различных факторов природной среды, формирующих температурное и физическое состояние пород.
Методика оценки формирования гидрогенных (подводно-теп-ловых) таликов рассмотрены в разд. 2.3. Расчет критической глу​бины водного покрова, при которой возможно существование донных отложений в талом состоянии в области развития много-летнемерзлых пород, производится с учетом теплофизических свойств донных осадков.
Размеры всех таликов, развитых с поверхности, в плане опре​деляются конфигурацией участка, на котором действуют отепля​ющие факторы, повышающие температуру пород до положитель​ных значений, а пространственная форма и вид (сквозной или несквозной по отношению к многолетнемерзлой толще) таликов зависят от ряда условий.
Для любого талика имеется определенная равновесная (стаци​онарная) пространственная форма, которая достигается при дли​тельном времени (теоретически — бесконечного) воздействия факторов, определяющих формирование талика, причем эти фак​торы должны оставаться неизменными. В природе пространствен​ная форма таликов соответствует стационарной не всегда. Равно​весное состояние таликов наблюдается, например, под долгожи-вущими закрепленными на местности водными объектами (крупные озера в горноскладчатых областях и др.). Чаще же тали​ки находятся в нестационарном тепловом состоянии, причем они могут быть как в начальной стадии развития, так и в стадии от​мирания (всестороннего многолетнего промерзания). При этом их пространственная конфигурация может быть близка к стационар​ной, соответствующей современным температурным условиям на поверхности, но может и сильно отличаться от нее. Нестационар​ный характер состояния таликов часто определяется изменением во времени действия отепляющих факторов (климатических усло​вий и др.) или переменой места действия этих факторов (смеще​ние речных русел, миграция термокарстовых озер). Исходя из этого
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очевидно, что задача расчета динамики таликов в строгой по​становке должна решаться в нестационарном варианте (с исполь​зованием современных ЭВМ), при этом основная сложность зак​лючается в задании представительного сценария изменения верх​них граничных условий, особенно в ретроспективной его части.
Тем не менее оценка равновесной (стационарной) формы та​лика остается актуальной. Во-первых, такая оценка позволяет ха​рактеризовать принципиально возможные (энергетически обес​печенные) размеры и форму (вид) талика в конкретных природ​ных условиях. Во-вторых, часто стационарная задача позволяет судить о направленности развития (аградация—деградация) кон​кретного исследуемого талика.
Аналитические решения для стационарного температурного поля в однородном полупространстве грунта получены только для прос​той формы контуров температурного возмущения на поверхнос​ти: прямоугольника, круга, бесконечной полосы и др. С помощью принципа суперпозиции эти решения могут быть распростране​ны на случаи контуров любой формы и произвольного распреде​ления температур на поверхности пород. Эти трудоемкие методы подробно освещены в специальной литературе (Балобаев, Шаст-кевич, 1974).
Для ориентировочной оценки формы и вида таликов, развитых с поверхности, можно воспользоваться двумя простыми решени-ями: для бесконечной полосы, соответствующей вытянутым при​родным и искусственным объектам (реки, длинные и узкие озе​ра, теплотрассы и др.), и для круга, соответствующего объектам изометрической формы.
Под вытянутыми объектами, у которых длина значительно боль​ше ширины, стационарное температурное поле описывается сле​дующей зависимостью (начало координат на поверхности в сере​дине полосы):
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рина полосы В = 2Ъ\ g — геотермический градиент в многолетне-мерзлой толще за пределами температурного влияния талика.
Для случая контура температурного возмущения на поверхнос​ти в виде круга решение в конечном виде существует только для вертикальной оси, проходящей через центр круга:
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ности; остальные обозначения см. выше.
При существенном различии коэффициентов теплопроводнос​ти пород в талом и мерзлом состояниях производится приведение свойств талой зоны к свойствам мерзлой путем замены темпера-
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Используя приведенные выражения, можно исследовать струк​туру теплового потока в зоне влияния талика, определять форму и вид талика в зависимости от различных факторов. Мощность несквозного талика, условия перехода его в сквозной талик ока-
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определенном размере зоны возмущения нижняя граница мерзлой
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толщи поднимается до поверхности и сразу возникает сквозной талик. В этом случае система (7.6) имеет простое решение:
[image: image822.jpg]7.7




т.е. можно говорить, что если ширина полосы положительных (или нулевых) температур пород на поверхности превышает мощность мерзлой толщи в 1,3 раза, то под ней всегда возможно формиро​вание сквозного талика.
Для случая округлой формы контура возмущения, анализируя уравнение (7.5), получается выражение для предельного радиуса
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При этом предельная мощность талой чаши несквозного тали​ка будет

I
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т.е. образование сквозного талика под округлым контуром с диа​метром вдвое превышающим мощность мерзлой толщи, возмож​но при самых низких положительных температурах поверхности пород в пределах этого контура.
Условия формирования сквозного талика зависят от темпера​туры пород на его поверхности. Рассмотрим участок развития многолетнемерзлой толщи с температурой пород у поверхности
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Для круглого озера со среднегодовой температурой придонных слоев воды tT = +3 °С в тех же природных условиях предельный диа-
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7.4.2. Оценка устойчивости таликов, существующих за счет внутреннего тепловыделения, (II группа)
К таликам, существующим за счет выделения тепла непосред​ственно в объеме талых пород, относятся талики гидрогеогенного и теплоактивного типов.
Первой частью задачи по оценке их устойчивости является оп​ределение суммарного оттока тепла от границ талика в окружаю​щие мерзлые толщи и к дневной поверхности (Основы мерзлот​ного прогноза..., 1974). Вторая часть задачи — определение воз​можного уровня внутреннего тепловыделения в объеме талика, которое в одних случаях может оказаться довольно простым (мо​гильники радиоактивных отходов, тепловыделяющие промышлен​ные конструкции и др.), а в других (конвективное выделение фильтрационных потоков) — очень сложным. У гидрогеогенных таликов существуют многоступенчатые связи (как прямые, так и обратные) между условиями водо- и теплообмена в них. Конфи​гурация и размеры таликов определяются процессами конвектив​ного тепловыделения в них, а расходы фильтрационных потоков и, следовательно, величина конвективного привноса тепла зависят от формы таликов. В настоящее время решение сопряженных филь-трационно-тепловых задач в двух- или трехмерном варианте не разработано, поэтому оценка условий существования этих тали​ков может выполняться только на основе балансовых построений.
Рассмотрим схему оценки устойчивости гидрогеогенных тали-ков, формирующихся за счет конвективного теплообмена, воз​никающего при движении субгоризонтальных фильтрационных потоков, с которыми связано формирование либо таликовых ванн под русловой частью рек, либо межмерзлотных форм внерусло-вых долинных таликов (см. разд. 7.2.4).
Существование таликовых ванн в окружении низкотемператур​ных многолетнемерзлых пород в долинах относительно неболь​ших водотоков, где отсутствует зимний поверхностный сток, под​держивается исключительно конвективным привносом тепла в объем талых пород фильтрационным потоком в летнее время. В общем случае дополнительное конвективное тепловыделение обес​печивается поглощением теплых речных вод в верхней по тече​нию реки части таликовой ванны и охлаждением их в процессе фильтрации в объеме талика. Разница количества вносимого и
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выносимого водой тепла в нижнем замыкании ванны обеспечи​вает многолетнее существование талика в окружении мерзлых пород и равна оттоку тепла от подошвы талика в многолетнемерз-лую толщу.
Сравнение приходной и расходной частей теплообмена в тали-ковых ваннах позволяет делать выводы об энергетической обеспе​ченности существования таликов определенных размеров в конк​ретных природных условиях, о тенденции их развития в данную климатическую эпоху и т.д.
В условиях постоянного, задаваемого рекой градиента фильт​рации подземных вод величина вынужденного поглощения реч​ных вод в летнее время таликовой ванной составляет:
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Количество тепла, вносимого фильтрационным потоком в та​лик за летний период, составляет
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анализируя теплопотоки в температурном поле пород, описывае​мом уравнением (7.4). Если учитывать только теплопотоки, ухо​дящие в мерзлую толщу ниже подошвы деятельного слоя (рис. 7.2), то погонный расход тепла от таликовой ванны будет
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пород; остальные обозначения см. (7.4)—(7.6). Из сравнения коли​чества вносимого конвективного тепла и потерь тепла в окружаю​щие породы можно делать выводы о предельно возможной длине талика. Например, исследованиями в долине относительно мел​кого водотока установлено существование таликовой ванны ши-
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Рис. 7.2. Структура теплового потока под несквозным конвективным таликом:
1 — граница многолетнемерзлых пород;
2 — граница сезонного промерзания от​
ложений; 3 — линии тока тепла. Осталь​
ные обозначения в тексте

Требуется оценить энергетичес​кую обеспеченность существова​ния этой крупной таликовой ван​ны. Вначале определяется по за​висимости (7.11) погонный теплопоток в мерзлую толщу
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сечение приближенно сегментом круга, можно найти площадь
В случае полного использования конвективного тепла на под​держание существования талика (т.е. температура подземных вод на выходе из талика равна О °С), длина термодинамически устой​чивой таликовой ванны из сравнения полученных величин соста​вила бы
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т.е. почти вдвое больше, чем это наблюдается фактически.
В реальных условиях, конечно, далеко не все теплосодержание подземных вод используется на теплоотдачу в многолетнемерз-лую толщу. Не учтены здесь также теплопотери на разрушение сезонномерзлого слоя снизу, которые могут быть значительны. В то же время приведенный пример свидетельствует об очень высо​ком энергетическом уровне процессов конвективного теплопереноса.
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Интересно, что столь значительное количество тепла вносится в объем талых пород при поглощении речных вод с расходом
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что вообще несоизмеримо с расходом поверхностного водотока, который даже в меженный период составляет для рек первые ку​бометры в секунду.
Подобного рода оценки в ряде случаев позволяют делать и дру​гие практические выводы. Например, в данном случае, не распо​лагая данными о фильтрационных свойствах водовмещающих от​ложений, можно было бы утверждать, что коэффициент фильт​рации отложений таликовой ванны данных природных размеров не может быть меньше 2,75 м/ч (65 м/сут).
Для межмерзлотных таликов простой формы также можно про​водить оценки подобного рода. Так, погонная (на 1 м длины) теп​лоотдача от талика круглого сечения, расположенного параллельно поверхности земли (без учета геотермического градиента), будет
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Для широких пластообразных меж​мерзлотных таликов можно учиты​вать только удельный отток тепла вверх через мерзлую толщу мощнос-
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В качестве примера можно оценить устойчивость межмерзлотного тали​ка на высокой речной террасе. Тер​раса цокольная, с поверхности до глубины 20 м сложена тонкозернис​тыми песками, цоколь — скальные породы. Установлено, что существу-
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Рис. 7.3. Характер оттока тепла от границ талика цилиндрической формы, ориентированного парал​лельно поверхности (поперечное сечение)
30 -ИЗО
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ющее на поверхности террасы мелкое озеро диаметром около 100 м в летнее время разгружается через межмерзлотный талик в виде сезонно действующих источников на борту долины на границе коренных пород цоколя и рыхлых аккумулятивных образований. Расстояние от озера до уступа террасы L = 300 м (рис. 7.4). Сред-
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а погонный стток тепла от верхней поверхности талика будет
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Теплопотери с боковых границ талика учитываются как поте​ри от двух полуцилиндров (т.е. одного целого цилиндра) с ради-
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Рис. 7.4. Схема формирования конвективного внутримерзлотного талика на высо​ких речных террасах:
а — общий вид; б — поперечный разрез в средней части талика; 1 — хорошопро-
ницаемые аллювиальные отложения; 2 — водоупорные коренные породы ложа
долины; 3 — граница многолетнемерзлых пород; 4 — нисходящие источники в
борту долины; 5 — линии тока тепла. Остальные обозначения в тексте
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Общий отток тепла от границ талика по всей его длине за год составит
еот = (29,8 + 34,0)300 • 8760 = 1,68   108 ккал.
Количество тепла, выделяющееся внутри талика фильтраци​онным потоком, равно
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Суммарный расход источников в летнее время оказывается рав​ным 13 м3/ч, или 3,6 л/с. Собственные запасы воды в озере такой расход обеспечить не могут. Озеро является промежуточным кол​лектором надмерзлотных вод слоя сезонного оттаивания. При ве​личине летней инфильтрации на плоской песчаной поверхности порядка 200 мм, озерная котловина должна дренировать область с радиусом около 250 м.
Для сезонных гидрогеогенных таликов, по которым происхо​дит субвертикальная фильтрация подземных вод, также могут быть получены приближенные стационарные решения, описывающие условия существования талика в зависимости от комплекса при​родных факторов.
В качестве примера рассмотрим наиболее простую схему водо-выводящего (поглощающего) талика, формирующегося вдоль вер​тикальной трещиноватой зоны небольшой ширины и неограни​ченной длины в плане, по которой происходит вертикальное дви​жение воды. В природе эта схема соответствует линейной разломной зоне, обычно наследуемой долинами рек, через которую осуще​ствляется питание (или разгрузка) подмерзлотных вод (рис. 7.5).
Геотермический поток тепла не учитывается. В этом случае ли​нии тока тепла от трещиноватой зоны к поверхности близки к концентрическим окружностям с центром в месте выхода грани​цы разлома на дневную поверхность. Тогда температура воды в фильтрующей зоне по глубине z (от дневной поверхности) для водовыводящего талика запишется следующим образом:
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Рис. 7.5. Схема формирования напорно-фильтрационного талика, связанного с разгрузкой подмерзлотных вод по вертикальной трещиноватой (разломной) зоне: 1 — зона трещиноватых фильтрующих пород; 2 — источники напорных подземных вод; 3 — направление фильтрации; 4 — граница многолетнемерзлых пород; 5 — линии тока тепла. Остальные обозначения в тексте
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В предельном случае существования талика можно принять, что среднегодовая температура на подошве деятельного слоя в непос​редственном примыкании к трещиноватой зоне равна 0 °С, в эту точку приходит нулевая изотерма, разделяющая талые и мерзлые породы, и на этом уровне заканчивается конвективное тепловы​деление восходящего потока. Тогда предельное условие для опре​деления минимальной скорости восходящей фильтрации, защи​щающей талик от многолетнего промерзания, будет
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глубина сезонного отта-
где В — ширина трещиноватой зоны; ивания пород в обрамлении талика.
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Аналогичное решение для случая нисходящей фильтрации за​пишется в виде:
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Видно, что эти условия полностью идентичны, т.е. если на входе в мерзлую зону температура воды в обоих случаях одина​кова, то в случае полного использования емкостного тепла воды в процессе фильтрации предельная скорость фильтрации не за​висит от направления движения воды (нисходящее или восходя​щее) и общая теплоотдача в окружающие мерзлые толщи также одинакова. Этого нельзя сказать о конфигурации талика, кото​рая в этих случаях совершенно различна и находится подбором из уравнения:
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в котором для случая восходящей фильтрации
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а для нисходящей фильтрации
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где
[image: image854.jpg]T 2CV,B’




[image: image855.jpg]



координаты границы талых и мерзлых пород (рис. 7.5, а).
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талика оказываются довольно «мягкими».
Конфигурация границы талика при восходящей фильтрации следующая:
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Видно, что талик в нижней части имеет большую ширину, а по мере движения воды вверх сужается, причем особенно резко вблизи поверхности; на интервале 25—2 м фильтрационный по​ток отдает 50% своего тепла (рис. 7.5, б).
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дет и общее тепловыделение в пределах мерзлой зоны, а конфи​гурация талика оказывается принципиально иной:
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На входе в мерзлую зону (на подошве деятельного слоя) ши​рина талика 0,94 м (расстояние от границы фильтрующей зоны до границы талых и мерзлых пород), расширяется с глубиной, его максимальные размеры 7,7 м на глубине 100 м, а затем сужа​ется и на глубине М = 200 м мерзлые породы подходят вплотную к границе фильтрующей зоны (рис. 7.5, б).
Значительно более «жесткими» являются условия существова​ния талика вокруг вертикальной фильтрующей зоны с круглым сечением. Аналитическое решение в этом случае имеет сложный вид и здесь не приводится. Для сравнения следует сказать, что при тех же параметрах, которые были приняты в предыдущем приме​ре, и при том же поперечном размере фильтрующей зоны 2R - 4 м критическое значение скорости фильтрации, необходимое для су​ществования талика, Vnp равно 3,6 м/сут, что почти в 20 раз выше, чем в случае бесконечной линейной зоны трещиноватости.
Раздел II
ЭКЗОГЕННЫЕ ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ ПРОЦЕССЫ В КРИОЛИТОЗОНЕ
ГЛАВА 8
ФОРМЫ ПРОЯВЛЕНИЯ И ОСОБЕННОСТИ
РАСПРОСТРАНЕНИЯ ЭКЗОГЕННЫХ ГЕОЛОГИЧЕСКИХ
ПРОЦЕССОВ В КРИОЛИТОЗОНЕ
8.1. Классификация процессов
Особенности экзогенных геологических процессов в криолито-зоне обусловлены периодичностью промерзания и оттаивания, охлаждения и нагревания верхних горизонтов отложений, специ​фикой свойств промерзающих, мерзлых и оттаивающих пород, временной периодической изменчивостью их напряженного со​стояния. В настоящее время благодаря работам многих исследова​телей изучены региональные и зональные особенности развития этих процессов, на качественном уровне выявлен их механизм, определена роль природных факторов и условий в их развитии, изучены древние и современные формы явлений. Результаты ис​следований широко используются при изучении рельефа поверх​ности и четвертичных отложений в криолитозоне, истории фор​мирования мерзлых толщ горных пород, особенностей инженер​но-геокриологической обстановки. Несмотря на значительные достижения, существует ряд слабо разработанных вопросов, к числу которых относятся: генетическая классификация процес​сов, динамика, стадийность их развития и парагенез в различных регионально-зональных условиях, математическое моделирование процессов.
Рассматривая существующие классификации процессов и яв​лений, их можно разделить на морфологические и генетические. К первым относятся классификации явлений, подразделяемых по формам и размерам, приуроченности к определенным эле​ментам рельефа, генетическим типам отложений, геокриологи​ческой обстановке, т.е. по визуально наблюдаемым и описывае​мым особенностям явлений. Таковы, например, классификации
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солифлюкционных (Втюрина, 1966; Жигарев, 1967; Савельев, 1967; и др.) и полигональных (Попов, 1967; Розенбаум, 1973; Втюрин, 1975; Романовский, 1977) форм рельефа, наледей (Со​колов, 1975; Толстихин, 1974), термокарстовых форм (Качурин, 1963; Попов, 1967; и др.), термоабразионных берегов (Арэ, 1980; Ермолаев, 1984), склоновых образований (Каплина, 1965; и др.). К этой же категории можно отнести и классификации процес​сов, например по скорости их развития (Савельев, 1971; Суход-ровский, 1979; и др.).
В генетических классификациях всегда отражается связь про​цессов или явлений с причинами их возникновения (развития). Причинная связь прослеживается в существующих классифика​циях криотекстур и подземных льдов (Втюрин, 1969; Гасанов, 1965; и др.)? полигонально-жильных структур, образующихся при морозобойном растрескивании пород (Романовский, 1967; По​пов, 1967; и др.). Большинство генетических классификаций яв​ляются частными, так как предметом классифицирования в них является один процесс или одно явление.
В последние десятилетия большое развитие получили класси​фикации природных факторов и условий по их влиянию на воз​никновение, динамику развития и форму проявления отдельных процессов. Эти классификации успешно используются при гео​криологических съемках для специального типологического рай​онирования территории с целью изучения и прогнозной оценки мерзлотно-геологических процессов (Невечеря, 1966; Романов​ский, 1977; Гарагуля, 1983; Ершов, 1985).
Общая генетическая классификация экзогенных геологических процессов в криолитозоне до сих пор разработана слабо из-за многофакторности условий и неоднозначной роли отдельных фак​торов в их развитии. Многие из них развиваются совместно или сменяют друг друга на разных стадиях общего геокриологическо​го процесса. Большинство мерзлотных явлений образуется под влиянием ряда процессов и поэтому во многих случаях нет соот​ветствия между отдельным процессом и явлением. Этим и объяс​няются недостатки обобщенной классификации криогенных про​цессов и явлений, предложенной Л.И. Вейсманом (1978), и класси​фикации криогенных физико-геологических процессов Ю.Л. Шура (1984). В первой автор взял за основу классификацию П.Ф. Шве​цова и др. (1970), в которой выделяются три группы гидротерми​ческих процессов, связанные соответственно с многолетним про​мерзанием, многолетним оттаиванием и сезонным промерзани​ем и оттаиванием пород. Каждая группа подразделяется по механизму образования льдов и их оттаиванию, обусловливаю​щим изменения литологических особенностей пород и образова-
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ние различных форм рельефа. Отдельные криогенные процессы или их сочетания характеризуются специфическими образовани​ями в толще пород и формами криогенного рельефа. В классифи​кации Ю.Л. Шура подразделение процессов проведено по ряду признаков. Сначала они делятся на рельефообразующие и крио-литогенетические, затем — по участию механической компонен​ты, привносимой извне, далее — по изменению теплового состо​яния и температурного режима пород, на завершающем этапе — по виду среды (атмосфера или гидросфера), контактирующей с породами, в которых развивается процесс.
В указанных классификациях недостаточно полно отражены причины развития процессов, не обозначены основные механиз​мы, слабо прослеживается связь отдельных процессов с особен​ностями тепло- и влагообмена в породах.
Используя идеи, заложенные в классификациях предыдущими исследователями, сделана попытка систематизации процессов по признакам, наиболее полно раскрывающим их механизм и связь с теплообменом в породах (табл. 8.1). Все геокриологические про​цессы разделены на четыре группы по основному агенту природ​ной среды, являющемуся движущей силой процессов. Учитывая, что их интенсивность и формы проявления зависят от конкрет​ной природной обстановки, эта систематизация, кроме того, до​полнена индивидуальной характеристикой условий развития не​которых из них (табл. 8.2—8.6). Основными показателями условий, как известно, являются: скорость и глубина сезонного оттаива​ния и сезонного промерзания пород, скорость промерзания се-зонноталого слоя; градиенты, максимальные и минимальные зна​чения температуры в СТС и CMC; состав, влажность (льдистость) и криогенное строение пород; режим грунтовых (надмерзлотных) вод; особенности рельефа поверхности и др. Существующие пред​ставления о закономерностях развития процессов в различных ландшафтно-климатических, геолого-геоморфологических и гео​криологических обстановках позволяют, как уже было отмечено, оценить условия и классифицировать их применительно к отдель​ным процессам, что в табл. 8.2—8.6 отражено в градациях харак​теристик, обусловливающих разную интенсивность или форму проявлений (при прочих равных условиях). Зависимость процес​сов от теплообмена на земной поверхности и температурного ре​жима пород выражена здесь через типы СТС и CMC, выделяемые по классификации В.А. Кудрявцева по среднегодовой температу-
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сти теплообмена для развития того или иного процесса. Такие характеристики, как состав пород, их влажность (льдистость),
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Таблица 8.1 Систематизация экзогенных геологиче
	Группы ЭГП
	Виды ЭГП
	Механизм процессов

	1
	2
	3

	Собственно криогенные, обусловленные годовыми и многолетними колеба​ниями теплообмена на земной поверхности
	Криогенное выветрива​ние пород
	Температурные дефор​мации пород, расклини​вающее действие тонких пленок воды в породах, диспергация и коагуля​ция минеральных частиц в дисперсных породах

	
	Морозобойное растрес​кивание мерзлых масси​вов дисперсных пород
	Температурная деформа​ция мерзлого массива дисперсных пород

	
	Морозное пучение дис​персных пород
	Увеличение объема пород при льдовыделе-нии в них

	
	Наледообразование
	Сезонное замерзание поверхностных и под​земных вод

	
	Термокарст
	Тепловая осадка земной поверхности

	Термогидрогенные, обусловленные тепловым и механическим воздей​ствием водных масс на оттаивающие и мерзлые породы, годовыми коле​баниями теплообмена на поверхности, колеба​ниями водного баланса поверхности
	Термоабразия
	Размывание, обрушение, сползание, стекание пород на береговых склонах и уступах, вынос их с пляжей


ских процессов (ЭГП) в криолитозоне
	Причины развития процессов
	Сопутствующие процессы
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Таблица 8.2 Условия развития морозобоиною растрескивания дисперсных пород
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Таблица 8.3 Условия развития сезонного пучения
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Таблица 8.4 Условия развития термокарстовых просадок поверхности
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криогенное строение, классифицировались исходя из особеннос​тей фазового состава и миграции влаги в мерзлых породах, де​формационных свойств мерзлых и оттаивающих пород. Режим грун​товых вод оценивался по продолжительности существования го​ризонта и по положению уровня относительно глубины сезонного оттаивания (промерзания), от чего зависит их влияние на соот​ветствующие процессы. Рельеф охарактеризован уклонами повер​хности и степенью расчлененности, обусловливающими потен​циальную интенсивность и формы проявления процессов в рель​ефе.
Группа собственно криогенных процессов, развитие которых вызвано сезонными и многолетними колебаниями теплообмена на земной поверхности и в подстилающих горных породах, вклю​чает: морозобойное растрескивание и криогенное выветривание, связанные с многократным повторением циклов промерзания и оттаивания пород, охлаждением мерзлых пород в слое годовых колебаний температуры (включая СТС и CMC), а также с динами​кой напряженного состояния пород в переменном температурном поле; морозное пучение пород и наледообразование, обусловлен​ные сезонным и многолетним промерзанием пород, подземных и поверхностных (при образовании наледей) вод, увеличением объе​ма пород при льдовыделении; термокарст, связанный с сезон​ным и многолетним оттаиванием сильнольдистых пород и под​земных залежей льдов, с изменением свойств, осадкой и размо-канием пород при оттаивании. Оценка природных условий для развития морозобойного растрескивания, пучения и термокарста приведена в табл. 8.2—8.4.
Развитие группы термогидрогенных (термоабразии, термоэро​зии, заболачивания) процессов вызвано механическим и тепло​вым воздействием на мерзлые и оттаивающие породы водных масс, годовыми колебаниями теплообмена на поверхности почвы и многолетними колебаниями водного баланса поверхности. Эти процессы имеют свои аналоги вне криолитозоны. Однако специ​фика их протекания, обусловленная размываемостью мерзлых пород (табл. 8.5), столь велика, что целесообразность выделения в самостоятельную группу очевидна. Развитию термоабразии и тер​моэрозии всегда предшествует оттаивание пород, сопровождаю​щееся нарушением структурных связей в породах, изменением их физико-механических, фильтрационных и теплофизических свойств. Заболачивание в криолитозоне проявляется в особых ус​ловиях торфонакопления, при которых рост торфяных залежей часто происходит одновременно с их промерзанием, что находит выражение в захоронении растительных остатков, темпе роста торфяников и в их криогенном строении. Особенности процессов
31-1130
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Таблица 8.5 Условия, определяющие потенция
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1. Размываемость СТС регламентируется скоростью оттаивания пород (преоблада​ет предельно-термоэрозионный тип раз​мыва):
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2. Размываемость СТС зависит от скоро​сти оттаивания (преобладает термоэро​зионный тип размыва):
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3. Размываемость СТС не зависит (или слабо зависит) от скорости оттаивания (преобладает эрозионный тип размыва):
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этой второй группы проявляются также в формировании мезо- и микрорельефа, в преобразовании ими чехла рыхлых отложений, в формировании специфических генетических типов новых гео​логических образований (сингенетически промерзающих озерных и прибрежно-морских отложений, делювиальных и пролювиаль-ных образований, в накоплении торфяников и др.).
Третья группа объединяет гравитационные процессы — соли-флюкцию, сплывы, оползание, осыпание, десерпцию, курумо-образование и др. Часть из них имеет аналоги вне криолитозоны, другие характерны только для нее (криодесерпция, курумообра-зование). Но все без исключения гравитационные процессы в крио-
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льную интенсивность термоэрозии
	
	Влажность оттаиваю​щих пород (W) (в по​рядке уменьшения раз-мываемости)
	Характеристика рельефа по степени опасности оврагообразования

	
	
	крутизна склона
	форма склона
	глубина базиса эрозии, м
	степень опасности

	
	1. W> 50%
2. Wot 25 до 50% 3. W< 25%
	2-5 и > 5°
	выпуклая прямая вогнутая
	75-100
	очень опасный

	
	
	5-10°
	выпуклая
	50-75
	

	
	
	до 5°
	вогнутая прямая
	50-75
	опасный

	
	
	5-10°
	выпуклая прямая вогнутая
	25-5
	

	
	
	до 5°
	вогнутая прямая
	< 10
	мало-опасный

	
	
	
	выпуклая
	до 25
	


литозоне отличаются спецификой механизма, обусловленной пе​риодическим изменением состояния пород, их свойств при про​мерзании и оттаивании, развитием специфических пластично-вязких деформаций оттаивающих (табл. 8.6) и мерзлых сильноль​дистых пород, деформаций морозобойного растрескивания пород, выпучивания каменного материала в чехле рыхлого покрова. Гра​витационные процессы в криолитозоне приводят к формированию особых форм мезо- и микрорельефа: курумных и солифлюкционных потоков, полей, террас. Кроме того, с этими процессами в крио​литозоне связано формирование специфического состава и стро​ения соответствующих склоновых отложений (солифлюкционных,
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Таблица 8.6 Условия развития солифлюкцин
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1. Оптимально благоприятная:

[image: image869.jpg]or-2m0-5  or-5m0-10
7,5-1511-135° 13,5-17;17 - 21
<-10
17-21u>21




[image: image870.jpg]1. Wep >> Wy, xun-
KO-TeKy4uit

2. Wo < Wor < Wy
BA3KO-TEKy4Mit

3 W < Wor < Wy
BAI3KO-TUIACTHYHBIH
4. Wor < Wp; cnabo-
TUIACTHYHBIA




2. Благоприятная:
[image: image871.jpg]or-2n0-5u<-5
11-13,5; 17-21u> 21




3. Относительно неблагоприятная:
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1. Пылеватые супеси
и пылеватые суг​
линки
2. Пылеватые пески
и супеси
3. Суглинки


1. Крутизна 7-15°,
склон предельно
солифлюкционно-
опасный
2. Крутизна от 3 до
7°, склон солиф-
люкционноопасный
3. Крутизна менее 3
и более 15°, склон
слабо солифлюкци-
онноопасный


1. Постоянно суще​
ствующие (в том
числе в связных
грунтах, сохраняю​
щих повышенную
посткриогенную
пустотность)
2. Периодически
исчезающие
3. Периодически
появляющиеся
делювиальных, коллювиальных, оползневых и др.); захоронение в них снежников, наледей, ледников; образование гольцовых льдов; криогенная сортировка материала и др.
К четвертой группе относятся процессы эолового (ветрового) происхождения. Сезонное и многолетнее промерзание-протаива-ние,, термогенное выветривание, морозобойное трещинообразо-вание накладывают отпечаток на протекание эоловых процессов и на облик формирующихся эоловых отложений. По мнению не​которых исследователей (Томирдиаро, 1980; Томирдиаро, Чер​ненький, 1987), именно эоловые процессы в условиях сурового климата привели к формированию мощной сильнольдистой тол​щи отложений на приморских низменностях Северо-Востока Рос​сии, получивших название «едомого» комплекса. По-прежнему в центре внимания ученых стоит вопрос о формировании лёссовых и лёссовидных отложений как в границах современной криолито-зоны, так и в перигляциальной зоне. Однако до сих пор эоловые процессы в криолитозоне изучены слабо, требуется накопление фактических данных для того, чтобы оценить их специфику.
Предлагаемая систематизация не решает всех вопросов изуче​ния процессов, но на ее основе можно ближе подойти к изучению их парагенезиса, цикличности и других особенностей, а также к построению математических моделей. Например, устанавливая связь отдельных видов процессов с сезонными или многолетними ко​лебаниями теплообмена на поверхности почвы, можно охаракте​ризовать фазы и цикличность их развития. Известно, что для всех экзогенных геологических процессов в криолитозоне характерны фазы и циклы развития, связанные с колебательным характером теплообмена. Интенсивная и неинтенсивная фазы связаны с экс​тремумами колебаний, а циклы ^- с длиной их периодов. Некото​рые процессы характеризуются только сезонными циклами, дру​гие — сочетанием сезонных и многолетних. Так, сезонное пуче​ние, морозобойное растрескивание, термоэрозия, солифлюкция и другие имеют один сезонный цикл развития, повторяющийся практически ежегодно. При этом некоторые из них протекают в пределах сезонноталого (сезонномерзлого) слоя и не вызывают изменения баланса минерального субстрата (например, сезонное пучение), другие захватывают многолетнемерзлые породы (при условии сохранения отрицательной среднегодовой температуры пород) и приводят к нарушению баланса минерального субстра​та (термоэрозия, солифлюкция и др.). Многолетние колебания теплообмена могут оказывать влияние на интенсивность разви​тия указанных процессов вследствие резонансных явлений (на​ложение разнопериодных колебаний теплообмена, приводящее
31*-ИЗО
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к существенному отклонению величины годового теплооборота от среднемноголетней нормы).
Процессы с многолетними циклами развиваются непрерывно в течение всего года и на протяжении длительного ряда лет. В их динамике обычно наблюдаются две фазы внутригодового цикла (особенно на ранней стадии) и периодическая смена фаз, соответ​ствующая циклам многолетних колебаний теплообмена. В этом случае развитие процессов обеспечивается переходом среднегодо​вой температуры пород через 0 °С. Таковы термокарст и многолет​нее пучение. Все многолетние процессы имеют стадии развития, предопределяемые преимущественно геолого-тектоническими и исходными мерзлотными условиями. С мерзлотно-геологическим строением разреза и новейшими тектоническими движениями связываются стадии их зарождения, зрелого развития и старения (затухания). Однако особенностью экзогенных процессов в крио-литозоне является то, что «нормальная» стадийность нарушается циклическим характером промерзания и оттаивания, охлаждения и нагревания пород. Так, новейшие поднятия территории могут стать причиной интенсивного развития термокарста, если они по времени совпадут с общим потеплением климата (Гравис, 1978; Мухин, 1974). Несовпадение влияний климата и новейших текто​нических движений на развитие процесса приводит к тому, что стадии процессов как бы «размываются»: затухающий характер процесса может наблюдаться уже на первой стадии (зарождения), а интенсивный характер — на стадии старения. Степень наруше​ния «нормальной» стадийности процессов цикличностью клима​та определяется тепловой инерцией мерзлых (талых) пород (Га-рагуля, Пармузин, 1980). В целом анализ динамики процессов позволяет характеризовать ее тремятюнятиями — циклом, фазой и стадией развития, — понимая под двумя первыми динамику процесса, обусловленную периодическими колебаниями тепло​обмена в системе, а под третьим — динамический ряд геологи​ческих и геоморфологических последствий изменения тектони​ческих и мерзлотно-фациальных условий развития процесса. Оче​видно, что на основе полевого изучения форм проявления процессов в конкретной геолого-географической обстановке, ис​пользуя предлагаемую систематизацию (см. табл. 8.1), можно сде​лать вывод о возможном парагенезисе процессов (по территори​альному и временному совпадению необходимых для них факто​ров и условий). При этом следует различать синхронный и асинхронный парагенезис. Первый характерен для относительно «независимых» друг от друга процессов (по основной причине их развития). В этом случае парагенезис обусловлен территориаль​ным совпадением благоприятных и для одного, и для другого
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процесса условий, когда один стимулирует развитие другого. Так, на склонах часто прослеживается парагенезис термокарста и тер​моденудации, морозобойного растрескивания и солифлюкции. Асинхронный парагенезис, наблюдаемый на микро- и макроуров​нях, обусловлен тем, что результат развития одного процесса ста​новится причиной или условием развития другого. Наиболее яр​ким примером асинхронного парагенезиса является взаимосвязь процессов термокарста, морозобойного растрескивания и много​летнего пучения пород, проявляющаяся в формировании дина​мических рядов типов ландшафта (Вейсман, 1978). В ряде случаев на разных стадиях развития наблюдается свой парагенезис про​цессов. Так, на стадии зрелого развития термокарста ему сопут​ствует термоденудация, а на стадии старения — многолетнее пу​чение и морозобойное растрескивание.
Приведенная систематизация мерзлотно-геологических процес​сов, благодаря раскрытию механизмов их развития, является хо​рошей методической основой для выявления зональных и регио​нальных закономерностей распространения и проявления про​цессов (в рельефе и четвертичных отложениях) в криолитозоне (см. разд. 8.2). Качественную прогнозную оценку развития того или иного процесса в современной природной обстановке можно дать на основе специального индивидуального (для каждого процес​са) районирования территории, признаками которого могут слу​жить частные классификации характеристик, приведенные, на​пример, в табл. 8.2—8.6. Если при районировании выделяются типы местности (участки), благоприятные по всем признакам, то, оче​видно, что в их пределах процесс либо идет, либо потенциально возможен. При этом существуют оптимальные сочетания характе​ристик, кдторые обеспечивают определенную интенсивность и соответствующие формы проявления. Например, на участках с неустойчивыми (в плане временной динамики, см. разд. 5.3) типа​ми сезонноталого слоя, отличающимися небольшой мощностью и, следовательно, возможной небольшой глубиной залегания мно-голетнемерзлых сингенетических сильнольдистых (i об > 0,6) супес-чано-суглинистых отложений мощностью более 5 м, существуют условия для возникновения термокарста (см. табл. 8.4) при отри​цательной среднегодовой температуре пород под влиянием уве​личения глубины сезонного оттаивания. Если процесс перейдет в прогрессивную стадию, когда среднегодовая температура на по​верхности пород становится положительной и начинается много​летнее оттаивание льдонасыщенных отложений, то на плоских поверхностях будут образовываться заболоченные западины и озе​ра, на склонах — байджерахи.
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Такой подход впервые был использован для составления круп​номасштабных оценочных карт условий развития процессов (пу​чения, термокарста, солифлюкции и др.) в низовьях долины Енисея (Гарагуля, 1985), а также при составлении мелкомасш​табной карты потенциального термокарста на севере Западной Сибири (Пармузин, 1988, 1989) и при картировании простран​ственно-временной изменчивости морозного пучения грунтов на территории Ленинградской области в масштабе 1:500 000 (Гарагу​ля, Чеснокова, Кофф, 1991).
8.2. Зональные и региональные особенности развития экзогенных геологических процессов в криолитозоне
В настоящее время существует большое количество опублико​ванных работ, посвященных изучению экзогенных геологических процессов в различных регионах криолитозоны (Арэ, 1980; Вейс-ман, 1978; Гравис, 1978; Гречищев, Чистотинов, Шур, 1984; Жи-гарев, 1975; Оспенников, Труш, Чижов, 1980; Романовский, 1977; Толстихин, 1974; и др.)- Впервые многочисленные данные были собраны в пятитомной монографии «Геокриология СССР» (1988— 1989) и отражены на «Геокриологической карте СССР масштаба 1:2 500 000» (1997). Эти материалы позволяют сделать обобщен​ный анализ зональных и региональных особенностей развития и распространения отдельных процессов и их комплексов, а также определить влияние природных факторов и условий на величину (интенсивность) проявления процессов.
Как известно, закономерный характер распространения про​цессов проявляется в существовании комплексов часто взаимо​связанных процессов, типичных для водораздельных, склоновых и долинных ландшафтов, сформировавшихся на равнинах, пла​то, плоскогорьях и в горных странах, расположенных в различ​ных климатических поясах и геокриологических зонах. На рис. 8.1 и в табл. 8.7 показано распространение типичных комплексов ос​новных рельефообразующих мерзлотно-геологических процессов и явлений, позволяющее сделать ряд выводов. Во-первых, в рас​пространении комплексов процессов проявляется зональная за​кономерность — на равнинных территориях, включая межгорные котловины и долины рек, с севера на юг уменьшается количе​ство процессов, составляющих комплекс; в горных странах, на​против, количество процессов к югу увеличивается. Пораженность территории процессами во всех морфоструктурах существенно (в 10—15 раз) сокращается с севера на юг особенно, если просле​живать наиболее значительные (по величине, интенсивности) фор​мы проявления процессов. Кроме того, можно отметить и такую
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Рис. 8.1. Карта распространения геокриологических явлений (составлена ТА.Нистратовой):
1 — повторно-жильные льды мощностью, м: а — до 10, б — 10—20, в — 20—30 и более; 2 — грунтовые жилы; 3 — бугры пучения преимущественно многолетние; 4— выпукло-бугристые торфяники; 5— плоскобугристые торфяники; 6— пластовые залежи подземного льда; 7 — пластовые залежи подземного льда локального распространения; 8 — термокарстовые озера и котловины; 9 — бугристо-западинный (остаточно-полигональный) рельеф; 10 — наледи подземных вод; 11 — крупные солифлюкционные полосы на склонах; 12 — нагорные террасы; 13 — каменные многоугольники (а), каменные потоки, курумы (б); 14 — крупные натечные солифлюкционные формы (террасы); 15 — морозобойные трещины; 16— граница и номер района; 17 — южная граница криолитозоны
	Тип морфо-структуры
	Зональносекториаль-ный тип ландшафтов
	Геотемпера​турная зона
	Генетические типы, состав поверх​ностных отложений
	Льдистость пород
	Современный комплекс гео​криологических процессов
	№ района

	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7

	Аккумуля​тивные равнины (с фрагмента​ми денуда​ционных плато и плоского​рий в рай​онах 11,15, 16, 17, 23)
	Арктиче​ский и субарктиче​ский
	ум-ук
	Низкотем​пературная (преимуще​ственно)
	т, g;
	песчано-глинистые
	сильнольдистые, льдистые
	Та, Сп, Тэ, Т, П
	1

	
	
	ум-к
	
	g, a;
	глинистые, песчаные
	
	Т, Сп, Та, Тэ, П, С, Р
	2

	
	
	ум-ук
	
	g, a;
	глинистые, песчаные
	
	Т, П, С, Тэ, Н, Та
	3

	
	
	к
	
	f, а,la
	преимущественно песчаные, глинистые
	слабольдистые, льдистые
	Тэ, Сп, П, Т, Р
	4

	
	
	ум-ук
	
	f, la, m;
	песчаные, глинистые
	
	Та, Сп, Тэ, П, Т,Р
	5

	
	
	ук-к
	
	la, a;
	глинистые, торфя​ные, песчаные
	сильнольдистые, льдистые
	Т, П, Сп, С, Тэ,Р
	6

	
	
	ук-рк
	
	la, a,  l;
	глинистые, торфя​ные, песчаные
	
	Т, Тэ, Та, П, Сп, С, Р
	7

	
	
	ук
	
	a, m, la;
	песчаные, глинистые
	
	П, Сп, Та, Т, Тэ, Р
	8

	
	
	к-рк
	
	a, la,g,f, l;
	глинистые, песча​ные, торфяные
	
	Т, П, Тэ, Сп, Р
	9

	
	
	ук-к
	
	la,f, a;
	песчано-глинистые, торфяные
	от сильно- до слабольдистых
	Т, П, Н, Тэ, С, Р
	10

	
	
	ук
	
	g, e, d;
	песчано-глинистые, крупнообломочные
	слабольдистые, льдистые
	П, С, Сп, Тэ, Т (П,Тэ,Т,Н),Р
	11

	
	
	к
	
	la,g,f, a;
	песчано-глинистые, торфяные
	
	П, Тэ, Т, С, Р
	12


Продолжение табл. 8.7
	1
	2              ; f
	3
	4
	5
	6
	7

	
	
	ум-ук
	Сред нетем​пературная
	g, gm, m, lb,
а;
	песчано-гл инистые, торфяные
	льдистые, сильнольдистые
	П, Та, Тэ, Т, С, Р
	13

	
	
	
	Высокотем​пературная (преимуще​ственно)
	g, gm, l;
	глинистые
	
	П, Тэ, Т, С
	14

	
	
	
	
	m, g, lb;
	песчано-глинистые, торфяные
	
	Та,Тэ, П,Т,С, Р
	15

	
	Субарктиче​ский и бореальный
	
	
	f, g, ed;
	глинистые, крупно​обломочные
	слабольдистые, льдистые
	Тэ, П, С, Сп (Тэ, П, Т, С)
	16

	
	
	
	
	f, g,  gm;
	песчано-глинистые
	льдистые, сильнольдистые
	Тэ, П, С (Тэ, П, Т, С)
	17

	
	
	
	
	g,al,f, a;
	глинистые, торфя​ные
	
	П, Тэ, Т, С
	18

	
	Бореальный
	к
	
	f,g,al;
	песчано-глинистые, торфяные
	от слабо- до сильнольдистых
	П,Тэ,Т
	19

	
	
	
	
	g, la, m;
	песчано-глинистые
	слабольдистые, льдистые
	П, Т, Тэ, С
	20

	
	
	ум-ук
	
	al, ap, ad, a;
	песчано-глинистые
	
	П, Т, Тэ, Н, Сп
	21

	
	
	ук-к
	
	l, ap, ad;
	песчано-глинистые
	
	П, Т, Тэ, Н
	22

	
	
	рк
	
	la, ap, ad;
	песчано-глинистые
	слабольдистые, льдистые
	Тэ, П, Н, Сп, Т
	23

	Денудаци​онные равнины, плато и плоского​рья
	Субарктиче​ский
	к
	Низкотем​пературная
	e,c,d;
	крупнообломочные
	
	П, С (П, Н, Т, С, Сп), Р
	24

	
	
	к-рк
	
	e, c, ds, a;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	
	П, Т, Тэ, С, Сп (П, Т, Н, Тэ, С, Сп),Р
	25

	
	
	ум-ук
	Высокотем​пературная
	e, d, c;
	крупнообломочные
	слабольдистые
	П, Тэ, С
	26


Продолжение табл. 8.7
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7

	
	Субарктиче​ский и бореаль-ный
	к-рк
	Низко- и среднетем-пературная
	е, d, с, а;
	крупнообломочные, глинистые, песчано-глинистые
	
	П, Тэ, С, Сп, Т (П, Тэ, Т, Сп), Р
	27

	
	
	
	
	е, d, ds, a;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	
	П, Н, Т, Тэ, Сп, Р
	28

	
	Бореальный
	рк
	
	е, d, с, а;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	
	Тэ, С, Сп (П, Т, Тэ, Н), Р
	29

	
	
	к-рк
	Высокотем​пературная
	е, d, ad, a;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	
	П, Т, Н, Р
	30

	Денудаци-онно-тектониче-ские горы
	Арктиче​ский и субарктиче​ский
	ум-к
	Низкотем​пературная
	е, d, с, а;
	крупнообломочные, песчано-глиниетые
	
	П, С, Сп (Тэ, П, Т, С, Сп), Р
	31

	
	
	к-рк
	
	е, с, d, g, a;
	крупнообломочные, глинистые, песчано-глинистые
	слабольдистые, льдистые
	С, Сп, П (Н, П, Т, Тэ, С), Р
	32

	
	
	ук-рк
	
	е, с, d, ds, g, I;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	
	н, п, с
(Н, П, Т, Тэ,
Сп), Р
	33

	
	
	ук-к
	
	e, с, d, g,f;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	
	П, С (Н, П, Т, Тэ, С)
	34

	
	
	
	
	e, c, d, g;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	
	С, П, Тэ (П, Н,Тэ, Т)
	35


Окончание табл. 8.7
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7

	
	Бореальный
	к
	Низко- и среднетем-пературная
	е, с, d, a;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	
	П, С, Сп, Т (Н, П, Т)
	36

	
	
	рк
	
	е, с, d, ad;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	
	П, С, Сп, Т, Н, Тэ (П, Т, Н, Сп, Тэ), Р
	37

	
	
	ум-ук
	
	е, с, d, g;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	льдистые
	П, С, Тэ (Т, П, Тэ, Та, Н)
	38

	
	
	
	Средне- и высокотем​пературная
	е> с, d, g;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	
	С, Тэ, П (П, Сп, Тэ, С)
	39

	
	
	к-рк
	
	d, g, a;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	
	Сп, С, П (П, Н, Тэ, Та, Т)
	40

	
	
	ук-к
	
	e, c, d, la, a, ad;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	слабольдистые, льдистые
	П, С, Тэ (П, Н, Т, Тэ), Р
	41

	
	
	к-рк
	
	e, c, d, ap, ad;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	
	П, С, Тэ (П, Т, Тэ, Н)
	42

	
	
	
	
	e, c, d, ad, a;
	крупнообломочные, песчано-глинистые
	
	П, С (П, Н)
	43


Примечание. Континентальность климата: ум — умеренно морской, ук — умеренно континентальный, к — континентальный, рк — резко континентальный. Условные обозначения процессов: Та — термоабразия, Сп — сплывы, Тэ — термоэрозия, Т — термо​карст, П — пучение, С — солифлюкция, Н — наледообразование, Р — морозобойное растрескивание. В скобках приведен комплекс геокриологических процессов, развитых в долинах.
общую закономерность: наиболее опасными процессами (для ос​воения) на севере на равнинных территориях являются термо​карст, заболачивание, термоабразия, термоэрозия, а на юге — морозное пучение пород. В горах на севере преобладают соли​флюкция, термоденудация и маломощные курумы, на юге возрас​тает роль обвально-осыпных, оползневых процессов.
Региональные особенности комплексов процессов, обусловлен​ные главным образом геолого-геоморфологическим строением территории, проявляются в видовом составе широко развитых процессов и в большой пространственной неравномерности их проявления: от мелких до крупных форм, хотя в последнем слу​чае нельзя исключать влияние зональных факторов. Так, на акку​мулятивных равнинах наибольшее распространение имеют мороз​ное пучение пород (от небольших, 2—10 см, гидротермических поднятий поверхности до бугров высотой 1—1,5 м и более), тер​мокарст (от мелких, до 10 см, просадок поверхности до крупных провальных форм глубиной 3—5 м и более), заболачивание (от заболоченных земель до болот), термоэрозия (от небольших про​моин до глубоких разветвленных овражных систем). В горных райо​нах широко развиты солифлюкция и термоденудация (от неболь​ших подвижек пород на склонах до крупных сплывов, образова​ния шлейфов, террас и др.), курумообразование (от небольших до крупных курумных потоков, полей, террас), наледообразова-ние (от небольших до гигантских наледей), обвалы и оползневые процессы.
Роль природных факторов и условий (зональных и региональ​ных) в развитии различных групп экзогенных процессов (см. табл. 8.7) неоднозначна. Рассматривая развитие процессов в различных ландшафтных зонах (арктической, субарктической и бореальной) с разными типами климата (морского, умеренного и континентального) и в разных геокриологических зонах и по​ясах (низкотемпературных со среднегодовой температурой пород tср ниже —3 °С, среднетемпературных с tcp от —1 до -3 °С, и высо​котемпературных с tcp выше —1 °С), можно прийти к следующим выводам.
При переходе от бореальной ландшафтной зоны в арктическую отмечается повышение активности тех процессов, для которых важным условием развития является близкие к поверхности зале​гание многолетнемерзлых пород и избыточное увлажнение по​верхности. В наибольшей степени это относится к мерзлотно-гео-логическим процессам, таким, как морозобойное трещинооб-разование, термокарст; из группы термогидрогенных — к заболачиванию; из группы гравитационных процессов — к со-лифлюкции. Например, заболачивание приобретает повсеместное распространение благодаря близкому залеганию криогенного водо-
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упора и слабой транспирации воды угнетенными растительными ассоциациями. Однако из-за небольшой продуктивности болот​ных растений здесь преобладают очень низкие скорости торфона-копления и, следовательно, заболоченные земли и мелкие болота с маломощным торфяным горизонтом (до 0,6—1 м).
В бореальных ландшафтах активнее развиваются гравитацион​ные процессы: оползни, обвалы, термоэрозия. Интенсивное раз​витие термоэрозии происходит вследствие продолжительного лета и большого количества осадков, значительная часть которых вы​падает ливневыми дождями. Рост оползневой и обвальной актив​ности обусловлен слабыми криогенными связями и глубокой дезинтеграцией пород.
Влияние климата проявляется главным образом через ампли​туду годовых колебаний температуры воздуха и годовое количе​ство осадков. Изменение этих параметров отражается на специ​фике протекания экзогенных геологических процессов и их про​явления в рельефе и горных породах. Анализ влияния климата показывает, что в целом по реакции на него выделяются две группы экзогенных процессов: 1) усиливающихся с ростом континенталь-ности климата; 2) затухающих.
К первой группе относятся морозобойное трещинообразова-ние, выветривание, наледообразование, курумообразование, оползневые процессы, обрушение и ветровая эрозия. Так, моро​зобойное трещинообразование в условиях континентального кли​мата возникает практически во всех видах горных пород и сопро​вождается образованием частой решетки морозобойных трещин, в то время как в районах морского климата оно поражает только торфяные и глинистые грунты, и полигоны отличаются больши​ми размерами сторон (более 100 м). Усиление наледообразования и курумообразования связано с ростом глубины сезонного про​мерзания пород и выражается в увеличении соответственно отно​сительной наледности территории и пораженности курумами. Ак​тивизация ветровой эрозии способствует ксерофитизации клима​та и уменьшению влажности грунтов.
Во вторую группу входят все остальные экзогенные геологи​ческие процессы. Механизм воздействия климата на них опреде​ляется главным образом увеличением влажности и обводнения поверхности. Сочетание высокой влажности грунтов и малых тем​пов их промерзания приводят к интенсивному развитию крио​генного пучения в районах с морским климатом, выражающему​ся в максимальных значениях модуля пучения пород. Переувлаж​нение поверхности способствует интенсификации заболачивания, термоэрозии и термоабразии (вследствие постоянно высокого уровня воды в водоемах). Переувлажнение пород является основ​ной причиной активизации оползневых процессов, что делает
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возможным сходы оползней даже в равнинных районах с малой крутизной склонов. Осыпанию грунтов способствует вымывание мелкозема в осыпных воронках, что всегда вызывает потерю ус​тойчивости пород. В районах с морским климатом курумообразо-вание происходит при большой роли суффозионного вымывания мелкозема и приводит к образованию промытого грубообломоч-ного чехла, часто подстилаемого «базальным горизонтом». В кон​тинентальных районах генезис и морфология курумов в большой степени определяются процессами выпучивания обломков (тер​могенного и криогенного), а в составе соответствующих отложе​ний значительное место занимают дисперсные образования.
Геотемпературная зональность (и поясность) накладывает от​печаток на особенности формирования и развития всех без ис​ключения экзогенных геологических процессов. В наибольшей сте​пени это относится к криогенным геологическим процессам и обусловливается динамикой не только среднегодовых температур и мощности многолетнемерзлых пород, но также изменчивостью условий их сезонного оттаивания. Южная высокотемпературная геокриологическая зона наиболее благоприятна для возникнове​ния и развития большей части экзогенных геологических процес​сов. Это обусловлено неустойчивостью и высокой динамичностью геокриологических условий юга криолитозоны — основными пред​посылками и условиями возникновения экзогенных процессов. Вследствие большой мощности деятельного слоя активное крио​генное выветривание здесь захватывает верхний слой горных по​род до глубины 5—6 м, против первых десятков сантиметров в низкотемпературной зоне. Следствием глубокого проникновения в толщу горных пород процессов сезонного оттаивания и промер​зания является и большая (до 5—6 м) мощность курумного чехла на склоне гор. Эти же процессы в высокотемпературной зоне соз​дают благоприятные условия для развития обвалов и осыпей, способствуя повсеместной дезинтеграции верхних горизонтов скальных массивов. В этих районах даже незначительные измене​ния поверхностных условий могут привести к возникновению термокарста в результате небольшой тепловой инерции мерзлых толщ, а также малой критической глубины водоемов, при кото​рой среднегодовая температура на поверхности донных отложе​ний становится положительной.
По существу, только морозобойное трещинообразование и на-ледообразование наиболее широко распространены на севере. Это выражается в образовании в низкотемпературной геокриологи​ческой зоне мощной решетки повторно-жильных льдов и наледей северного типа (по Н.Н. Романовскому). Однако следует отметить, что современное развитие этих процессов характерно для райо-
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нов с резко континентальным климатом, в том числе и на юге криолитозоны.
Из региональных факторов наибольшее влияние на особенно​сти развития Экзогенных геологических процессов оказывают мор-фоструктурный план территории, состав горных пород и их льди-стость. В отличие от зональных характеристик, которые определя​ют в основном особенности развития и проявления процессов, региональные факторы и условия помимо этого могут исключать развитие того или иного экзогенного геологического процесса или совсем не оказывать влияния на условия его формирования. Так, в скальных магматических, осадочных терригенных и метамор-физованных, карбонатных и частично грубообломочных рыхлых породах практически не развиваются термокарст, термоабразия, термоэрозия, солифлюкция.
Региональные закономерности развития экзогенных геологи​ческих процессов обусловливаются современными тектонически​ми движениями, которые определяют морфологический облик территории, тектоническую трещиноватость пород, распростра​нение геолого-генетических типов рыхлых отложений и их мощ​ность, а также особенности геокриологических и гидрогеологи​ческих условий. Ими в значительной степени обусловлена интен​сивность эрозионного вреза, денудации и осадконакопления, влияющих на развитие большей части экзогенных геологических процессов. Влияние морфоструктурного фактора на развитие раз​личных видов и групп экзогенных процессов может проявляться преимущественно через рельеф (для гравитационных процессов), характер отложений (для морозобойного трещинообразования, термоэрозии и др.), льдистость пород (для выветривания, термо​абразии), особенности мерзлотно-гидрогеологических условий (наледи). Характер проявления экзогенных процессов в различ​ных типах морфоструктур может отличаться большим разнообра​зием. Так, морозобойное трещинообразование в пределах аккуму​лятивных равнин, как правило, сопровождается образованием повторно-жильных льдов и изначально-грунтовых жил, а в райо​нах эрозионно-денудационных плато и плоскогорий и денудаци​онных гор — каменных многоугольников, котлов и других поли​гональных форм. Термокарст в виде аласных и термокарстовых котловин определяет облик ландшафтов северных аккумулятив​ных равнин, но практически не заметен в пределах горных мор​фоструктур. Напротив, обвалы очень редки в равнинных районах (земляные обвалы в подмываемых берегах рек) и составляют неотъемлемую часть облика плато, плоскогорий и гор. В целом же с ростом энергии рельефа увеличивается роль гравитационных процессов с соответствующими образованиями и сокращается роль термогидрогенных.
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ГЛАВА 9
УСЛОВИЯ ВОЗНИКНОВЕНИЯ И РАЗВИТИЯ СОБСТВЕННО КРИОГЕННЫХ И ПОСТКРИОГЕННЫХ
ПРОЦЕССОВ
9.1. Морозобойное растрескивание пород
Морозобойное растрескивание, или трещинообразование, пред​ставляет собой распространенный процесс как в области разви​тия многолетнемерзлых пород, так и в области их сезонного про​мерзания. Согласно теории Бунге-Леффингвелла, морозобойные трещины вызваны напряжениями, возникающими в массиве мерз​лых пород в результате его сжатия при охлаждении. Считается, что трещины обычно возникают на поверхности и проникают в глубь массива. В плане они выглядят как полигоны (рис. 9.1). Мно​гократное повторение процесса морозобойного растрескивания мерзлого массива пород приводит к появлению особых форм ре​льефа. История исследований полигонально-жильных структур и их результаты рассмотрены в работах П.А. Шумского (1959),
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Рис. 9.1.  Полигональный рельеф, формирующийся  при  морозобойном растрескивании массива многолетнемерзлых пород
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Б.И.Втюрина (1971, 1975), А.И.Попова (1967), Н.Н. Романов​ского (1977) и др.
Температурные напряжения пропорциональны скорости изме​нения температуры и градиента температуры по глубине, рассто​янию от свободной вертикальной поверхности (обрыва, другой трещины), модулю упругости и коэффициенту температурного расширения (сжатия) фунтов. Амплитуда колебаний температу​ры на поверхности пород оказывает большое влияние на размеры трещинных полигонов в плане, а среднегодовая температура по​род - на глубину проникновения трещин в мерзлую породу. Чем больше амплитуда колебаний температуры, тем меньше расстоя​ние между трещинами. Для районов с континентальным клима​том характерны размеры сторон полигонов от 0,5-2 до 10-12 м для менее континентальных условий — 20-40 м, иногда 50-80 м (на современных прибрежно-морских террасах в засоленных по​родах размер полигонов увеличивается до 100 м и более). Трещи​ны глубоко проникают в мерзлые породы, их глубина может дос​тигать 3—4 м и более. Ширина трещин на поверхности обычно не превышает 5—10 см (рис. 9.2).
Рассмотрим подробнее процесс температурного растрескива​ния, имея в виду, что выводы в определенной мере можно отно​сить и к диагенетическому растрескиванию массивов. Темпера​турные деформации — характерное явление для горных пород,
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Рис. 9.2. Морозобойные трещины 499
наблюдаемое при изменении температуры и характеризуемое ко​эффициентами линейного и объемного расширения. Температур​ные деформации мерзлых пород проявляются вследствие темпе​ратурных деформаций компонентов породы (минералов и облом​ков пород, воды, льда, воздуха), фазового перехода вода—лед и структурных преобразований породы при изменении температу​ры. Коэффициент линейного расширения большинства минера​лов, слагающих горные породы, составляет (2—12)10-6 1/"С.Лед имеет более высокие значения — (3—6)10-5 1/°С, изменяющиеся в зависимости от структуры льда, угла наклона оптической оси кристаллов, интервала температуры и т.д. Изменение объема при фазовом переходе вода-лед определяется разностью удельных объемов воды и льда. Для свободной воды эта разность составляет 9%, а для связанной, возможно, выше. Воздух, содержащийся в мерзлых породах, обладает высокой способностью к расширению-сжатию. Расчеты величины коэффициента линейного расшире​ния для мерзлых грунтов, основанные на арифметическом сум​мировании температурных деформаций перечисленных компонен​тов с учетом фазовых переходов, дают результаты, расходящиеся с фактическими данными, особенно для тонкодисперсных пород. Это свидетельствует о большой роли структурных преобразова​ний мерзлой породы в эффекте температурного расширения—сжа​тия. Так, для мерзлых дисперсных пород коэффициент расшире​ния изменяется в диапазоне 1х10-3—1х10-5 1/°С в зависимости от состава пород и их влажности. С увеличением дисперсности де​формации температурного расширения—сжатия возрастают. На некоторых дилатометрических кривых, например для мерзлого суглинка, выделяются не один, а два интервала температур (от —0,2 до —2 и от —20 до —45°С), в которых наблюдается расшире​ние породы. Деформации расширения в первом интервале темпе​ратур наиболее развиты при полном водонасыщении, а с умень​шением влажности и степени водонасыщения расширение суг​линка проявляется в меньшей мере, прекращаясь при степени водонасыщения 0,75 (Шушерина и др., 1970). Интересной осо​бенностью температурных деформаций является эффект темпе​ратурного последействия, установленный Н.И. Вотяковым для некоторых мерзлых пород. Он заключается в том, что температур​ные деформации развиваются в течение некоторого времени (до нескольких суток) после тога как температура в мерзлой породе стабилизируется, что связано, вероятно, с длительно протекаю​щими структурными преобразованиями породы. Другой эффект заключается в обратном явлении, которое наблюдалось авторами в цикле нагревания мерзлых пород от —25 до —20 °С. При оста​новке изменения температуры в образце происходит его сжатие в
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течение нескольких десятков минут. Эффект максимально выра​жен в песке, где он воспроизводится от одного цикла охлажде​ния—нагревания к другому, уменьшаясь по амплитуде деформа​ций. Таким образом, изменения температуры массива пород при​водят иногда к разнонаправленным деформациям в зависимости от состава пород и температурного режима.
Если мерзлые породы рассматривались как хрупкие упругие тела (время релаксации напряжений в них велико по сравнению со временем их возникновения и развития), то при достаточно боль​ших линейных размерах массива и градиентах температуры ее на​пряжения могут превысить временное сопротивление породы на разрыв и появится трещина отрыва. После образования первой трещины массив распадается на две части, причем каждая имеет две свободные поверхности — горизонтальную и вертикальную. Появление свободной вертикальной поверхности частично умень​шит напряжения. При однородном строении массива расстояние от первой трещины, на котором напряжение достигает предель​ных значений, будет одинаково по всей длине трещины и вторая образуется параллельно первой. Таким образом, свободная верти​кальная поверхность предопределяет направление следующих тре​щин. Однородный массив разбивается параллельными трещина​ми первого порядка на ряд полос одинаковой ширины. Осуще​ствление сдвига у краев полос даст породе некоторую возможность деформироваться без разрыва в направлении вдоль полос и по-этому поперечные разрывы — трещины второго порядка — фор-мируются на расстояниях, превышающих расстояние в первом случае. Охлаждающийся массив разбивается трещинами не на квад-раты, а на правильные прямоугольники, у которых короткие сто-роны образуются позже длинных (рис. 9.3). Образование трещин- ных полигонов не снимает полностью температурных напряжений, а только уменьшает последние до значений ниже разрывающих усилий. При возрастании градиентов температуры эти прямоуголь​ные отдельности разбиваются трещинами последовательно попо​лам, образуя все более мелкие блоки. Пространственной измен​чивостью модуля деформации, коэффициента линейного расши​рения и градиента температуры в охлаждающемся массиве породы обусловлена извилистость трещин, причем на извилинах созда​ются особо благоприятные условия для поперечных разрывов.
Так как коэффициент линейной усадки при высыхании влаж​ных глин (к) по абсолютным величинам значительно больше, чем коэффициент линейного расширения (а), а прочность пород меньше, то диагенетические трещины образуют значительно мень​шие блоки, чем температурные.
.32.-1130
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Рис. 9.3. Сеть полигонально-жильных льдов по морозобойным трещинам. Фото
Г. 3. Перльштейна
Вследствие того что мерзлые породы различаются по прочнос​ти, модулю сдвига и коэффициентам линейного расширения, в каждом отличающемся по составу слое развивается особая систе​ма температурных трещин и отдельностей. Образовавшись, эти системы трещин обычно существуют неопределенно долго. При колебаниях температуры выделившиеся блоки испытывают тем​пературные деформации, и если градиенты температуры не по​вышаются, то новых температурных трещин не образуется, и сис​тема трещин остается стабильной.
Первую математическую модель морозобойного растрескива​ния предложил Б.Н. Достовалов (1952). Она позволяла прибли​женно рассчитывать расстояние между трещинами и глубину их проникновения в мерзлый массив в зависимости от градиента температуры в массиве, модуля упругости и коэффициента тем​пературной деформации пород. К 1980 г. СЕ. Гречищевым разра​ботана модель, согласно которой трещина в первоначально сплош​ном массиве возникает, когда температурные напряжения (они зависят от температуры грунта, его механических свойств и ко​эффициента температурного расширения) начинают превосхо​дить прочность грунта на разрыв. При этом учитывается релакса​ция напряжений, которая в пределе (при очень медленном пони-
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жении температуры) может приводить к расслаблению напряже​ний до уровня, не превышающего прочности грунта на разрыв. В этом случае криогенные трещины не будут образовываться даже при охлаждении до очень низких температур.
В модели рассматривается ненарушенный массив грунта в виде математического полупространства, в котором распространение тепла происходит только в одном измерении — по глубине. В этом случае решение уравнения для температурных напряжений а в массиве известно в виде (Ржаницын, 1968)
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ности грунта с периодом, равным 1 году, вызывающие медлен​ное понижение температуры грунта, не приводят к образованию криогенных трещин из-за небольших напряжений. Трещины яв​ляются результатом более короткопериодных (6—7 суток) колеба​ний. В некоторой степени это подтверждается данными Дж. Р. Мак-кея (1974) и Е.Е. Подборного (1978). Таким образом, упрощенно, по СЕ. Гречищеву, образование трещин происходит при выпол​нении следующего условия:
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няя температура поверхности породы под снегом самого холод​ного месяца; t02 — амплитуда ко'роткопериодных (вторичных) тем​пературных колебаний на поверхности породы под снегом за са-
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частота короткопериодных (вторичных) температурных колеба​ний; v — коэффициент Пуассона, равный при растяжении 0,35. При этом средняя температура поверхности породы под снегом самого холодного месяца t0l определяется по существующим ме​тодикам, например Г.В. Порхаева. Другие характеристики прини​маются в основном по данным наблюдений и испытаний или могут назначаться по справочным материалам.
Развитие системы трещин. Вода, весной или в начале лета про​никающая в трещину, замерзает в ней и образует вертикальную жилу льда, которая позднее либо полностью вытаивает (если тре​щина не проникает ниже летнего оттаивания), либо сохраняется, находясь нижней своей частью в многолетнемерзлой породе. С на​ступлением зимы температурные напряжения приводят к растрес​киванию на прежнем месте, в том числе из-за того, что сопро​тивление льда на разрыв ниже по сравнению с ненарушенным массивом породы.
Морозобойное растрескивание сопровождается образованием полигонально-жильных структур, которые подразделяются на че​тыре типа: изначально-грунтовые жилы, повторно-жильные льды, первично-песчаные жилы и псевдоморфозы по повторно-жиль​ным льдам (Романовский, 1977). Первые — изначально-грунтовые жилы — образуются под влиянием повторяющегося морозобой-ного растрескивания пород в пределах слоя сезонного промерза​ния или сезонного оттаивания; при этом вода, заполняющая эле​ментарную трещину и замерзающая в ней весной, летом оттаива​ет и замещается породой (рис. 9.4). На севере они встречаются редко и лишь на участках глубокого протаивания. В южном на​правлении частота их развития существенно возрастает. Встреча​ются они и за пределами криолитозоны.
Повторно-жильные льды формируются в многолетнемерзлых породах и являются двухъярусными структурами. Верхний ярус — грунтовый — приурочен к слою сезонного оттаивания и обладает многими чертами изначально-грунтовых жил. Нижний ярус — ледяная жила — заключен в мерзлой толще. Чем более суровые мерзлотно-температурные условия, в которых развиваются по​вторно-жильные льды, меньше по мощности слой сезонного от​таивания, тем более редуцирован верхний и развит нижний ярус. Повторно-жильные льды могут образовываться как в сформиро​вавшихся ранее породах в результате увеличения суровости мер​злотных условий, так и одновременно с накоплением отложений. Первые называются эпигенетическими, вторые — сингенетичес​кими. Последние могут достигать по вертикали 40—60 м и более, а по ширине — 6—8 м. Эпигенетические жилы, как правило, не .превышают 1/3 мощности слоя годовых колебаний температур (рис. 9.5). У сингенетических повторно-жильных льдов по сравне-
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Рис. 9.4. Изначально-грунтовая жила
нию с эпигенетическими ледяная часть развита относительно боль​ше, чем грунтовая (рис. 9.6/
В структуре повторно-жильных льдов, как правило, видна вер​тикальная полосчатость: вертикально ориентированные пузырь​ки воздуха и включения грунта, по которым возможно выделение элементарных ледяных жилок. По их числу можно подсчитать, сколько лет «росла» ледяная жила. Обычно это время исчисляется тысячами лет. Ширина и вертикальные размеры ледяных жил тем больше, чем глубже проникают морозобойные трещины и чем дольше во времени происходит рост ледяной жилы. Чем дальше на север, тем быстрее растут ледяные жилы, которые выжимают вверх вмещающую породу. Вокруг морозобойных трещин на по​верхности земли образуются валики, а над самой жилой (между валиками) обычно образуются канавообразные понижения в ре​зультате вытаивания жилок льда в слое сезонного оттаивания, а также за счет эрозионных процессов. Формируется так называе​мый полигонально-валиковый микрорельеф.
Повторно-жильные льды образуются на периодически покры​вающихся водой преимущественно супесчано-суглинистых и тор​фянистых участках аккумулятивного рельефа (речные долины,
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Рис. 9.5. Эпигенетическая ледяная жила
озерные котловины) при среднегодовых температурах ниже -3 °С. Чем ближе к северу, тем шире они распространены на относи​тельно пологих склонах, междуречьях, встречаются даже в щеб​нистом элювии.
Первично-песчаные жилы развиваются преимущественно в райо​нах, где деятельность ветра ведет к переносу гравийно-песчаных частиц и засыпанию их в морозобойные трещины. Условия, в ко​торых образуются такие жилы, обычно характеризуются слабым увлажнением поверхности и низкой влажностью отложений в се-зонноталом слое. Многократное повторение процесса приводит к
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Рис. 9.6. Повторно-жильные сингенетические льды
формированию песчаных жил. В некоторых условиях могут фор​мироваться песчано-ледяные жилы: в Центральной Якутии, на севере Западной Сибири и др. В пределах России в целом этот тип встречается редко.
В однородной по составу толще каждый тип полигонально-жиль​ных структур образуется в определенных мерзлотных условиях. Н.Н. Романовский (1977) показал, что на основе классификации типов сезонного оттаивания пород В.А. Кудрявцева можно про​следить зависимость этих форм от среднегодовой температуры и влажности пород различного состава (табл. 9.1).
Псевдоморфозы по повторно-жильным льдам — это вторичные образования, результат вытаивания ледяных жил и заполнения породой освободившегося пространства. Они встречаются на тер​риториях, где повторно-жильные льды вытаяли в результате ло​кальной или региональной деградации многолетнемерзлых пород, и широко развиты за пределами современной криолитозоны: на Украине, в Польше, Чехословакии и Китае.
*
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Таблица 9.1
Упрощенное соотношение грунтовых жил, повторно-жильных льдов, безваликовых и валиковых форм рельефа с типами сезонного
оттаивания отложенийСпо Романовскому, 1977 )
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Зональность и региональные особенности распространения и морфология полигонально-жильных образований установлены Е.А. Втюриной (1962) для Забайкалья и Якутии, В.В. Баулиным, Е.Б. Белопуховой, Г.И.Дубиковым, Л.М.Шмелевым (1967) для Западной Сибири, СМ. Фотиевым, Н.С.Даниловой, Н.С.Ше​велевой (1974) для Средней Сибири и др. Так, для Западной Си​бири было показано, что повторно-жильные льды развиваются в разных по составу отложениях: в торфяниках при —2 °С, в аллю​виальных супесях и суглинках ниже —6 °С, образуя валиковый микрорельеф. Для Аляски Т.В. Певе (1966) было установлено, что повторно-жильные льды интенсивно растут при температуре —5 °С и ниже. В Сибири южная граница распространения ледяных жил совпадает с границей развития валикового микрорельефа и сред​негодовых температур около -5...—6 °С. Обобщение этих материа​лов показало, что в региональном плане выделяются три основ​ных типа криогенного растрескивания (Романовский, 1977): юж​ный (высокотемпературный), если трещины находятся в пределах слоя сезонного оттаивания или промерзания и не проникают в мерзлую толщу; переходный (умереннохолодный), когда трещина образуется в промерзшей части слоя сезонного оттаивания, а за​тем по мере зимнего охлаждения массива проникает в верхние слои мерзлой толщи; северный (низкотемпературный), трещина возникает и проникает сразу в мерзлую толщу после того, как слой сезонного оттаивания полностью промерз, а верхние слои мерзлой толщи охлаждены. При южном типе криогенного рас​трескивания образуются преимущественно мелкополигональ​ные формы с изначально-грунтовыми жилами. При этом размер полигонов в поперечнике может изменяться от 0,3—0,4 до 1,5—2 м, а глубина трещин — от 0,2-0,4 до 1,5-1,8 м. Морозобойные тре​щины, как правило, развиваются в пределах слоя сезонного отта​ивания (или промерзания) и в нижележащую мерзлую толщу не проникают. Растрескивание и развитие трещин по высокотемпе​ратурному типу в тонкодисперсных отложениях (супеси, суглинки, пылеватые пески) происходит обычно при среднегодовых темпе​ратурах пород не ниже —3...—4 °С. При переходном (умереннохо-лодном) типе, распространенном зонально севернее и характе​ризующемся более низкими среднегодовыми температурами по​род (до -5...-7°С), формируются разные типы жил. Иногда эти структуры образуют единую полигональную систему. Внутри поли​гонов с современными повторно-жильными льдами размером в по​перечнике от 5 до 15—20 м и вертикальной мощностью до 2—3 м при ширине в верхней части до 1—2 м формируется система более мел​ких полигонов (в поперечнике от 1 до 2—3 м), включающая фунто​вые жилы мощностью до 1,5 м. Северный (низкотемпературный)
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тип криогенного растрескивания распространен главным обра​зом в арктической и субарктической зонах Сибири и Северо-Во​стока. Он развивается обычно при среднегодовых температурах пород ниже —7 °С и умеренной континентальности. Современная сеть полигонов с повторно-жильными льдами характеризуется размерами полигонов в поперечнике от 10-12 до 20—30 м; шири​на ледяных жил в верхней части до 3—4 м, мощность жил (по глубине) до 5—6 м, реже 7—8 м. Нередко внутри полигонов даже в арктической зоне Якутии наблюдается сеть более мелких полиго​нов (до 3—4 м в поперечнике) с изначально-грунтовыми жилами. Следует отметить, что в холодные исторические эпохи верхнего плейстоцена (например, в сартанское время), когда формировал​ся «ледовый» комплекс высокольдистых сингенетических отло​жений с мощными повторно-жильными льдами, по вертикали достигающими 40 м и по ширине 6—8 м, глубина морозобойного растрескивания могла достигать 10—13 м.
Полигональные формы рельефа. Морозобойное трещинообразо-вание обычно приводит к возникновению полигонально-валико-вых форм рельефа. При этом полигоны ограничены органо-мине-ральным валиком высотой до 0,5—1 м, который развивается по​степенно по мере роста жил и нивелируется при затухании этого роста. Между валиками смежных полигонов находится пониже​ние, под которым формируется ледяная жила. В возникновении плоско- и округло-бугристых форм кроме растрескивания прини​мают участие торфообразование, пучение, термокарст и эрозия. Вытаивание систем ледяных жил приводит к образованию бугри​стого рельефа и округлых форм — останцов-байджерахов. Иссле​дованию полигональных форм рельефа и истории их развития посвящены работы В.А.Обручева (1938), А.И.Гусева (1938), П.Ф. Швецова (1953), А.Л. Уошборна (1956), Б.И. Втюрина (1959), СП. Качурина (1959), А.И. Попова (1967), А.А. Величко (1973), Н.Н. Романовского (1977) и др.
На Крайнем Севере, на севере Евразии и Канады, в тундрах Шпицбергена, Аляски, Скандинавии и в альпийских горных об​ластях встречаются мелкие структурные формы (бугры, «пятна-медальоны», грязевые потоки) и каменные многоугольники («вен​ки», кольца, полосы, «реки», сети и др.), происхождение кото​рых частично связано с трещинообразованием. Они отличаются сортировкой и определенным распределением материала. Их ко​личество бывает столь велико, что они дают название рельефу: пятнистая тундра, медальонный рельеф и др. Каменные много​угольники представляют собой круги или многоугольники диа​метром от 1 до 2,5 м с вязкой глинистой почвой, содержащей большее или меньшее количество щебня и обломков, окаймлен-
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ные по периферии валиком из преобладающего каменного мате​риала, в котором обломки поставлены более или менее отвесно; валик имеет 30—50 см ширины, площадка внутри его плоско-вы​пуклая, но в центре немного ниже валика. Раскопки показали, что валики продолжаются вглубь на 0,6—0,7 м, расплываясь затем в гораздо более влажной почве так, что в общем образование по​хоже на плоский кулич с каймой из камней, вставленный в почву тундры (Обручев, 1938). На склонах эти круги превращаются в эллипсы, многоугольники вытягиваются в полосы. На поверхнос​ти отдельных многоугольников бывают видны многоугольники второго и даже третьего порядка, окаймленные более мелкими камнями. При мелкодисперсном составе пород поверхностного слоя образуются пятна и структурные формы. При этом поверхность земли разбивается трещинами шириной 1 и глубиной 20—30 см на шестиугольные ячейки с поперечником до 1 м с выпуклым центром. Растительность на таких формах отсутствует или развита ограниченно. В Исландии и других местах встречаются также сво​еобразные «морозные бугорки».
Эти формы образуются в результате комплекса процессов. Преж​де всего они связаны с мелкополигональным растрескиванием и образованием при неравномерном промерзании сверху и с боков закрытых (замкнутых) систем талого грунта в слое сезонного от​таивания. В таких системах резко возрастает гидростатическое дав​ление, что обеспечивает переход тиксотропного влажного грунта внутри блоков в пластично-текучее состояние. При этом нередко происходит разрыв поверхностной мерзлой корки пород и излия​ние на поверхность разжиженной грунтовой массы. Наряду с этим может происходить и ориентированное выпучивание каменного материала. Кроме того, показано, что образование мелкополиго​нальных форм может происходить в результате конвекции текуче​го материала различной плотности из-за различного содержания каменных обломков и изменения плотности самой воды вблизи 0 °С. Более легкий материал при этом двигается в теплое время года в центре из глубины к поверхности, а затем от центра к периферии, где перемещается обратно вглубь.
Таким образом, морозобойное растрескивание приводит к об​разованию жильных льдов и своеобразного рельефа, что пред​ставляет собой предмет исследования при освоении территории. Оно наблюдается не только в грунтах, но и в различных матери​алах инженерных сооружений (плотинах, покрытиях дорог и аэро​дромов, наземных и подземных коммуникациях, стенах домов и др.). Н.И. Быковым в 1940 г. описаны такие трещины на одной из улиц в г. Свободном (Забайкалье). Земляное полотно этой улицы, отсыпанное из супесчаного грунта, в начале ноября 1933 г. при
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температуре воздуха от —25 до —30 °С было покрыто правильными поперечными трещинами, расстояние между которыми колеба​лось от 10 до 35 м при ширине 1-3 см и глубине 40—50 см. Анало​гичные трещины на расстоянии 7-15 м друг от друга наблюда​лись в 1964—1967 гг. в Якутске на дороге, отсыпанной из гудрони-зированного песка по суглинистому основанию. Эти трещины расположены перпендикулярно оси улиц, прослеживаются через всю проезжую часть и тротуары и переходят даже на цоколи зда​ний. Они же влияют на кабели связи, уложенные в фунте. В.Ф. Жу​ковым в 1944 г. описаны случаи возникновения криогенных тре​щин на ленточных фундаментах в Чите, образование которых, очевидно, было связано с резким понижением температуры воз​духа до -27 °С. При этом криогенные трещины на расстоянии 4,2 м друг от друга прошли через кирпичный фундамент здания, разорвав его. Морозобойные трещины образуются также на стро​ительных площадках при сооружении зданий в зимний период. Известен случай влияния криогенных трещин на устойчивость зданий, построенных в Якутске по принципу сохранения много-летнемерзлых грунтов в основании: в 1966 г. криогенная трещина в фунтах основания явилась причиной образования сквозной тре​щины в железобетонной рандбалке монолитного цокольного пе​рекрытия и в стене четырехэтажного жилого дома, построенного в 1956—57 гг. Многолетний рост морозобойных трещин в асфаль​товом покрытии аэродрома в Амдерме привел к необходимости его реконструкции в начале 90-х годов.
9.2. Морозное пучение пород
При промерзании пород и их льдонасыщении часто происхо​дят значительные изменения их объема. Эти изменения обычно неравномерны, они вызывают напряжения и деформации в фун​тах и приводят к преобразованию морфологии земной поверхно​сти. Одним из таких процессов является морозное пучение.
Пучением (или морозным, криогенным пучением) дисперсных пород называется неравномерное увеличение их объема при промерза​нии, которое происходит как при переходе части содержащейся в них воды в лед, так и вследствие поступления воды к фронту промерзания извне и ее кристаллизации. Поэтому разделяют два вида пучения дисперсных пород: 1)без подтока влаги извне; 2) с подтоком влаги извне, или иначе, в условиях закрытой или открытой системы. Заметное пучение наблюдается при медлен​ном промерзании в открытой системе водонасыщенных мелко​дисперсных, особенно пылеватых пород и близости водоносного горизонта {миграционный механизм пучения). Оно бывает связано
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и с промерзанием водонасыщенных грубодисперсных пород в ус​ловиях закрытой системы, если возникают значительные напоры грунтовых вод {инъекционный механизм пучения). Возможен и сме​шанный, инъекционно-сегрегационный механизм образования бугров пучения, особенно многолетних. При промерзании сезон-ноталого слоя пучение обычно происходит в условиях закрытой системы. Неравномерное увеличение объема промерзающих по​род приводит к выражению этого процесса в рельефе в виде буг​ров пучения разных размеров. Различают сезонное пучение, обус​ловленное сезонным промерзанием пород, и многолетнее пуче​ние, связанное с формированием многолетнемерзлых толщ. Сезонные колебания земной поверхности, обусловленные осен​не-зимним пучением при промерзании и весенне-летней осадкой при оттаивании пород, называют гидротермическими.
Долгое время считалось, что основным условием пучения лю​бого грунта служит превышение общего объема замерзшей и не-замерзшей воды, аккумулированной в массиве промерзающей породы, над объемом свободных от воды пор (Орлов, Дубнов, Меренков, 1977), и поэтому пучение достигает максимума при полном насыщении пород. Однако это в целом справедливое ус​ловие может нарушаться. Даже при достаточном, чтобы вместить образующийся лед, объеме свободных пор избыточное льдовыде-ление (термин М.Н. Гольдштейна) и пучение могут происходить из-за формирования протяженных ледяных включений (шлиров), нарушающих существовавшую до промерзания структуру породы. Кроме того, в дисперсных грунтах при промерзании влага может поступать из смежных немерзлых зон в результате миграции к фронту промерзания.
Пучение дисперсных грунтов при промерзании наблюдается во всей области распространения мерзлых пород и обычно на терри​тории с сезонным промерзанием, однако его проявления зависят от условий промерзания, температурного режима, состава и влаж​ности пород. Сочетание пучения с другими криогенными процес​сами приводит к многообразию форм рельефа, в образовании которых оно участвует как главный, так и необходимый проме​жуточный процесс (бугры и полосы пучения, булгунняхи, пятна-медальоны, каменные венки, «криотурбации» и др.).
При промерзании дисперсной породы в условиях закрытой системы (при отсутствии напорных инъекций воды) пучение не​значительно и составляет тысячные и первые сотые доли от глу​бины промерзания. С подтоком воды извне в связи с процессом миграции влаги к фронту промерзания и соответствующем льдо-накоплении пучение увеличивается. При этом могут возникать прослои льда значительной мощности (от 1 до 100 мм). Пучение
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зависит от характера распределения льдистости, типа образую​щейся криогенной текстуры, величины усадки немерзлой зоны, из которой передвигается влага в промерзающую зону. В некото​рых случаях деформации усадки могут превышать деформации пу​чения. В песчаных породах при свободном оттоке воды пучение практически не происходит.
К основным характеристикам пучения промерзающих пород относятся: величина пучения, модуль пучения, скорость пучения и неравномерность пучения. Под величиной пучения понимается высота поднятия поверхности породы при промерзании. Модуль пучения определяется как отношение величины пучения к мощ​ности промерзающего слоя грунта. Скорость пучения равна отно​шению величины пучения промерзающего слоя породы ко вре​мени промерзания этого слоя. Критерием неравномерности пуче​ния горных пород служит коэффициент неравномерности, под которым понимается отношение разности величин пучения в двух точках на поверхности к расстоянию между ними.
На широкое развитие пучения при промерзании фунтов впер​вые обратили внимание в конце XIX в. в связи со строительством железных дорог. По словам инженера Л. Любимова, в то время до 95% русских железных дорог были поражены этим процессом. Исследованиями В. Штукенберга, В. Свиньина, С. Воислава, М.И. Сумгина, Н.В. Демьянкова, М.И. Евдокимова-Рокотовско-го и других была показана роль давления кристаллизации воды и ее миграции к фронту промерзания в развитии деформаций пуче​ния и установлено влияние на пучение условий увлажнения и температурного режима. За рубежом получили известность работы С. Иоганссона (Швеция), Ф. Нансена (Норвегия), С. Тэбера и Д. Буюкоса (США). Особенности движения влаги в почвах и грун​тах были изучены в России В.В. Докучаевым, Г.Я. Близниным, А.Ф. Лебедевым в первой половине XX в. С тех пор усилия иссле​дователей были направлены на изучение причин, механизма и особенностей льдо- и структурообразования, а также и тепло- и массопереноса в промерзающих грунтах.
Было установлено, что перемещение воды в грунтах возможно в парообразном, жидком и твердом состояниях. При этом течение льда происходит только под нагрузкой, пароперенос составляет ощутимую долю в общем потоке влаги лишь при небольшой влаж​ности, при которой пучение практически отсутствует. При степе​ни заполнения пор влагой больше 0,5 переносом пара можно пре​небречь, а основным механизмом переноса влаги является ее миграция в жидком состоянии. Промерзание дисперсных грунтов сопровождается не только перераспределением влаги, миграцией воды к фронту промерзания, но и усадкой фунта в талой, обез-
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воживающейся части породы, возникновением механических на​пряжений. Происходит изменение концентрации растворенных в поровой воде солей, которое в свою очередь вызывает нарушения равновесия катионного обмена, явления коагуляции и микроаг​регирования. Главной разновидностью незамерзшей воды, опре​деляющей криогенную миграцию и морозное пучение грунтов, является, вероятно, вода осмотической природы. Будучи связан​ной одновременно с минеральными частицами грунта и катиона​ми диффузного слоя, она характеризуется большой толщиной водных пленок и подвижностью. При промерзании грунта и обра​зовании в его порах льда кристаллообразование приводит к фор​мированию сравнительно бедных примесями ледяных включений и более концентрированным поровым растворам. Чем ниже тем​пература в промерзающей части породы, тем более концентриро​ванным оказывается раствор. Молекулы воды начинают передви​гаться в места повышенной концентрации ионов — наблюдается явление осмоса. Обратное явление — миграция ионов — затруд​нена ввиду энергетической связи ионов с минеральными части​цами. Доля миграционного льдонакопления в пучении фунта мо​жет достигать 90-95%.
Основные физические соотношения при промерзании могут быть получены путем, предложенным СЕ. Гречищевым (1980). Рассмотрим уравнения Гиббса для каждой фазы (индексы озна-
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лота фазового перехода, получаем:
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где р — внешнее общее давление на систему.
Из уравнения (9.2) можно получить в состоянии равновесия
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пейрона—Клаузиуса:
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Это уравнение описывает рост давлений морозного пучения грунта в закрытой системе при промерзании. Количество мигри​рующей воды q в единицу времени, очевидно, пропорционально
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жено следующим образом (Гречищев и др., 1980):
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где k — коэффициент.
В другом предельном случае, когда возможен свободный отток влаги (т.е. р = 0), получаем формулу Скофилда
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в соответствии с которой рост давлений морозного пучения рл при промерзании происходит слабее почти на порядок, так как
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Если учесть в кинетическом уравнении (9.2) осмотические яв​ления, то после преобразования в (9.3) выделяется следующий член:
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где kос  -  коэффициент, dc — градиент концентрации раствора в пленке.
Тогда получаем:
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Объем мигрирующей воды и рост давлений в такой системе уже оказывается зависящим от концентрации солей (с) в поро-вом растворе, а также от понижения температуры, соотношения давлений и величин соответствующих коэффициентов.
Промерзание дисперсных грунтов с обменными катионами раз​личного состава имеет свои особенности (рис. 9.7). С увеличением
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Рис. 9.7. Особенности промерзания засоленных грунтов различного состава:
распределение влажности (W, кривая l) и засоленности (Dsal, кривая 2) в мерзлом
образце морского суглинка после одностороннего промерзания (а) и при
новообразовании мерзлоты на песчаной морской косе в п. Амдерма (б)
содержания обменных многовалентных катионов происходит рост миграционного льдонакопления и пучения. Известны результаты ЗА. Нерсесовой (Общее мерзлотоведение, 1967), которая показала, что перераспределение влаги и пучение уменьшается при про​мерзании суглинка в ряду Fe > Са > Na > К. Насыщение пучино-опасных каолинитовых глин одновалентными катионами приво​дит к резкому снижению величины пучения. По данным Э.Д. Ер​шова и других (1992), соли порового раствора промерзающих грунтов могут как передвигаться от фронта промерзания, вызы​вая их криогенное концентрирование в поровом растворе, так и двигаться к фронту промерзания, проникая в мерзлую часть грунта и повышая ее засоленность.
Первый случай характерен для песков, легких супесей (Хал-лет, 1978; Анисимова, 1981; Гамберлен, 1983; и др.). В засоленных тонкодисперсных породах при промерзании фиксируется увели​чение содержания воднорастворимых солей в мерзлой зоне, при​чем максимальное соленакопление отмечается в верхней, наибо​лее холодной части образца (Ершов и др., 1992). Это объясняется захватом ионов солей потоком влаги, мигрирующим к фронту промерзания. При небольших концентрациях порового раствора в промерзающем засоленном грунте наблюдается увеличение плот​ности миграционного потока по сравнению с незасоленным.
Процессы миграции и кристаллизации воды, образования ле​дяных шлиров, усадки и структурообразования различны в талой, промерзающей, характеризующейся активным льдообразованием и деформированием, и мерзлой зонах промерзающего грунта. По​этому напряжения и деформации пучения в целом определяются взаимодействием соответствующих зон и зависят (в том числе) от
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механических свойств измерительной системы. В талой зоне супе​сей, суглинков, глин в результате процесса обезвоживания про​исходит усадка. Обезвоживание немерзлой смежной зоны дости​гает определенных максимальных значений и вызывает дегидра​тацию в ней структурных элементов, уменьшение пористости, переориентацию частиц и агрегатов вдоль направления миграци​онного потока влаги.
В промерзающей зоне, характеризующейся интенсивным льдо​образованием, ростом шлиров льда и деформированием, можно выделить действие трех основных факторов: перехода части воды в лед с увеличением объема на 9%, расклинивающего действия тонких пленок мигрирующей воды и усадки минеральной состав​ляющей породы при дегидратации грунтовых частиц в результате замерзания воды. В.О. Орловым, Л.В. Чистотиновым и др. уста​новлено, что при промерзании дисперсных грунтов сначала по​является сеть первичных прожилок льда, а лишь потом, иногда в течение нескольких недель после стабилизации температуры, про​исходит цементация льдом минеральных частиц, т.е. процесс кри​сталлизации воды в грунте носит релаксационный характер, ко​торый еще недостаточно изучен.
Эксперименты В.О. Орлова (1962) показали, что в начальной стадии промерзания вода кристаллизуется локально, образуя мел​кие кристаллы, окруженные водной пленкой, которая, переме​щаясь по поверхности льда и минеральных частиц, обеспечивает их дальнейший рост. При этом сами кристаллы также могут пере​мещаться на несколько миллиметров от начального положения. Минеральные частицы нередко оказываются разобщенными льдом; могут возникать трещины, вызванные действием водной пленки; наблюдается частичное дробление и переориентировка агрегатов и минеральных блоков. По мере понижения температуры и вы​мерзания влаги происходит дальнейшая дегидратация грунтовых микро- и макроагрегатов. В поровом растворе увеличивается кон​центрация растворенных веществ, что вместе с дегидратацией приводит к агрегированию грунтовых частиц с преобладанием характерного для пыли размера 0,1—0,05 мм.
Замерзание воды в замкнутом объеме, каким могут являться поры фунта, может привести к возникновению (в условиях недо​пущения деформации) значительных напряжений. Приближенно их величину можно оценить из уравнения Клапейрона-Клаузиу-са (около 13,4 МПа на Г понижения температуры), однако они действуют лишь в ограниченном диапазоне деформаций не более 9% объема кристаллизующейся воды. Расклинивающее давление пленок незамерзшей воды, вызывающее ее миграцию, играет боль​шую роль при формировании напряжений пучения. Например, в
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опытах по промерзанию 5-сантиметровых образцов суглинка с внешним подтоком влаги и без него измеренные величины де​формаций свободного пучения составили соответственно около 5 и 2 мм, а напряжений пучения — около 0,4 и 0,15 МПа. Меха​нические условия для формирования напряжений, связанных с кристаллизацией воды в ограниченном объеме, в том и другом случае близки. Поэтому возрастание напряжений пучения при наличии внешнего подтока влаги и активного роста сегрегацион​ных шлиров льда можно объяснить действием расклинивающего давления пленок воды, по которым осуществляется перенос вла​ги. Это подтверждается и экспериментами по всестороннему и одностороннему промораживанию. Преимущественный рост ле​дяных шлиров параллельно фронту промерзания обусловил боль​шие величины деформаций и напряжений пучения суглинка при одностороннем промерзании.
Процессы кристаллизации, шлирообразования, изменения структуры породы продолжают развиваться в мерзлой зоне про​мерзающего грунта, однако в сравнении с промерзающей зоной они менее активны. Приближенно напряжения (силы) пучения могут быть определены следующим образом: в пределах 9% от объема кристаллизующейся воды — по уравнению Клапейрона-Клаузиуса; в пределах больших деформаций — по формуле Ско-филда с учетом подтока воды к фронту промерзания.
Деформации и напряжения пучения возрастают при полном водонасыщении с увеличением дисперсности фунта (рис. 9.8). Грун​ты можно разделить по степени пучиноопасности (морозоопас-ности), выделяя критический размер частиц грунта. Наибольше​му пучению подвержены фунты, дисперсность которых соответ​ствует размерам частиц от 0,05 до 0,005 мм. Согласно В.О. Орлову, все фунты по величине пучения можно расположить в следую​щий ряд: глины (каолинит в глинистой фракции) > пылеватые фунты > суглинки > супеси > глины (монтмориллонит в глинис​той фракции).
В процессе промерзания (особенно на начальном этапе) наи​более высокие деформации и напряжения пучения возникают в пылеватых фунтах — каолине, полиминеральной глине и суглин​ке. Это связано со значительным перераспределением влаги, ин​тенсивным сефегационным льдовыделением в процессе промер​зания и деформациями пучения, обусловленными действием рас​клинивающего давления пленок незамерзшей воды.
Экспериментально установлен следующий ряд по интенсивно​сти пучения в зависимости от типа присутствующих глинистых минералов: каолинит > иллит, гидрослюда, полиминеральные глины > монтмориллонит. При этом влияние минералогического
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Рис. 9.8. Развитие напряжений (а) и деформаций (б) пучения по мере промерзания
образца при -2°С:
1 — каолинитовая глина; 2 — полиминеральная засоленная глина; 3 — монтмориллонитовая глина; 4 — торф
состава на пучение в крупнообломочных и песчаных грунтах прак​тически не выражено.
Деформации пучения, как правило, возрастают с увеличением начальной плотности грунта. Однако ее увеличение имеет предел, выше которого пучение уменьшается, и составляет приблизительно 0,8—0,9 от наибольшей плотности при стандартном уплотнении. В более плотных (в интервале около 1,36—1,5 г/см3) фунтах на начальном этапе промерзания напряжения пучения ниже, а мак​симальные напряжения — выше, что также объясняется особен​ностями массообмена.
При уменьшении степени водонасыщения напряжения пучения уменьшаются, что связано с уменьшением миграционных пото​ков влаги, деформаций пучения и модуля деформации грунта.
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Выделяют критерий морозоопасности фунтов по влажности, т.е. определяется значение влажности, выше которого начинается пучение фунтов. Эта влажность близка к влажности нижнего пре​дела пластичности, однако отмечены случаи заметного развития пучения и при меньшей влажности. Изучение процессов влагопе-реноса, льдовыделения и пучения в условиях переслаивания пес​ка и глины и открытой системы показало, что при этом растет плотность внешнего мифационного потока влаги и происходит интенсивное деформирование. При этом пучение не находится в прямой зависимости от влагосодержания фунтов: с возрастани​ем последнего интенсивность пучения увеличивается не безфа-нично, а имеет максимум, называемый пределом активной влаж​ности (Орлов, 1977). При влажности, большей этого предела, пу​чение уменьшается, достигая значения объемного расширения воды при кристаллизации.
Пучение активно проявляется в определенных температурных условиях. Сефегационное льдовыделение и пучение максималь​ны при скорости промерзания 0,1—0,13 см/ч, а более 0,2 см/ч в большинстве фунтов образуется массивная криогенная текстура. Наибольшее влияние скорость промерзания оказывает на вели​чину пучения в менее дисперсных фунтах. Оптимальный для раз​вития пучения градиент температуры составляет 0,1—0,3 °С/см. В.О. Орловым в полевых условиях установлены температуры на​чала —0,5...—0,8 и конца пучения -2,7...-3,5 °С. Лабораторными исследованиями выделены критические температуры конца пу​чения для фунтов различного состава: —1,5...—2 °С для супесей; —2...—3,5 °С для суглинков; —4 °С и ниже для глин. В естественных условиях повышение среднегодовой температуры фунтов обычно приводит к увеличению времени промерзания фунта, а следова​тельно, миграционного льдонакопления и величины пучения. С другой стороны, уменьшение амплитуды колебаний темпера​тур на поверхности вызывает уменьшение фадиента температу​ры, плотности мифационного потока влаги и в результате умень​шает величину пучения. Очевидно, что различные типы сезонно​го промерзания (оттаивания) пород, выделенные по значениям их среднегодовой температуры и амплитуды годовых колебаний температуры на поверхности почвы (по В.А. Кудрявцеву), долж​ны отличаться интенсивностью и величиной пучения (при про​чих равных условиях), так как каждый из них характеризуется существенно разными удельными фадиентами температуры в СТС и CMC при промерзании и разной скоростью движения фазовой фаницы (табл. 9.2).
Пучение может продолжаться и после перехода фунта в мерз​лое состояние. Установлено, что при существовании фадиента
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Таблица 9.2 Зависимость удельных градиентов температуры (в числителе, в °С/м) и скорости промерзания (в знаменателе, в см/сут) от
температуры возможно перераспределение незамерзшей воды в мерзлом грунте в сторону более низких температур. Происходит изменение его строения и увеличение объема грунта. Однако экс​периментами показано, что плотность миграционного потока влаги в мерзлом грунте по крайней мере на порядок ниже, чем в про​мерзающей зоне.
В зависимости от температурного режима, состава и влажности дисперсных пород можно выделить различные типы пучения, которые отличаются между собой по величинам пучения, харак​теру структуро- и текстурообразования (табл. 9.3).
Уже при небольших внешних пригрузках на грунт пучение по​нижается в результате убывания притока влаги в зону промерза​ния. Пригрузки, соответствующие возникающим напряжениям пучения, приводят к тому, что расширение промерзающей зоны становится равным усадке в талой зоне и сжатию мерзлого и талого
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Таблица 9.3 Типы пучения дисперсных пород
грунта под нагрузкой, а деформации поверхности оказываются равными нулю. Кроме того, давление изменяет структуру грунта, термодинамическое состояние и содержание незамерзшей влаги, поэтому и промерзающая зона расширяется на меньшую величи​ну. Предварительное, до промерзания, уплотнение грунтов по​стоянной нагрузкой, как правило, способствует уменьшению пучения, в первую очередь для водонасыщенных грунтов.
Существуют различные методы расчета величины пучения. При​ближенно для глинистых водонасыщенных грунтов избыточное льдовыделение в единице объема грунта можно оценить по следу​ющей формуле:
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рацией влаги, в пределах промерзшего слоя. Миграционная влаж-
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угла наклона экспериментального графика объемного содержа​ния незамерзшей воды от температуры) и градиента температуры
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По В.О.Орлову (1977), оценка величины пучения глинистого ненагруженного фунта при условии его влажности, равной или близкой полной влагоемкости, может быть произведена из следу​ющего выражения:
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ент содержания незамерзшеи воды в глинистых грунтах (табули​рованная величина), изменяющийся от 0,55 до 0,95 в зависимости от состава грунта и температуры; tk — температура прекращения пучения грунта; z — толщина слоя промерзающего грунта, см.
Формула В.О. Орлова, приведенная выше, в целом дает луч​шие результаты, чем расчеты пучения по методикам Н.А. Пуза-кова, Г.М. Фельдмана или И.А. Золотаря, которые применимы для определенных условий промерзания. Однако развиваемые в на​стоящее время рядом авторов численные методы решения задачи промерзания грунта с учетом миграции влаги к фронту промерза​ния оказываются предпочтительными — при условии предвари​тельного экспериментального определения необходимых харак​теристик грунта.
Сезонное пучение пород. Неравномерность пучения по площади обусловлена большим числом факторов и, как это было установ​лено В.Л. Невечерей и В.Я. Лапшиным, подчиняется нормально​му закону распределения. Неравномерность пучения по площади может изменяться от 3—4 до 10—15%, а при образовании бугров увеличивается на порядок. С вероятностью 0,9 радиус основания отдельных сезонных бугров пучения для различных исследован​ных районов в среднем составляет 2—6 м при относительной вы​соте 0,2—1,5 м. При отсутствии нарушения естественных условий бугры пучения в большинстве случаев наблюдаются в тех же точ​ках, что и в предыдущие годы, при том, что величины пучения могут отличаться в 1,5—2 раза (Невечеря, Лапшин, 1985). Средние величины пучения грунтов СТС и CMC различаются, составляя в среднем до 150 мм за сезон. Для CMC с интенсивной миграцией влаги они больше в 1,5—2 раза. При этом средние высоты бугров пучения грунтов СТС и CMC в целом близки. Однако радиус буг​ров пучения грунтов сезонномерзлого слоя 10—20 м и более, что в 2—3 раза больше, чем у грунтов сезонноталого слоя. Наибольшая неравномерность пучения обычно проявляется в верхнем промер​зающем слое грунта мощностью до 1 м.
Наибольшее пучение фунтов сезонномерзлого слоя наблюдается вблизи окраины мерзлой зоны на юге Западной и Восточной Сиби​ри (Романовский, 1993) в полосе шириной 200—400 км. Влажность
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грунтов сезонноталого слоя в целом возрастает к северу, а в Ев​разии еще и с востока на запад, поэтому в этом направлении растут модули пучения.
В случаях близкого залегания к поверхности скальных грунтов пучение приводит к выпучиванию каменного материала (щебня, гальки, валунов) из дисперсных отложений (рис. 9.9). Подобное происходит и с фундаментами мелкого заложения. Вероятно, су​ществует несколько механизмов многолетнего движения камен​ного материала и фундаментов инженерных сооружений в толще мелкозема. Из-за разности размеров грунтовых частиц возможно захватывание только части более крупных включений (или свай) зоной промерзания и движение самих включений в направлении развития пучения при том, что освобождающееся с противопо​ложной стороны этих включений (свай) пространство заполняет​ся водонасыщенным мелкоземом, они при оттаивании уже не могут занять прежнее положение. Кроме того, теплопроводность каменного материала выше, чем мелкозема, поэтому последний под обломками может охлаждаться сильнее и к этому фронту про​мерзания в первую очередь мигрирует вода. Превращаясь в лед, она приподнимает и выталкивает вверх такие обломки пород, которые не могут вернуться на прежнее место из-за удерживания их массой фунта (Ершов, 1986). Этот процесс проявляется как в области распространения многолетнемерзлых грунтов, так и вне
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Рис. 9.9. Выпучивание каменного материала 526
ее, однако в мерзлой зоне более активен. При этом значительная часть образующихся форм рельефа — каменных многоугольни​ков, полос, колец, курумов, пятен-медальонов — имеет полиго​нальный характер и связана с диагенетическими и криогенными трещинами, по стенкам которых возможно промерзание и соот​ветственное смещение каменного материала. В целом этот про​цесс изучен еще недостаточно.
При многолетнем промерзании и пучении отложений образу​ются многолетние миграционные бугры, особенно в местах рас​пространения с поверхности тонкодисперсных грунтов, подсти​лаемых песками. В результате промерзания торфяников, которые из-за разности теплопроводности в мерзлом и талом состоянии сильнее охлаждаются зимой, чем нагреваются летом^и интенсив​но промерзают, в заболоченных низинах встречается так называ​емый «обращенный» рельеф, возвышающийся над окружающей поверхностью на несколько метров. В Западной Сибири встреча​ются выпученные торфяные массивы площадью до нескольких километров — площади пучения. На выраженном в рельефе бугре пучения зимой сметается снег, температуры грунтов понижаются и под бугром образуется мерзлота большей мощности. Скорость роста таких многолетних бугров на севере Западной Сибири в начале промерзания составляет 10-30 см в год, постепенно умень​шаясь. Они часто сопровождают новообразование мерзлоты на талых участках пойм и озерных котловин, образуют группы по берегам болот, рек, озер, на мелководьях и достигают высоты 20 м, а в основании их размеры изменяются от нескольких десят​ков до сотен метров.
При этом в закрытых системах, характерных для криолитозо-ны, возникают инъекционные бугры пучения — булгунняхи (рис. 9.10), или пинго. Образование инъекционных бугров пуче​ния связано, как правило, с промерзанием несквозных подозер-ных таликов и возникновением напорных подземных вод; в неко​торых случаях они наблюдаются и в сезонноталом слое. Причиной промерзания подозерных таликов является, как правило, обме​ление или осушение озер. Промерзание водоносных таликов — длительный процесс, поэтому инъекции воды или разжиженного грунта могут происходить многократно. В глинистых прослоях в толще растущего булгунняха, кроме того, происходит миграци​онное  льдовыделение. Размеры булгунняхов могут достигать вы​соты 30~60 м при основании 100—200 м. Они часто встречаются в долинах крупных рек на Арктическом побережье и в Центральной Якутии (рис. 9.11). С поверхности булгунняхи часто разбиты ради​альными и концентрическими трещинами, по которым нередко обнажается ледяное ядро. Другой тип инъекционных бугров
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Рис. 9.10. Инъекционный бугор пучения
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Рис. 9.11. Разрушающийся булгуннях (Центральная Якутия) 528
пучения — гидролакколиты, которые образуются при инъекциях воды под влиянием гидродинамического напора подземных вод и приурочены к местам их разгрузки (рис. 9.12). Как правило, мощ​ность минеральной кровли над ледяным ядром гидролакколита близка к мощности слоя сезонного оттаивания или промерзания и не превышает 1-1,5 м. Гидролакколиты представляют собой срав​нительно недолго живущие, обычно сезонные образования.
9.3. Наледообразование
Наледи — это ледяные тела разной площади, мощности и фор​мы, образующиеся в результате последовательного излияния и замерзания природных (речных и подземных), а иногда и техно​генных (хозяйственно-бытовых и промышленных) вод.
Основными условиями развития наледей считаются (Алексе​ев, Савко, 1975): 1) наличие устойчивой зоны отрицательных тем​ператур со стабильной плоскостью аккумуляции, ограниченной сверху воздушной средой; 2) перемещение жидкой влаги из зоны положительных температур в зону отрицательных. При намерза​нии минерализованных вод зона наледообразования ограничива​ется эвтектической температурой.
Отличие наледей от сходных по морфологии ледяных образова​ний, например, промерзших мелководных озер и рек, заключает-ся в их структуре, обусловленной тонкослойным (послойным) намораживанием воды, и в упорядоченной (субвертикальной) ориентировке кристаллов льда, определяющейся двусторонним
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Рис. 9.12. Гидролакколит в пойме ручья 529
отводом тепла. Наледь всегда слоиста, отдельный слой ледяного массива представляет собой элементарную наледь. Таким обра​зом, они представляют собой генетически обособленную группу конжеляционных льдов, формирующихся на твердом основании, процессы формирования, развития и разрушения этих льдов на​зываются наледными.
Образующиеся ледяные массивы (наледи, или по-якутски «та-рыны») нередко имеют огромные (до 100 км2 и больше) размеры (рис. 9.13). Например, длина и ширина Момской наледи сопоста​вима по размерам с крупнейшим на Памире ледником Федченко. Ледяные образования подобного типа довольно часто встречают​ся в Якутии и Верхояно-Колымской горноскладчатой области (Толстихин, 1974; Швецов, 1951). В наледях Евро-Азиатского ма​терика аккумулируется более 100 км3 воды, а общая площадь этих образований составляет около 0,5% всей площади с многолетней мерзлотой.
Абсолютное большинство наледей формируется в пределах тер​риторий, охваченных многолетним промерзанием. Этому спо​собствует криогенное преобразование подземного стока, прояв​ляющееся в его концентрации в пределах существующих несквоз​ных и сквозных таликов и подмерзлотных зонах пластовой проводимости или трещиноватости пород. Благодаря этому круп​ные наледи являются хорошим диагностическим признаком по​вышенной водообильности пород. Они служат поисковым кри-
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Рис. 9.13. Крупная наледь (Алданское нагорье). Фото С.Н.Булдовича
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терием месторождений подземных вод территории с многолет​ним промерзанием.
Развитию наледей благоприятствует суровый резко континен​тальный климат с холодными малоснежными зимами. При таком климате сезонное промерзание рек, озер, а главное горных пород происходит быстро, фронт промерзания достигает большой глу​бины, что вызывает сужение сечения водных потоков и развитие гидростатического и гидродинамического давлений. Прорываю​щаяся наружу вода замерзает, переходя в наледный лед, а не сте​кает свободно, как это бывает в районах с теплыми многоснеж​ными зимами. В части регионов криолитозоны, в которых зимы отличаются многоснежностью (правобережье р. Колымы в райо​не Юкагирского плоскогорья, Камчатка, Охотское побережье, Кольский полуостров), условия для наледообразования не благо​приятны и крупные наледи там редки.
Широкому распространению наледей способствуют высокая обводненность гидрогеологических структур, близкое залегание к поверхности земли подземных вод и многочисленные очаги их разгрузки. Поэтому наледи образуются наиболее часто в гидрогео​логических складчатых областях, особенно в тех районах, кото​рые испытывают контрастные новейшие тектонические движе​ния. Именно в этих районах происходит наиболее интенсивный водообмен между поверхностными и подземными водами, широ​ко распространены многочисленные источники трещинно-жиль-ных, карстовых, аллювиальных, пролювиальных и других типов вод, часто хорошими коллекторами подземных вод являются флю-виогляциальные ледниковые отложения. Для образования нале​дей подземных вод положительным фактором является также от​сутствие поверхностного стока в реках и ручьях зимой.
Наличие многолетнемерзлых пород не является условием, не​обходимым для формирования наледей. Однако их распростране​ние оказывает значительное влияние на процесс наледообразова​ния. Глубокое многолетнее промерзание пород локализует потоки подземных вод в таликах различного типа, приводит к формиро​ванию сосредоточенных очагов разгрузки и т.д. Все это вызывает зональное изменение количества, положения размеров и типов наледей. В результате для южной геокриологической зоны харак​терны многочисленные наледи небольших размеров, часто имею​щие смешанные (поверхностные и подземные) источники пита​ния. Северной геокриологической зоне свойственны крупные и ги​гантские наледи подземных вод глубокого стока и более мелкие наледи аллювиальных и других вод, приуроченных к грунтово-фильт-рационным таликам. Наледи могут формироваться во внутрикон-тинентальных регионах и вне криолитозоны, чему способствуют
:
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низкие зимние температуры воздуха, малая снежность и наличие водопроявлений поверхностного и подземного происхождения. Однако объемы накапливающегося в таких наледях льда за зимний период обычно несравненно меньше, если их соотносить с регио​нами криолитозоны. Многие наледи в регионах с отсутствием мно-голетнемерзлых пород приурочиваются к местам, где нарушены естественные условия обводнения и сезонного промерзания. Это выемки, карьеры, участки размещения открытых поверхностному влиянию канав и водопропускных лотков, места барражирования водоносных пород водоупорными или массивными фундаментами различного рода инженерных сооружений и т.д.
Процесс перераспределения наледями поверхностного и под​земного стоков в течение года называют сезонным наледным регу​лированием. Зимой за счет наледообразования этот сток уменьша​ется. Весной и летом законсервированные в виде наледи воды воз​вращаются в речную сеть.
За счет многократных процессов наледообразования в одних и тех же местах формируются овалоподобные расширения русловых и пойменных частей долин и создаются так называемые «налед-ные поляны» и «наледные долины». Как правило, наледи образуются на неглубоких водотоках с каменными перекатами, порогами и водопадами, а также распластанными галечниковыми руслами, наличием конусов выноса из боковых притоков и т.д. В некоторых регионах, характеризующихся контрастной и активной неотекто​никой, наледи могут формироваться в глубоковрезанных каньо​нах, в значительной мере заполняя их к концу зимы.
Речной поток в местах наледообразования чаще всего разбива​ется на множество рукавов и проток. Визуально места наледооб​разования представляют собой относительно ровные, безлесные, плоские и широкие пространства, сложенные сортированным гравийно-галечниковым или валунно-галечниковым материалом («каменушник», или «наледный аллювий»). На участках сохраняю​щегося в пределах «наледных полян» леса стволы деревьев выбе​лены солевым налетом. По уровенному положению этих солевых проявлений на стволах можно судить о мощностях наледного льда в данном месте. Уклоны участков наледообразования, как прави​ло, меньше уклонов речного русла выше и ниже по потоку.
Формирование «наледных полян» и «наледных долин» обуслов​лено активным физическим выветриванием в периферических частях наледи, интенсивной боковой эрозией талых вод, посто​янным перемывом и переотложением аллювиальных (наледных) отложений многочисленными, меняющимися во времени и про​странстве водными потоками под и поверх наледи, а также по границам блоков наледного тела, разрозненных в процессе тая-
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ния, и эродирующей деятельности вешних водных потоков. Ос​новными факторами, способствующими высокому уровню про​цессов физического выветривания пород на «наледных полянах», являются резкое скачкообразное повышение температуры на по​верхности изначально сильно охлажденных пород при протека​нии изотермического процесса замерзания изливающихся налед​ных вод, а также собственно льдообразование в порах и трещин​ных пустотах за счет насыщения пород наледными водами и последующего промерзания. Все это сопровождается значитель​ными объемными деформациями и приводит к разуплотнению или разрушению пород. Физическому выветриванию способству​ют те обстоятельства, что на пространствах «наледных полян» соз​даются своеобразные микроклиматические условия (Выркин, Сан​ников, 1983). Так, число летних заморозков вблизи наледей в де​сятки раз превосходит их количество на прилегающих участках. При этом в летне-осеннее время температура воздуха в ночное время в таких местах нередко опускается ниже О °С при положи​тельных температурах на окружающих пространствах, здесь как бы образуются своеобразные «острова холода».
Характер взаимодействия наледей с климатообразующими фак​торами природной среды достаточно сложен. Несомненно, что наледи во всем их многообразии являются производными клима​тических условий местности. Однако в природе существует и об​ратное воздействие наледных процессов, проявляющееся в изме​нении микро-, а в некоторых случаях и мезоклиматических усло​вий наледных участков земной поверхности. Крупные наледные поля, образующиеся при намерзании подземных вод, обеспечи​вают существенный микроклиматический эффект. Зимой перио​дический выход наледообразующих вод и их растекание по доли​не вызывает некоторое понижение температуры воздуха за счет затрат тепла на испарение. Но эти затраты с избытком покрыва​ются выделением тепла при охлаждении воды до температуры ее замерзания и освобождением скрытой теплоты кристаллизации. Кроме того, пониженное альбедо воды и образующегося льда по сравнению с альбедо снега обеспечивает увеличение приходной части радиационного баланса.
Таким образом, в зимний период на наледных участках долин средняя температура воздуха должна быть выше, чем за их преде​лами. Летом происходит обратный процесс. Высокая отражатель​ная способность наледи, большой расход тепла на таяние льда, в том числе на плавление снега, включенного в наледный массив, испарение талых наледных вод приводят к понижению темпера​туры приземного слоя воздуха. Вместе с тем на «наледных поля​нах» отмечаются более высокие амплитуды колебания температуры,
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поскольку наличие жидкой воды зимой и льда летом является «возмущающим» фактором для нормального распределения мик​роклиматических характеристик. Крупные ледяные поля, види​мо, способны вызывать адвекцию воздушных масс: в зимний пе​риод приток более холодного воздуха к формирующейся наледи, а летом его отток за пределы ледяного массива.
О.Н. Толстихин (1975) показал, что крупные наледи являются своеобразными криоэнергетическими полями. Оценку энергетичес-кого потенциала наледей он предложил определять с учетом теп​ла, освободившегося при: 1) охлаждении воды до температуры кристаллизации; 2) переходе воды в лед; 3) охлаждении ледяного массива до температуры окружающей среды; 4) криогенной мета-морфизации наледообразующих вод, т.е. выделении нерастворимых солей. Расчеты, выполненные В.Р.Алексеевым (1987), показали, что при формировании лишь одной наледи Улахан-Тарын в Цент​ральной Якутии объемом 1,5 млн м3, выделяется 116,45х109 ккал, что эквивалентно теплотворной способности 23 тыс. т каменного угля (около 25 железнодорожных составов).
Суммарное количество тепла, освобождающееся в результате намораживания только подземных вод, в ряде районов составля​ет десятки триллионов килокалорий. В пересчете на 1 км2 это со​ответствует сотням миллионов килокалорий (табл. 9.4), т.е. теп​лосодержанию примерно 2~3 вагонов каменного угля.
Выделение такого количества тепла зимой и его поглощение в весенне-летний период существенно сказывается на климатичес-
Таблица9.4
Количество тепловой энергии, выделяющейся при формировании наледей подземных вод на юге Восточной Сибири (по В.Р. Алексееву, 1987)
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	Юго-Вос​точное При​байкалье (бассейн р. Иркута)
	14 800
	1400
	84 400
	6540        0,442
	В.Р.Алексеев (1976)

	Южная Яку​тия (Алдано-Тимптонское междуречье)
	22 249
	827
	209 935
	16 290
	0,732
	Н.И.Чижова (1980)

	Олекмо-Ви-тимская гор​ная страна
	34 980
	537
	322 982
	25 100
	0,717
	К.А.Черняв​ская (1873)

	Всего
	72 029
	2764
	617 317
	47 930
	-
	-
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ком режиме наледных долин. Наблюдения, поставленные М.К. Гав-риловой (1969, 1970) в Центральной Якутии, показали, что зи​мой в наледных долинах примерно на 0,5—1 °С теплее, а летом на столько же холоднее, чем на смежных территориях.
Анализ имеющихся материалов показывает, что влияние нале​дей на микроклимат зависит, во-первых, от размеров ледяных полей, во-вторых, от рельефа местности и ее ландшафтных ха​рактеристик. В общем микроклиматическое значение наледных явлений убывает по мере движения с севера на юг.
Наличие вечной и сезонной мерзлоты является одним из важ​нейших факторов, определяющих особенности протекания налед​ных процессов. Наледи в свою очередь существенно влияют на температурный режим подстилающих многолетне- или сезонномер-злых горных пород. Влияние это чрезвычайно сложно и по настоя​щее время недостаточно изучено. Суммарный тепловой эффект может иметь различный знак, причем инверсия теплового влия​ния (отепление—охлаждение) иногда прослеживается в пределах контура одного наледного тела или в конкретной точке «налед-ной поляны» в многолетнем разрезе, что объясняется множествен​ностью факторов, через которые реализуется тепловое воздей​ствие наледообразовательного процесса на подстилающие породы.
Влияние тех или иных факторов на температурный режим по​род на наледных участках следует рассматривать в сравнении с таковым на природном участке-аналоге, где наледный процесс отсутствует, причем это сравнение должно проводиться на всех уровнях теплообмена. Выше уже говорилось о микроклиматичес​ких изменениях в наледных долинах, которые характеризуются повышением зимних температур воздуха относительно фоновых } на 0,5—1 °С и таком же понижении летних температур. Поскольку зимний период в криолитозоне более длительный, чем летний, возможно, видимо, говорить (по крайней мере для долин, где развиты крупные наледи) о небольшом повышении среднегодо​вых температур воздуха на этих участках.
Следующим уровнем проявления теплового воздействия налед​ного процесса на породы является переходная зона между атмо​сферой и поверхностью фунта, т.е. область развития собственно наледного тела и напочвенных покровов (снежного и раститель​ного). Наиболее мощным отепляющим фактором на этом уровне является изотермический процесс замерзания воды, сопровож​дающийся выделением большого количества тепла. Так, на участ​ках, где процесс замерзания воды на поверхности (или в теле) наледи осуществляется в течение всего зимнего периода, про​мерзание подстилающих пород вообще невозможно и их средне​годовые температуры могут быть только положительными (или
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нулевыми в случае многолетних наледей) при любых климати​ческих условиях района. На участках, где замерзание воды проис​ходит лишь в течение части зимнего периода, отепляющее влия​ние фазовых переходов воды соответственно уменьшается и при этом зависит от характера распределения излияний воды в тече​ние зимнего периода и хода температур воздуха в это время. Отно​сительно мощные наледные тела обладают значительным собствен​ным термическим сопротивлением и могут оказывать заметное отепляющее влияние на подстилающие породы, препятствуя зим​нему оттоку тепла из последних в атмосферу. В результате налед-ного преобразования днищ долин часто полностью уничтожается напочвенный растительный покров, что может приводить к по​вышенному нагреву оголенной поверхности пород в летнее время и повышению их среднегодовой температуры. Существуют и дру​гие специфические отепляющие факторы, связанные с наледо-образованием. По данным В.Р. Алексеева (1987), формирование маломощных наледей, хорошо пропускающих коротковолновую солнечную радиацию, сопровождается парниковым эффектом, в результате которого породы под наледью могут оттаивать даже при температуре воздуха —5...—8 °С.
К основным охлаждающим факторам наледообразования от​носятся уничтожение снежного покрова и сокращение периода летнего нагревания пород, связанное с задержкой таяния налед-ного тела (вплоть до полного отсутствия нагревания в случае ле-тующих и многолетних наледей). Исключение в процессе наледо​образования мощного зимнего теплоизолирующего влияния сне​га может привести к существенному понижению среднегодовых температур пород. Так, водонасыщение снежного покрова в кра​евой части наледи в результате кратковременного излияния воды с последующим промерзанием и превращением в лед уменьшает термическое сопротивление исходного слоя снега на порядок. Отепляющее же влияние изотермического фазового перехода в этом случае невелико из-за кратковременности его действия (про​мерзание водонасыщенного слоя снега мощностью 0,5 м, плот​ностью 200 кг/м3 при температуре воздуха —25 °С происходит все​го за неделю).
Таким образом, сочетание отепляющих и охлаждающих факто​ров, сопровождающих процесс наледообразования, может опре​делять различное итоговое воздействие на температурный режим пород в ложе наледного тела. К сожалению, исследования осо​бенностей теплообмена пород под наледным покровом немного​численны, что делает эту проблему неизученной. Влияние нале​дей значительно, о чем свидетельствуют имеющиеся материалы. Например, В.Р.Алексеевым (1987) выполнены наблюдения на
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севере Забайкалья, зафиксировавшие существенные различия в температурном режиме подстилающих пород даже после полного разрушения наледного льда. В период стаивания ледяных массивов в наледных долинах им отмечена ярко выраженная дифференци​ация глубин сезонного оттаивания пород. При этом, как и следо​вало ожидать, на участках наледного льда большой мощности глу​бина сезонного протаивания сокращается, а при малой мощнос​ти льда — увеличивается вплоть до формирования несквозных таликов (рис. 9.14).
Указанные особенности летнего оттаивания пород приводят к изменению путей фильтрации подземных вод, смещению нале-дообразующих источников и «наледных полян». Подобное само​развитие наледей и связанных с ними водовыводящих каналов отмечено во многих районах сплошного и прерывистого распро​странения многолетнемерзлых пород. Так, нередко площади за​фиксированных на местности «наледных полян» не совпадают с контурами формирующихся в настоящее время наледей. Послед​нее свидетельствует о произошедших изменениях в режиме нале-дообразования и тенденциях миграции наледи в пространстве. При
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Рис. 9.14. Изменения глубины сезонного протаивания в наледной долине
руч. Холодного в 1978г. (север Забайкалья):
а — 10 мая; б—16 июня; в — 6 августа; 1 — ручей; 2 — наледь; 3 — основание склонов наледной долины; 4 — изолинии глубины сезонного протаивания, м
(по Алексееву, 1987)
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этом стадийность этой миграции в пределах выработанного во времени единого наледного пространства и его реликтовые эле​менты прослеживаются по аэрофотоснимкам (особенно, если име​ются негативы за разные годы). Они позволяют судить о положе​нии наледей на местности, их связи с геолого-структурным строением участка, тенденциями намечающихся изменений, по​ложению в долине, миграции, форме и др.
Формирование наледей сопровождается гидрохимическими из​менениями наледообразующих подземных вод, зависящими от их состава, степени минерализации и характера их замерзания. Об​щей закономерностью является уменьшение минерализации та​лых наледных вод по сравнению с минерализацией исходных на​ледообразующих вод. Часть кристаллизующихся при их замерза​нии солей остается в виде нерастворимого остатка, первоначально включенного в наледный лед, а при таянии покрывающего муч​нистым или кристаллическим налетом сначала наледь, а затем каменистую поверхность «наледных полян» и растительность. Ос​тавшиеся соли белые, желтоватые, а иногда и более ярких цветов частично уносятся талыми или дождевыми водами, частично вхо​дят в состав «наледного аллювия» и почв, развивающихся на нем. Таким образом, наледи действуют как естественные природные опреснители и переводят часть минеральных веществ из жидкого стока в твердый. При этом химический сток зимой уменьшается, а весной и летом увеличивается.
В наледном процессе в течение года можно выделить следую​щие стадии его развития (Толстихии, 1941).
1. Детская — растекание наледообразующих вод по «наледной
поляне», что характерно для начала зимы после устойчивых пере​
ходов среднесуточных температур воздуха через О °С. Наледь на​
растает главным образом по площади.
2. Юная — площадь, мощность и объем льда нарастают наибо​
лее интенсивно. Формируются основные контуры наледи, что ха​
рактерно Для периода до февраля. Зарождаются «наледные бугры»
и гидролакколиты.
3. Зрелая — наледь и ее объем увеличиваются главным образом
за счет ее нарастания по мощности. Характерна для послефев-
ральского периода. Происходят взрывы «наледных бугров» и рас​
трескивание льда с излиянием и выбросом на поверхность воды.
4. Старческая — начинается таяние и разрушение наледи. Ха​
рактерна для начала весны и всего лета.
Большинство наледей начинает формироваться после устойчи​вого перехода средних суточных температур воздуха через О °С, промерзания деятельного слоя, подземных путей движения воды, перемерзания рек на перекатах. Наиболее крупные из них (пло-
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щадью более 0,2—0,5 км2) растут в течение всего холодного сезо​на года и достигают максимальных размеров в конце зимы, фор​мирование более мелких заканчивается раньше. Нередко развитие грунтовых и речных наледей приостанавливается еще в начале и затем возобновляется в середине или конце зимы.
При прочих равных условиях общая продолжительность наледо-образования определяется запасами наледообразующих вод. Уста​новлено, что наледи объемом больше 4 млн м3 и площадью больше 0,2 км2 формируются в среднем около 200 суток (Соколов, 1975).
На рис. 9.15 приведен график, характеризующий интенсивность увеличения объемов и площадей разных по размерам наледей в холодное время года. Он построен по материалам наблюдений за 23 наледями в Забайкалье, Южной и Центральной Якутии, При​морье, Дальнем Востоке, Северо-Востоке. В динамике крупных наледей зимой условно можно выделить три периода (рис. 9.16).
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риод наледообразования в зависи​мости от абсолютных максимальных значений этих величин в конце зимы (W и F) и числа дней после
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В начальный период площадь увеличивается быстрее объема примерно в 2,5 раза, поскольку наледообразующие воды растека​ются по выположенному дну наледного участка. В этот период наледь формируется примерно на 50% максимальной площади в конце зимы и на 20% макси​мального объема в конце зимы. В середине зимы интен​сивности увеличения объе​ма и площади выравнивают​ся. В этот период площадь еще увеличивается примерно на 35%, а объем — на 30% мак​симального значения в кон​це зимы. В конце зимы объем возрастает с интенсивнос​тью, примерно в три раза превышающей интенсив​ность увеличения площади, поскольку наледь увеличива​ется главным образом за счет нарастания ее мощности.
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наледообразования.  Наледи: Тарын (7),  Каракская (2),  Булусская  (J),
Анмангындинская (4), Намингинская (5), Самокитская (6), Леглиерская (7),
Веринская (£), средние значения (9) (по Соколову, 1975)
Показатели отдельных наледей отличаются от рассмотренных обоб​щенных характеристик.
Именно непропорциональность изменений площади и объема в отдельные периоды сезонов приводит к парадоксальному на первый взгляд уменьшению средней мощности наледей в процес​се их роста и увеличению при стаивании. В связи с этим данные по средней мощности наледей не могут быть использованы для характеристики их режима.
На перемерзающих реках Забайкалья сравнительно небольшие наледи формируются в два этапа. На первом (конец ноября—нача​ло декабря) происходит образование наледей речных вод вслед​ствие стеснения речного потока льдом; рост их заканчивается после полного перемерзания рек на перекатах (январь). На втором этапе (середина марта—конец зимы) формирование наледей происхо​дит до конца зимы за счет подземных вод.
В конце зимы наледи достигают наибольших размеров. В общем случае связь максимальных объемов V  и   площадей наледей S опи​сывается уравнением параболы
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с переменным тангенсом угла наклона или, что то же самое, с переменной средней мощностью льда.
При обобщении опубликованных и фондовых данных обследо​ваний 350 наледей, расположенных в разных районах многолет​ней мерзлоты (Забайкалье, Южная и Центральная Якутия, При​морье, Дальний Восток, Восточный Саян, Полярный Урал, Тай​мыр, Канада), получено следующее уравнение (Соколов, 1975):
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где V — объем, тыс. м3, S — площадь наледей, тыс. м2, 0,96 (а) и 1,094 (п) — эмпирические параметры.
Параметры а и п для каждого района отличаются от их обоб​щенных значений в уравнении (9.9). Например, для наледей в бас​сейне р. Чульман в Южной Якутии они равны соответственно 0,58 и 1,2.
Интенсивное таяние наледей начинается с приходом устойчи​вого тепла после перехода средних суточных температур воздуха через 0 °С и продолжается до осенних холодов.
Убыль наледей в теплое время года на 65-95% определяется стаиванием льда с их поверхности, В наиболее теплые дни середи​ны лета с поверхности наледей в течение суток стаивает до 5-8 см льда. Существенным фактором является термоэрозионное разру​шение льда речным потоком, особенно интенсивное в период весеннего половодья и значительных дождевых паводков. В отдель​ные периоды теплого сезона объем термоэрозионного разруше​ния достигает 30—35% общего уменьшения объема наледей.
Установлено, что таяние наледей происходит главным образом и в равной степени под влиянием солнечной радиации и турбу​лентного теплообмена. Влияние турбулентного влагообмена (ис​парение, конденсация), а также теплообмена с нижележащими слоями несравнимо меньше.
Общая продолжительность таяния и разрушения наледей зави​сит в основном от их размеров и высотного положения. Наиболее крупные наледи стаивают на протяжении всего теплого периода (120-140 суток).
Интенсивности уменьшения объема и площади наледей в теп​лый сезон (в отличие от интенсивности их нарастания зимой) примерно одинаковы. По материалам наблюдений в разных райо​нах многолетней мерзлоты установлено, что кривые уменьшения площадей, а также объемов близких по размерам наледей совпа​дают, если совместить даты начала таяния и тем самым избавиться
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от различий в климатических условиях. В этом проявляется общая закономерность режима наледей в теплое время года. На рис. 9.17 приведены осредненные кривые, характеризующие интенсивность уменьшения объемов и площадей наледей в период таяния.
В разные годы отечественными исследователями, изучавшими наледообразовательные процессы, разрабатывались классифици​рования наледей по размерам. Наиболее известные из них приве​дены в табл. 9.5 и 9.6.
Статистический анализ наледообразовательного процесса на примере Северо-Восточного и Байкало-Станового горноскладча-тых регионов страны дает основание утверждать, что распределе​ние наледей подчиняется закону высотной поясности (Толсти-хин, 1974). Наледи концентрируются в интервалах абсолютных отметок, которые называют наледными поясами. Их два. Верхний располагается на 400—600 м ниже отметок ближайших водоразде​лов, здесь создаются условия для формирования таликов, мини​мальный сток в которых обеспечивает их функционирование на протяжении большей части холодного периодами формирование,
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течение теплого периода года в за​висимости от числа дней после на​чала таяния тт и размеров наледей (у кривых подписаны значения макси​мальных объемов, 106м3, и площа​дей к началу таяния, км2) (по Со​колову, 1975)
за счет заключенных в этих таликах вод, наледей. Ниж​ний наледный пояс приуро​чен к абсолютным высотам 100—300 м. Здесь уменьшают​ся уклоны речных долин до 0,0005-0,0001, снижаются фильтрационные свойства пород и скорости движения подземного потока. В интер​вале нижнего наледного по​яса создаются наиболее бла​гоприятные условия для про​мерзания долинных таликов, уменьшения «живого сече-
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Таблица 9.5 Классификация наледей по площади
	Категории
	Наледи
	Площадь, м2
	Мощ​ность, м

	
	
	по В.Г. Петрову, 1930 г.
	по О.Н. Толстихи-ну, 1974 г.
	по Б. Л. Соколову,

	
	
	
	
	1984 г.
	1975 г.

	I
	очень малые
	до 100
	до 1000
	до 1000
	1,00

	II
	малые
	100-1000
	1000-10 000
	1000-10 000
	1,21

	III
	средние
	1000-10 000
	10 000-100 000
	10 000-100 000
	1,48

	IV
	большие
	10 000-100 000
	100 000-1000 000
	100 000-1000 000
	1,75

	V
	очень большие
	100 000-1000 000
	1000 000-10 000 000
	1000 000-10 000 000
	2,21

	VI
	гигант​ские
	более 1000 000
	более 10 000 000
	более 10 000 000
	2,70


Таблица 9.6 Классификация наледей по объему
	Категории
	Наледи
	Объем, м3
	Мощ​ность, м

	
	
	по А.С. Си​макову, 1959 г.
	по А.И. Ка-лабину, 1960 г.
	по О.Н. Тол-стихину, 1974 г.
	по Б.Л. Соколову, 1984 г.

	I
	очень малые
	до 10 000
	-
	до 2000
	до 800
	до 0,75

	II
	малые
	от 10 000 до 100 000
	до 10 000
	от 2000 до 20 000
	от 800 до 10 000
	0,75-1,0

	III
	средние
	от 100 000 до 1000 000
	от 10 000 до 100 000
	от 20 000 до 200 000
	от 10 000 до 130 000
	1,0-1,3

	IV
	большие
	от 1000 000 до 10 000 000
	от 100 000 до 500 000
	от 200 000 до 2000 000
	от 130 000 до 1 700 000
	1,3-1,7

	V
	очень большие
	от 10 000 000 до 100 000 000
	от 500 000 до 1000 000
	от 2000 000 до 20 000 000
	от 1 700 000 до 24 000 000
	1,7-2,0

	VI
	гигант​ские
	более 100 000 000
	более 1000 000
	более 20 000 000
	более 24 000 000
	более 2,4


ния» потока и общей водности пород. В итоге все это приводит к формированию наледей.
По причинной обусловленности и источникам питания можно выделить наледи, образующиеся за счет: 1) поверхностных вод (реч​ных, озерных, снеговых, ледниковых и др.); 2) подземных вод (верховодки, вод сезонноталого слоя, несквозных и сквозных грун-тово-фильтрационных и напорно-фильтрационных таликов, на​порных вод подмерзлотного стока и смешанного происхождения из сочетаний различных типов подземных вод); 3) смешанного типа
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вод поверхностного и подземного происхождения (озерных, реч​ных с грунтовыми, трещинными и пластово-трещинными раз​личных типов таликов и водами глубокого подмерзлотного стока).
Самыми крупными по размерам и объемам накапливающегося льда являются наледи подземных вод («ключевые») и наледи сме​шанного происхождения. Причиной формирования многих из них являются мощные, не иссякающие в течение зимы источники («ключи»), соответствующие концентрированным выходам под​земных вод. Последние в большинстве случаев приурочены к ре​гиональным зонам разломов. В первую очередь это касается тех участков зон, которые являются «живыми» в неотектоническом отношении, соответствуя областям контрастных блоковых дви​жений и активной в настоящее время или в недавнем прошлом вулканической деятельности. Многие из рассматриваемых нале​дей могут быть классифицированы как гигантские и очень боль​шие. Они постоянно нарастают в течение холодного времени года.
Большие и средние наледи характерны для большинства кате​горий природных подземных вод. Некоторая часть из подобного рода наледей в силу резкой сработки запасов подземных вод к концу зимы сокращает и даже прекращает свое формирование.
Малые и очень малые наледи типичны для поверхностных и подземных вод с ограниченными запасами (верховодки, вод се-зонноталого слоя и несквозных таликов с истощающимися к се​редине зимы грунтово-фильтрационными потоками).
Большинство наледей формируется за счет постоянно действу​ющих и по-разному проявляющих себя в течение года источников подземных вод. Их расходы в зависимости от особенностей разгруз​ки и запасов подземных вод в разной степени меняются. Летом они максимальные, зимой обнаруживается общая тенденция к умень​шению. При этом в зависимости от активности водообмена разных водоносных горизонтов и комплексов этот спад расходов проявля​ется по-разному, что отражается в режиме наледообразования.
Наледообразование не является постоянным процессом на про​тяжении зимы. Часто он ослабляется и даже прерывается. Перио​ды затишья сменяются временем активизации, сопровождаемым прорывами и выбросами на поверхность наледного поля в разных его местах и с разной интенсивностью напорных подземных вод, их растеканием и последующим замерзанием. В наиболее слабых местах прорыва этих вод в наледном теле образуются зияющие трещины, формируются гидролакколиты с взорванными за счет усиленных криогенезом напоров подземных вод купольными час​тями и радиально, а также концентрически расходящимися от них трещинами и др. Трещины и внутренние полости в ледяном теле вновь заполняются водой, которая частично замерзает и опять
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прорывается на поверхность в следующий этап активизации. Зи​мой на многих активно формирующихся наледях постоянно слы​шится потрескивание льда за счет распределения и замерзания внутри и под наледным телом формирующих ее потоков подзем​ных вод.
Нередко развитие небольших наледей с ограниченными источ​никами питания приостанавливается в начале зимы. Возобновле​ние наледообразования происходит лишь во второй половине хо​лодного времени года. К этому времени криогенные напоры в сис​теме питающих наледь таликов достигают максимума. Талики в процессе промерзания изолируются друг от друга, превращаются в разрозненные водосодержащие бассейны с застойными водами. В результате в процессе частичного замерзания этих вод происходит деформирование ранее сформированного наледного поля, образо​вание взрывных наледных бугров, системы открытых трещин и др.
Отметим, что во многих долинах со сравнительно крутыми (более 5—10°) заснеженными склонами, обрамляющими «наледные по​ляны», весной наблюдаются значительные приращения льда. Это происходит в процессе дневного таяния снега, лежащего на скло​нах, и ночных замерзаний скоплений образовавшихся талых вод.
По взаимоотношению водоносных таликов с наледообразова-тельными процессами выделяют три типа наледей: северный, умеренный и южный (Ершов, 1990; Романовский, 1983, 1993). Первые два характерны для северной зоны со сплошным разви​тием многолетнемерзлых пород, третий — для южной геокриоло​гической зоне с несплошным (массивно-островным и островным) распространением мерзлых толщ.
Процесс формирования выделяемых типов наледей (форма и площадь наледного тела, а также мощность льда) во многом оп​ределяется водностью предшествующего осеннего периода, ха​рактером приповерхностного увлажнения грунтов и погодными условиями начала зимы (снежным покровом, температурой воз​духа и др.).
Северный тип наледей приурочен к выходу на поверхность сквозного (напорно-фильтрационного) талика, все воды которо​го расходуются на формирование единого наледного тела. Наледь формируется на мерзлом основании. Ее положение строго фикси​ровано. Общий объем накапливающегося льда из года в год по​стоянен. Ниже наледи подземный поток отсутствует.
Умеренный тип наледей формируется в результате совместной разгрузки напорных вод подмерзлотного стока и вод мощных и обширных по площади подрусловых грунтово-фильтрационных таликов. Смешанный фильтрационный поток этих типов вод дви​жется вниз по уклону в выполняющих долину рыхлых отложениях.
35   -ИЗО
545
Особенно характерно формирование таких потоков для древних долин и долин-грабенов. Формирование наледей происходит в местах сокращения «живого сечения» потока. Здесь осуществляет​ся выброс излишков подземных вод на поверхность и перемерза-ние их. Причинами такого выброса являются уменьшение мощ​ности водопроводящих таликовых каналов, снижение воднофильт-рационных свойств, заполняющих долину отложений, глубокое зимнее промерзание, приводящее к сужению трактов, по кото​рым движется водами т.д. Значительные части наледей умеренного типа располагаются в пределах питающего их талика и их положе​ние на местности относительно стабильно. Объем накапливающе​гося льда, его мощности и площадное распространение в разные годы может меняться. Часть питающего наледь такого типа под​земного потока уходит транзитом ниже по течению.
Южный тип наледей обязан своим происхождением подзем​ным водам (в том числе и подмерзл отным) обширных таликовых зон и водам поверхностных водотоков. Тело наледи обычно цели​ком располагается на талом основании. На формирование наледи расходуется лишь некоторая часть питающего ее фильтрационно​го потока. Большая же его часть уходит транзитным стоком. Ин​тенсивность наледообразовательного процесса возрастает в холод​ные малоснежные зимы после дождливого осеннего периода. Ме​стоположение этого типа наледей не постоянно. То же касается изменчивости объемов, мощностей и площадного распростране​ния этих наледей. В отдельные годы наледные процессы вообще не проявляются.
При изучении наледей перед исследователями ставятся много​плановые задачи, решение которых является основанием для про​гнозирования общего хода наледообразовательных процессов для конкретной мерзлотно-гидрогеологической обстановки, оценки возможностей активного вмешательства в их направленность и способов целенаправленного управления. Основными целями та​кого изучения является выяснение: причинно-следственных обус​ловленностей наледообразования в том или ином месте; законо​мерностей их территориальной предрасположенности; типов об​разующихся наледей, их площадей и объемов в разные временные интервалы; источников питания; режимных особенностей фор​мирования и разрушения в годовом и многолетнем циклах; свя​зей с речным стоком, возможностей оценки ресурсов подземных вод по ним, с предложениями методов расчетов, характера воз​действия на различного рода народнохозяйственные объекты и т.д. В итоге могут быть разработаны практические рекомендации по снижению или полному исключению последствий негативного воздействия наледей на инженерно-хозяйственные сооружения разного целевого назначения.
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В практическом отношении изучение наледообразовательных процессов позволяет в перспективе прогнозировать места возмож​ного в будущем наледообразования. Кроме того, получаемые при режимных наблюдениях количественные характеристики наледей дают возможность обосновать расчеты отверстий мостов, водо​пропускных труб и лотков, высот земляного полотна, предло​жить конкретные способы возведения противоналедных устройств и т.д. Все это в конечном счете позволяет разработать мероприя​тия по ослаблению и даже полной ликвидации наледообразова​тельных процессов в нежелательном месте.
Важнейшим и необходимым условием изучения наледей явля​ется установление источника водного питания. Последний может быть обязан разным типам вод или их сочетаниям. Например, источники высоконапорных вод подмерзлотного стока, питаю​щих наледи, хорошо фиксируются зимой. Летом их местоположе​ние определить сложнее, поскольку разгрузка подземных вод во многих случаях осуществляется субаквально, т.е. под речным во​дотоком или озерным водоемом. Важным признаком разгрузки вод подмерзлотного стока являются активное газовыделение (кис​лородно-азотного состава) и грифоны взвешенного песчаного материала в местах выхода подземных вод в донных отложениях родниковой чаши.
Отметим, что по активным газовыделениям обнаруживаются субаквальные источники подземных вод под крупными и глубо​кими горными озерами и реками. Зимой места таких проявлений разгрузки подземных вод не покрываются льдом. Это обычно по​лыньи на реках или открытые «окна» незамерзающей, газирую​щей воды со сплетениями нитей сине-зеленых водорослей.
Выходы на поверхность земли подземных вод нередко удалены I на значительное (до нескольких километров) расстояние от уча​стка наледообразования. В таких случаях сразу от места разгрузки подземных подмерзлотных вод в тальвегах долин наблюдается мощный поверхностный и подземный (подрусловой) сток. При этом поверхностные воды в силу высокой скорости и турбулент​ности потока не подвержены промерзанию. Только значительно ниже по течению по мере охлаждения воды и, как правило, в местах, где уменьшаются уклоны долин и ухудшаются воднофильт-рационные свойства вмещающих пород, начинается процесс фор​мирования наледи.
Непосредственно в местах наледообразования важно выяснить характер перераспределения вышедших на поверхность подзем​ных вод в пределах ложа наледи. Здесь движение питающих и пе​рераспределяющихся в пределах «наледной поляны» вод осуще​ствляется по пронизывающим тело наледи каналам и тоннелям,
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в том числе и по водоносным трактам под ней или у нижней ее кромки, а также в периферических, краевых частях. В процессе этого движения и выбросов воды в разных частях наледи, ее рас​текания и последующего замерзания осуществляется рост наледи. Излияния и выбросы воды происходят пульсационно в процессе периодического перемерзания и сужения отдельных перераспре​деляющих воду каналов или их групп и нарастания при этом гид​родинамических напоров. Под воздействием такого рода напоров в движущемся подземном потоке или отшнурованных за счет пе​ремерзания его частей в виде замкнутых водоносных линз проис​ходят разрывы сплошности в кровле наледи. Вода вырывается на поверхность, растекается по ней, образуя слой наледного льда. При таких прорывах тело наледи деформируется, образуются на-ледные бугры и гидролакколиты, происходят взрывы с образова​нием крупных воронок. Единая и монолитная вначале наледная поверхность разрывается системой продольных, поперечных и концентрических трещин. Часть из этих трещин впоследствии за​лечивается растекающимися по поверхности наледи новыми пор​циями излившейся замерзающей воды.
Оценка наледообразовательного процесса в практическом от​ношении имеет различные аспекты. Известно негативное воздей​ствие наледообразования на те или иные инженерные сооруже​ния, для которых они представляют серьезную опасность. В то же время при решении вопросов различного рода целевого водоснаб​жения наличие наледей является важнейшей предпосылкой для его положительного решения. Известно, что наледь и режим ее формирования это, прежде всего, поисковый критерий, индика​тор проявления подземных вод (в таликах или зонах подмерзлот-ного стока), указывающий на их наличие, а в количественном отношении — на ресурсы, которые каждый год превращаются в лед. Кроме того, своеобразие наледообразовательного процесса на конкретных наледях дает возможность судить о динамике и режиме разгрузки этих подземных вод. Таким образом, зная ре​жим роста наледи, представляется возможность спланировать ме​ста расположения водозаборных скважин и рекомендовать режим их эксплуатации. В конечном счете выбранный режим работы во​дозабора, организованного на питающих наледь источниках под​земных вод, позволяет осуществлять заданное уменьшение раз​меров наледи и даже добиваться полной ликвидации наледообра-зовательных процессов в данном месте. Последнее важно как один из способов методически обоснованного приема борьбы с отри​цательным воздействием наледей на находящиеся в сфере их воз​действия объекты.
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9.4. Термокарст
Термокарст широко распространен и достаточно хорошо изучен. Большое количество работ, появившихся в 50—70-е годы, посвя​щено изучению геологических и геоморфологических форм прояв​ления современного термокарста (Попов, 1953, 1963; Вельмина, 1957; Бакулин, 1958; Катасонов, 1960; Качурин, 1961; Романов​ский, 1961; Каплина, 1987; Бойцов, 1965; Миронова, 1967; Увар-кин, 1973; Данилов, 1974; Макеев, 1974; Тыртиков, 1976; Сухо-дровский, 1978; и др.). Одновременно были исследованы и условия развития процесса, определена роль природных и техногенных факторов в возникновении и особенностях его динамики (Попов, 1953; Кудрявцев, 1958; Граве, 1961; Соловьев, 1961; Швецов, 1964; Томирдиаро, 1966, 1969; Арэ, 1968, 1974; Мухин, 1974; Любоми​ров, 1977; Романовский, 1977; Ловчук, 1979; Толстяков, 1979; Тишин, 1980; Браун, Граве, 1981; и др.). В ряде работ результаты изучения древних проявлений термокарста были использованы для стратиграфии мерзлых сингенетических толщ четвертичных отло​жений, а также для построения палеомерзлотных реконструкций (Катасонов, 1965, 1982; Баулин, 1981, 1985; Каплина, 1979, 1981, 1986; Васильчук, 1983, 1984; Данилов, 1983, 1984; и др.). В конце 70—80-х годах появились обобщающие работы, в которых большое внимание уделено математическому моделированию термокарста (Фельдман, 1984; Шур, 1977, 1981, 1984; и др.).
Наиболее полный анализ современных представлений о воз​никновении и развитии термокарста дан Г.М. Фельдманом в книге «Термокарст и вечная мерзлота». Используя эти материалы, а так​же результаты собственных исследований термокарста, остано​вимся кратко на общепризнанных закономерностях его развития. Большинством авторов под термокарстом понимается процесс вы-таивания подземных льдов, сопровождаемый просадками поверх​ности и образованием замкнутых провальных форм рельефа. Впер​вые наиболее полно условия развития процесса описал в 1953 г. А.И. Попов. На основе полевых наблюдений он пришел к выво​ду, что возникновение термокарста обусловлено увеличением де​ятельного слоя, при котором начинают оттаивать сильнольдис​тые породы (или льды) и происходит понижение поверхности, ведущее к дальнейшему увеличению протаивания. В определенных условиях теплообмена (изменения климата, увлажнения поверх​ности, растительного покрова) может начаться прогрессирую​щее протаивание, при котором происходит отрыв верхней поверх​ности вечной мерзлоты от деятельного слоя. Прекращение про​цесса А.И. Попов связывал с изменениями внешних условий, а также с накоплением минерального слоя (над льдистой толщей) мощностью, превышающей глубину оттаивания.
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В.А. Кудрявцев (1968) по условиям развития выделял два вида термокарста. К первому он отнес процесс образования термокар​стовых озер (рис. 9.18) и заболоченных понижений поверхности, ко второму — процесс образования «сухих» дренируемых термо​карстовых просадок. Образование озер происходит в результате прогрессивного развития процесса, которое обусловлено не только климатическими факторами, но и тепловым влиянием на оттаи​вающие породы формирующегося водоема. «Сухой» термокарст обычно носит затухающий характер, так как его развитие зависит только от климатических факторов. Однако В.А. Кудрявцев не ис​ключал возможность прогрессивного развития процесса в усло​виях дренирования поверхности, если в слой сезонного ОТТаива-
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^ис. 9.18. Начальная стадия развития термокарстового озера (Западная Сибирь)
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ния включаются мономинеральные залежи подземного льда. На​чало развития термокарста В.А. Кудрявцев связывал либо с уве​личением глубины сезонного оттаивания, при котором начинают оттаивать льдонасыщенные породы, либо с многолетним оттаи​ванием льдосодержащих отложений.
Известно, что причиной развития термокарста могут стать по​тепление климата, увеличение его континентальности, влажнос​ти, увеличение высоты снежного покрова, затопление поверхно​сти водой, заболачивание, интенсивная денудация. Так, по мне​нию Е.М. Катасонова (1979), развитие термокарстовых котловин связано с переходом поверхности, сложенной ледовым комплек​сом отложений, из аккумулятивной стадии развития в денудаци​онную. П.А. Соловьев, В.Л. Суходровский, СВ. Томирдиаро и дру​гие считают, что крупные термокарстовые озера образуются в результате слияния первичных, более мелких озер из-за термоаб​разионной переработки берегов, сложенных льдонасыщенными породами. На существенную роль рельефа, определяющего вод​ный баланс термокарстовых озер, указывал В.Л. Суходровский.
Н.И. Мухин и СВ. Томирдиаро отмечали роль полигонально-ва-ликового рельефа (формирующегося в период роста повторно-жиль​ных льдов) в развитии термокарста. Увеличение высоты фунтовых валиков способствует накоплению слоя воды в полигональных по​нижениях, образующих своеобразные замкнутые (бессточные) ванны, в которых благодаря застаиванию воды происходит унич​тожение мохового покрова и оголение минерального фунта. Осо​бенно это характерно для субарктического пояса, где наблюдает​ся избыточное увлажнение поверхности. При этом авторы отме​чают зависимость процесса от размера полигонов: чем они меньше, тем меньше вероятность глубокого его развития.
Ю.Л. Шур считает, что растительный покров является основным фактором, препятствующим развитию термокарста даже при по​теплении климата и наличии льдонасыщенных пород вблизи днев​ной поверхности. Развитие термокарста и зарастание термокарсто​вого понижения — два противоположных процесса. Конечный результат зависит от скорости протекания каждого из них. По мне​нию Г.М. Фельдмана, роль зарастания термокарстовых понижений велика лишь на стадии практического прекращения термокарста.
Рассматривая существующие точки зрения на возникновение термокарста, можно придти к общему выводу: термокарстовые озера возникали там, где неглубоко залегали мощные льдонасы​щенные толщи пород и где на поверхности могла скапливаться вода, под влиянием которой происходило повышение среднего​довой температуры подстилающих пород и увеличение глубины сезонного оттаивания. Тепловое влияние небольшого слоя воды
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обусловлено значительным увеличением поглощенной солнечной радиации, благодаря которому среднелетняя температура поверх​ности воды и дна повышается на 1—4 °С по сравнению со средне-летней температурой воздуха. Поступательное увеличение просад​ки поверхности и соответствующей глубины образующегося во​доема в определенных условиях приводит к тому, что среднегодовая температура на поверхности дна (tп.д) переходит через 0 °С в об​ласть положительных значений. Процесс прогрессирует, его зату​хание зависит от мощности и условий залегания (в разрезе и пла​не) льдонасыщенных пород, а также от площади образующейся просадки поверхности, которая, по выражению Г.М. Фельдмана, является причиной «цепной реакции» этого процесса.
Условно развитие термокарста можно разбить на три стадии (рис. 9.19). В первую под влиянием изменений внешнего теплооб​мена происходит увеличение глубины сезонного оттаивания по​род, при котором оттаивают сильнольдистые многолетнемерзлые породы (или залежи подземного льда) и образуется просадка по​верхности, заполняющаяся водой. Увеличение глубины сезонно​го оттаивания должно происходить на большой площади, чтобы была обеспечена возможность поступательного оттаивания льдо​насыщенных пород (вплоть до их полного оттаивания в последу​ющие стадии) в условиях окружения участка (с развивающимся термокарстом) многолетнемерзлыми толщами с отрицательной среднегодовой температурой обычно ниже — 2...-3 °С. Кроме того, прогрессивное развитие термокарста на этой стадии возможно, если увеличение просадки поверхности и глубины озера идет на​столько быстро, что глубина сезонного оттаивания оказывается всегда больше глубины залегания льдонасыщенных пород вплоть до того момента, когда на поверхности дна среднегодовая темпе​ратура перейдет в область положительных значений.
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Рис. 9.19. Стадии развития термокарста
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Вторая стадия развития термокарста характеризуется тем, что глубина озера начинает превышать критическую величину, при которой среднегодовая температура на поверхности дна tп.д ста-
[image: image924.jpg]HoButcs pasHo# 0 °C. lanbHeiiiiee pa3BUTHE MpPOLECCA MPOMCXOAUT
npu £, , > 0°C, T.e. IpY MHOTOJIETHEM OTTAMBAHWMA MEP3JIbIX OPOI U




образовании подозерного талика. В случае когда площадь образую​щегося озера достаточно велика (его ширина превышает мощ​ность многолетнемерзлой толщи), под ним со временем образу​ется сквозной талик (III стадия, см. рис. 9.19).
Аналогичное развитие процесса (в теплофизическом плане) может происходить, если термокарстовая просадка зимой запол​няется снегом, а в летнее время поверхность дренируется. В этом случае повышение температуры пород и увеличение глубины се​зонного оттаивания обеспечивается отепляющим влиянием снега. Однако накопление толщи снега обычно происходит в просадках с небольшой площадью. На больших открытых участках снег обычно сдувается. Если же при этом на поверхности существует неболь​шой слой воды (0,1—0,5 м), то среднегодовая температура пород в пределах понижения может оказаться ниже, чем на прилегающих возвышенных участках (Уваркин, 1973).
Приведенная схема иллюстрирует идеальную картину развития термокарста. В природных условиях процесс идет значительно слож​нее, что связано с особенностями динамики климатических факто​ров, с криогенным строением и условиями залегания сильнольдистых пород и подземных льдов, формированием бронирующего слоя, ландшафтными условиями и криоморфологическими процессами.
Как отмечали многие исследователи (А.И. Попов, СП. Качу-рин, В.Л. Суходровский и др.), формы термокарстовых образова​ний зависят от морфологии ледяных включений, генезиса, состава и мощности сильнольдистых пород, рельефа поверхности. При вытаивании сегрегационных льдов обычно образуются заболочен​ные понижения и заполненные водой западины глубиной не более 1 м. Глубокие термокарстовые озера (рис. 9.20) формируются при вытаивании мощных повторно-жильных льдов, залегающих в тонко​дисперсных льдистых отложениях. При этом, очевидно, происходит растекание оттаивающих пород (минеральных внутриполигонных ядер), заполнение ими трещин, остающихся после вытаивания льдов, «отжатие» избыточной влаги на поверхность и образование озера. В случае, когда мерзлые породы, содержащие повторно-жильные льды, недостаточно льдистые и при оттаивании не приобретают текучую консистенцию, между канавами, оставшимися после от​таивания льдов, сохраняются бугры — байджерахи.
Г.М. Фельдман (1984) считает, что формы проявления термокар​ста находятся в зависимости от мощности льдонасыщенных пород
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Рис. 9.20. Система термокарстовых озер в дельте Яны
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провальные озера.
В предложенных Г.М. Фельдманом математических моделях раз​вития термокарста реализуется следующая физическая модель процесса. Развитие термокарста происходит при наличии вблизи подошвы сезонноталого слоя льдонасыщенных многолетнемерз-лых пород и слоя воды на поверхности. Протаивающие породы приобретают текучую консистенцию и заполняют все пустоты, образующиеся при вытаивании льда. Площадь первичного термо​карстового понижения достаточно большая и не ограничивает развитие термокарста. Зарастание водоема начинается на стадии затухания процесса. Ряд параметров теплообмена, входящих в рас​четную схему, задается на основе режимных наблюдений. Поэтому в их отсутствии результаты расчета динамики процесса, как отмечает автор, не могут претендовать на полноту и точность. По этой при​чине здесь не приводятся полученные Г.М. Фельдманом достаточно громоздкие решения. Остановимся на способе ориентировочных количественных оценок, предложенном в 1981 г. Ю.Л. Шуром (ана​логичный подход был использован Л.С. Гарагулей в 1985 г.).
Предварительно отметим, что термокарст, возникающий и раз​вивающийся под влиянием динамики глубины сезонного оттаива​ния пород, характеризуется рядом особенностей. В естественных условиях в течение одного года протаивание сильнольдистых ММП
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за счет увеличения сезонного оттаивания обычно не превышает 0,2-0,3 м (Максимова, 1970, 1973; Втюрина, 1974; Мухин, 1974; Чернядьев, 1976; и др.), и возникающие при этом просадки поверх​ности (при максимальных значениях тепловой осадки пород) не могут превышать 0,1 м. Поэтому кратковременное, в течение не​скольких лет, нарастание глубины сезонного оттаивания пород, которое происходит под влиянием изменения внешнего теплооб​мена, может вызвать проявление термокарста лишь в виде незна​чительной просадки поверхности (даже если в ней будет скапли​ваться вода), так как в последующие сравнительно холодные годы произойдет резкое уменьшение сезонноталого слоя, тем более что может существенно увеличиться влажность пород в этом слое.
Натурные и расчетные данные (табл. 9.7), характеризующие изменения глубины сезонного оттаивания дисперсных влажных
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саморегуляцией глубины сезонного оттаивания пород в процессе установления равновесия между изменившимся теплообменом на поверхности почвы и теплообменом в сезонноталом слое.
Работами Л.Н.Максимовой (1978) и СЮ. Пармузина (1979) показано, что вследствие разнонаправленных взаимосвязанных изменений, происходящих в структуре теплообмена в грунтах под влиянием определенных изменений параметров теплообмена на поверхности, среднегодовая температура пород и глубина сезон​ного оттаивания обладает некоторой инерцией к изменениям. Be-
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бы ожидать в соответствии с их двухсторонней зависимостью от того или иного параметра теплообмена на поверхности почвы. Так, рост амплитуды колебаний температуры на поверхности почвы вызывает увеличение годового теплооборота и, следовательно, глу​бины сезонного оттаивания. Однако увеличение годового тепло-оборота одновременно приводит к возрастанию температурной сдвижки, понижающей среднегодовую температуру пород на
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Таблица 9.7
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оттаивания. Таким образом, результирующее изменение глубины оттаивания будет несколько меньше того, которое соответствовало
[image: image934.jpg]6Bl TOJIBKO IBYCTOPOHHEH 3aBUCHMMOCTH & OT A,,. ITpu 3TOM MHEpLHs K
uameHenuio mybunsl CTC Tem Gonblue, yeM Gonble rayouHa &.
3aBUCHUMOCTD A,y OT MCXOZIHBIX 3HAUEHMI § M f; IPUBOAUT K TOMY,
YTO HA ceBepe, e MHOrOJETHEMep3ible TOMM 06Manaor 6oabLIoi
TEILIOBOM MHEPLUEl B COOTBETCTBUM C HU3KUMM 3HAYCHUAMM f; U Xa-




растеризуются небольшой глубиной сезонного оттаивания (и, сле​довательно, потенциально неглубоким залеганием сильнольдистых пород), возникновение термокарста может происходить из-за уве-
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процесс может дать заметные проявления в рельефе только в том случае, если увеличение глубины сезонного оттаивания по-
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летнемерзлые породы к следующему году окажутся на глубине
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сезонного оттаивания. Поэтому более строго условие развития процесса на протяжении п лет можно записать в виде неравенства
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условиях может происходить постепенно под влиянием колеба​ний климата и скачкообразно при резких «случайных» потепле​ниях или под влиянием техногенных воздействий. При наличии вблизи подошвы СТС сильнольдистых ММП для образования тер​мокарстовых просадок в результате закономерного потепления климата (связанного с определенными колебаниями) необходи​мо, чтобы увеличение глубины сезонного оттаивания наблюда​лось на протяжении 3-5, а иногда и более 10 лет. Если же за одним
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теплым годом следует холодный и в целом наблюдается чередова​ние теплых и холодных лет без заметной тенденции потепления
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мокарст на плоских, слабодренированных участках не развивает​ся даже при наличии залежей подземного льда. Вытаивание под​земных льдов и образование термокарста возможно лишь при ус​ловии, что на протяжении ряда лет за счет климатического фактора глубина сезонного оттаивания будет превышать глубину залега​ния льдов и образующаяся при этом просадка поверхности при​ведет к увеличению высоты снега или к образованию водоема,
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витие процесса. В зависимости от состава, криогенного строения, суммарной льдистости многолетнемерзлых пород, их свойств при оттаивании и исходного температурного режима возникновение термокарста в естественных условиях может быть связано с раз​личными колебаниями климата. Для одних условий достаточно короткопериодных колебаний климата (10-11, 20-30 лет), для других — нужны более длиннопериодные колебания (более 40 лет, а иногда и более 300 лет). Очевидно, что чем больше льдистость пород, тем при более коротком периоде колебаний климата мо-
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можно также ожидать, что при прочих равных условиях на юге развитие термокарста может быть связано с более короткопе-риодными колебаниями, чем на севере. Конечно, при такой оценке большое значение имеет амплитуда колебаний, так как именно
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колебаний, тем при меньшем их периоде возможно возникнове​ние термокарста. Исходя из цикличности короткопериодных ко​лебаний климата, можно предполагать, что термокарст развива​ется циклично на фоне длительных потеплений, т.е. возникает и наиболее интенсивно развивается при кратковременных потепле​ниях климата, затухает при похолоданиях климата (Гравис, 1978). Следует, однако, заметить, что процесс термокарста в льдистых породах на плоских поверхностях без смены знака среднегодовой температуры так или иначе затухает, если он не приводит к обра​зованию просадки поверхности, достаточной для формирования либо водоема критической глубины, либо критической высоты
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пород, переходящих в сезонноталое состояние (без смены знака
и, следовательно, максимально возможная просадка поверхнос​ти равна
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Очевидно, что если существуют условия, при которых
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ИЛИ
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увеличения CTQ станет саморазвивающимся вплоть до образова​ния стационарной чаши оттаивания под формирующимся термо​карстовым водоемом или в формирующейся заболоченной запа-
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по мере увеличения мощности талого слоя скорость оттаивания ММП уменьшается. Замедлению процесса способствует также на​копление в озерах таберальных отложений, уменьшение глубины водоема. При хорошем дренаже поверхности сезонный термокарст всегда носит затухающий характер и прекращается как только глубина сезонного оттаивания приходит в соответствие с измене​ниями tп и Ап. Однако следует отметить, что к прогрессивному развитию термокарста, очевидно, может привести заболачивание поверхности на территориях, испытывающих опускание в связи с новейшими тектоническими движениями в условиях избыточ​ного увлажнения (количество осадков превышает величину испа​рения) и без потепления климата.
Из сказанного следует, что в различных климатических усло-
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по существу, при любой льдистости пород (за исключением случая,
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при реализации потенциального оттаивания образуется просадка поверхности, достаточная для того, чтобы в последующие не​сколько лет произошла устойчивая смена знака tп, вызванная уве​личением высоты снега или появлением на поверхности просев​шего участка слоя воды, то развитие термокарста, безусловно, становится возможным. Техногенные нарушения теплообмена на поверхности отложений также могут вызвать развитие процесса, если они приведут к оттаиванию многолетнемерзлых пород на глубину, обеспечивающую формирование просадки поверхнос​ти, приводящей в свою очередь либо к образованию водоема глу-
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По данным прогноза температурного режима пород можно выявить те случаи, когда под влиянием изменения теплообмена оттаивание многолетнемерзлых сильнольдистых пород превысит эту величину hот.
Для развития термокарста большое значение имеет размер пло​щади, на которой возникают условия, благоприятные для разви​тия процесса. В связи с многомерностью условий формирования температурного поля в массиве пород в каждом конкретном слу​чае существуют свои предельные размеры участков, при которых возможно развитие термокарста. При недостаточной площади, на которой происходит значительное повышение tn (даже со сменой знака), оттаивание ММП идет на незначительную глубину и мо​жет не приводить к образованию глубоких термокарстовых форм даже при наличии залежей подземного льда, особенно если окру​жающие массивы мерзлых пород имеют низкую среднегодовую температуру. Приближенно предельную ширину участка можно определить с помощью уравнения Д.В. Редозубова (1966), решая обратную задачу и зная, в соответствии с разрезом ММП, на
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какую глубину многолетнее оттаивание будет сопровождаться просадками, принимая эту глубину за максимальную мощность чаши оттаивания в ее центральной части. При этом должны быть известны значения положительной среднегодовой температуры на поверхности почвы, при которой на данном участке развивается
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(при идентичных фунтовых условиях). Более точное решение дан​ной задачи может быть получено с помощью программы «Теп​ло», реализующей численное решение двумерной задачи Стефа​на и разработанной для ПЭВМ (Хрусталев, 1994).
Затухающий характер термокарста при благоприятных услови​ях теплообмена может быть обусловлен «бронирующим» влияни​ем приращения мощности слоя сезонного оттаивания по мере развития процесса (Романовский, 1978) или локальным распро​странением льдонасыщенных пород. Исключение в этом случае представляет термокарст в сочетании с термоденудацией на скло​нах, когда происходит смещение, сплыв оттаивающих пород, когда идет послойное оттаивание. При этом неодномерность темпера​турного поля на развитие процесса практически не сказывается.
Из этого можно сделать вывод о том, что глубокие (более 2 м) термокарстовые озера небольшой площади (до 1000 м2) не могли формироваться без синхронного оттаивания мерзлых пород на окружающих массивах. Наличие термокарстовых озер является показателем неравномерного распределения льда в первоначаль​ном, существовавшем до оттаивания разрезе ММТ.
При хозяйственном освоении территории развитие термокар​ста наиболее часто связано со снятием растительного покрова, с изменением дренированности поверхности и тепловым влиянием сооружений. В том случае, когда растительный покров является охлаждающим фактором, его снятие может привести к прогрес​сивному развитию процесса или к временной его активизации. Осушение поверхности при строительстве всегда приводит к за​туханию термокарста, если при этом не изменяется знак средне​годовой температуры пород. Развитие термокарста под тепловы​деляющими сооружениями определяется размерами чаш (орео​лов) оттаивания пород и скоростью отжатия из них влаги, зависящей от строения разреза и контура чаши оттаивания.
На основании сказанного оценка развития термокарста на ис​следуемой территории может быть дана следующим образом.
1. По данным мерзлотной съемки выделяются участки с раз​личным строением ММТ в разрезе и различной глубиной залега​ния сильнольдистых ММП (i>0,6) и мономинеральных залежей
зб -изо
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льда. По данным аэрофотоматериалов и полевых наблюдении изу​чаются существующие формы проявления термокарста и их при​уроченность к конкретным мерзлотно-грунтовым и геоморфоло​гическим условиям, на основании чего определяются причины и время возникновения термокарста, выявляются стадии развития различных, связанных с этим процессом форм микрорельефа — начальная, развивающаяся или затухающая.
2. Прогнозируются изменения температурного режима ММП и глубин их сезонного или многолетнего оттаивания исходя из дина-
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3. При сопоставлении глубины залегания сильнольдистых по​род и льда с прогнозируемой глубиной их сезонного оттаивания определяются участки, потенциально опасные с точки зрения возможности развития сезонного термокарста. Для тех участков, где прогнозируется смена знака tn, возможность развития термо​карста определяется также соотношением глубины многолетнего оттаивания и глубины залегания сильнольдистых горизонтов. Ди​намика процесса, формы его проявления могут быть качественно оценены на основе изучения тенденции изменения среднегодо​вой температуры пород, которая определяется динамикой сред​негодовой температуры воздуха и характером изменения условий теплообмена при освоении территории (снятие растительности, сопутствующие изменения альбедо и высоты снега, создание ис​кусственных покрытий и др.) по аналогии с наблюдаемыми фор​мами термокарста в конкретных мерзлотных и геолого-геоморфо​логических условиях. В зависимости от рельефа оценивается воз​можность образования водоемов, способствующих прогрессивному развитию термокарста.
Величина максимальной просадки поверхности за год при воз​никновении сезонного термокарста может быть получена по фор​муле A.M. Пчелинцева (1964)
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ность минеральных прослоев в породе; h — мощность оттаиваю-
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щего слоя. Для этого по разности новой прогнозируемой глубины сезонного оттаивания пород и глубины залегания кровли силь​нольдистых горизонтов определяется мощность слоя, при оттаи​вании которого происходит просадка поверхности, равная вели​чине тепловой осадки. Осадка поверхности определяет возмож​ность дальнейшего оттаивания льдистых ММП (или залежи льда) в следующий летний сезон. Очевидно, что просадка поверхности может продолжаться до тех пор, пока мощность сезонно оттаива​ющих пород с учетом их осадки не достигнет мощности, соответ​ствующей новому температурному режиму поверхности. Если при этом общая осадка составляет более 10 см, то в этом случае веро​ятно образование на поверхности постоянного слоя воды. Как показывают расчеты влияния водоемов на температуру пород по формуле В.А. Кудрявцева (см. 2.3), слой воды мощностью 15—20 см
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род в среднем на 1—1,5 °С. Поэтому при прогнозе дальнейшего развития термокарста целесообразно рассчитать новый темпера​турный режим поверхности почвы с учетом образовавшегося слоя воды и сопутствующего изменения альбедо поверхности, остав​ляя без изменения высоту снега и пренебрегая в этом случае вли-
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виваться и в последующие годы даже без постоянного многолет​него повышения температуры воздуха. Однако, если в динамике климата на ближайшем отрезке времени не будет наблюдаться потепление, то процесс, развивающийся на низкотемпературных ММТ (при отсутствии залежей льда), по истечении 2—5 лет нач​нет затухать вплоть до прекращения.
По аналогичной схеме следует оценивать развитие термокарста в связи с прогнозируемым многолетним оттаиванием сильно​льдистых отложений. Для этого по существующим формулам можно определить глубину оттаивания на конец любого заданного от​резка времени и для полученного слоя рассчитать тепловую осад​ку пород.
ГЛАВА 10
УСЛОВИЯ ВОЗНИКНОВЕНИЯ И РАЗВИТИЯ ТЕРМОГИДРОГЕННЫХ ПРОЦЕССОВ
10.1. Термоабразия
Интенсивность переработки берегов вне криолитозоны, сло​женных талыми грунтами, происходит главным образом под воз​действием механической энергии ветровых волн. При этом грун​ты береговой зоны в процессе разрушения размываются, перено​сятся и откладываются в виде береговой отмели. В настоящее время накоплен большой опыт в изучении переформирования берегов вне криолитозоны. Разработаны методики количественного про​гноза (Е.К. Гречищев, Г.С. Золотарев, Е.Г. Качугин, Н.Е. Конд​ратьев, Б.А. Пышкин и др.). Большинство методов в основе сход​ны. Однако при их разработке использованы разные предпосыл​ки, и величины расчетных характеристик различны. Поэтому, несмотря на общность идей, положенных в основу этих методов, результаты расчетов по ним могут значительно различаться меж​ду собой. Естественно, что скорость переработки берегов должна определяться энергией волн и сопротивлением талых фунтов раз​мыву. Е.Г. Качугин (1959) предложил следующее выражение для расчета размыва грунта во времени
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Высота волны определяется скоростью и продолжительностью действия ветра, длиной разбега волн и глубиной водоема. При этом глубина и размеры водоема ставят предел увеличения как высоты, так и длины волн. Размываемость пород определяется их составом и физико-механическими свойствами.
Во время отступания берегов при волно-ветровой переработке в результате разрушения подводного склона происходит отложе​ние грунта на подводном склоне и начинает образовываться аккумулятивная часть профиля берегового склона — береговая
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отмель. При постоянном гидрологическом режиме этот процесс замедляет темп дальнейшей переработки берегов, поскольку на мелководьях гасится часть энергии волн. Развитие берега, по В.П. Зенковичу (1962), определяется в первую очередь изме​нением подводного берегового склона, а отступание берега под действием абразии происходит до формирования предельного рав​новесия подводного берегового склона.
Исследованиям проблемы переработки берегов морей, озер, рек, водохранилищ в криолитозоне посвящены работы М.Н. Бой-цова (1965); Ф.Э.Арэ (1964-1980); Ф.Э.Арэ и Н.П. Босикова (1972); А.С. Любомирова (1977, 1996); В.Л. Суходровского (1973); Ф.Э.Арэ, В.Т. Балобаева, Н.П. Босикова (1974); В.К. Рябчуна (1966); СВ. Томирдиаро, В.К. Рябчуна (1970, 1973, 1974); СВ. То-мирдиаро (1965, 1966); Ю.Л. Шура (1975, 1977); Г.М. Фельдмана (1984); В.А. Совершаева (1992, 1996); М.Н.Григорьева (1996); Л.А. Жигарева (1997); В.Л. Познанина (1996) и др.
Качественная и количественная стороны процесса переработ-, ки берегов в криолитозоне определяются в первую очередь нали​чием мерзлых льдонасышенных грунтов.
Первое определение термина «термоабразия» сформулировал O.K. Леонтьев (1955): разрушение берега под термическим воздей​ствием воды и атмосферы. Т.П. Кузнецова и Т.Н. Каплина (1960) под термоабразией предложили понимать разрушение берегов, сло​женных многолетнемерзлыми породами, в результате механичес​кого и термического воздействия водных масс, а также под дей​ствием тепла воздушных масс. Основное отличие этого определе​ния от определения O.K. Леонтьева в том, что в него включено механическое воздействие волн на берега. Н.Н. Романовский (1963) термоабразией называет динамическое и термическое воздействие моря на многолетнемерзлые породы. При этом исключается тепло​вое влияние воздушных масс на береговые обрывы. Г.А. Сафьянов (1973) представляет термическую абразию как процесс разруше​ния берегов, сложенных многолетнемерзлыми грунтами или льдом, происходящий при передаче тепла от воды ко льду посредством волнения. Здесь, очевидно, подразумевается, что термоабразия возможна только при волнении и непосредственном омывании льда водой. Л.А. Жигарев (1997) под термоабразией морских берегов понимает процесс разрушения подводного берегового склона и надводного берегового уступа, заключающийся в выработке ниши размыва или волноприбойной ниши в основании берега, мгновен​ном обрушении или скольжении блоков грунта к подножию и их оттаивании под тепловым воздействием воздуха и морской воды, полном их размыве при волнении моря и вовлечении материала во вдольбереговой поток наносов.
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В ряде случаев при определении процесса термоабразии не учи​тывается тепловое воздействие водных масс на многолетнемерз-лые породы, а в некоторых большое внимание уделяется воздей​ствию тепла воздушных масс и солнечной радиации. Следует от​метить, что механическое и тепловое воздействие водных масс на многолетнемерзлые породы береговой зоны неразрывно связаны. На берегах больших водоемов они практически не проявляются в отрыве одно от другого и не могут быть рассмотрены изолирован​но. Поэтому исключение теплового воздействия водных масс из понятия термоабразия необоснованно.
В настоящее время чаще всего употребляется определение Ф.Э. Арэ (1985), который под термоабразией понимает процесс разрушения берега и подводного берегового склона, сложенных ММП или льдом, под тепловым и механическим воздействием водных масс водоема. Надводная часть береговой зоны термоабра​зионных берегов разрушается под воздействием воздуха и солнеч​ной радиации. Этот процесс предложено называть термоденуда​цией береговых уступов. Термин «термоденудация», впервые пред​ложенный Л.А. Жигаревым, широко употребляется применительно к различным денудационным процессам в области распростране​ния ММП, где тепловая энергия является особенно активным, а иногда и ведущим агентом денудации.
В общем случае термоабразия, термоденудация и термокарст — это комплекс взаимосвязанных процессов переработки берегов, и роль каждого из них определяется совокупностью элементов геолого-географической среды. Этот комплекс процессов в каж​дом конкретном случае определяет как интенсивность оттаива​ния берега, так и форму рельефа берегового откоса.
Как отмечалось выше, вне криолитозоны при постоянном уров​не воды развитие водоема неизбежно приводит к выработке бере​говой отмели и формированию соответствующего профиля равно​весия, когда отступание берега прекращается. В криолитозоне в процессе переработки берегов происходит протаивание и осадка мерзлых фунтов, подстилающих береговую отмель, что не дает возможности образования аккумулятивной части профиля берего​вого склона, а значит и профиля равновесия. Это положение сформу​лировано в работах М.Н. Бойцова, Ф.Э. Арэ, СВ. Томирдиаро, В.К. Рябчуна, Ю.Л. Шура, Т.Н. Каплиной, Г.М. Фельдмана и др.
Количественным параметром оценки интенсивности термоаб​разии служит отношение энергии, необходимой для разрушения и сноса определенного количества грунта, к той или иной характеристике прочностных свойств фунта. Такой характеристи​кой является размываемость отложений. Следовательно, интен​сивность термоабразии определяется отношением тепловой и ме-
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ханической энергии волн к показателю размываемости мерзлых и оттаивающих пород. С увеличением энергии водного потока ин​тенсивность размыва растет. Кроме того, интенсивность размыва зависит от температуры водного потока, литологического состава рыхлых пород, их температуры, криогенной текстуры, размокае-мости и сдвигающего напряжения (Термоэрозия, 1982). С повы​шением температуры интенсивность размываемости увеличива​ется. При одной и той же температуре размыв более интенсивно протекает в песках, чем в супесях, а тем более в суглинках и глинах. С понижением температуры пород снижается и интенсив​ность их размыва. При одной и той же энергии потока размыв более интенсивен в породах с горизонтальными шлирами льда, чем с вертикальными. В породах с любой шлировой криогенной текстурой размыв идет гораздо интенсивнее, чем в породах с мас​сивной текстурой. Морское засоление способствует размываемос​ти отложений, поскольку наличие в обменном комплексе Na+, являющегося хорошим диспергатором, способствует образованию стабилизированных структур, что предопределяет низкую струк​турную прочность этих осадков. С увеличением размокаемости пород увеличивается и интенсивность их размыва. Рост сдвигаю​щего напряжения отложений приводит при одной и той же энер​гии потока к уменьшению интенсивности размыва.
Тепловая энергия волн пропорциональна температуре припо​верхностного слоя воды, а механическая — квадрату высоты волн и их скорости. И тепловая, и механическая энергия волн опреде​ляется действием изменяющихся во времени и по площади гид​ролого-климатических условий и других факторов. Кроме того, не вся тепловая и механическая энергия волн расходуется на разру​шение мерзлых берегов, а только некоторая ее часть, или так называемая эффективная энергия.
В реальных условиях наблюдается совместное участие тепловой и механической энергий в переработке берегов морей, озер, рек, водохранилищ.
Тепловое воздействие заключается в оттаивании мерзлых по​род береговой зоны, которое возможно при температуре воды выше начала замерзания порового раствора. В случае пресных вод и льда это означает, что температура должна быть положительной. В слу​чае морских вод и засоленных горных пород нижний предел тем​пературы определяется величиной засоленности мерзлых пород.
Ф.Э. Арэ (1985) выделяет в береговой зоне любого водоема три подзоны, различающиеся по температурному режиму: 1) выше предела заплеска волн, где горные породы никогда не соприкаса​ются с водными массами; 2) от предела заплеска до нижней гра​ницы смерзания льда с дном, где горные породы периодически
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омываются водой; 3) ниже границы смерзания льда с дном, где породы всегда омываются водой.
Первая подзона не подвергается непосредственному воздей​ствию водных масс, оттаивание пород здесь происходит только за счет изменения составляющих радиационно-теплового баланса. Во второй среднегодовая температура поверхности пород может быть как положительной, так и отрицательной, т.е. могут происходить процессы как сезонного промерзания талых пород, так и сезон​ного оттаивания мерзлых. В третьей подзоне донные отложения никогда не промерзают. Для пресноводных водоемов это очевид​но, поскольку температура воды не опускается ниже О °С. В морях и соленых озерах вода в зимнее время может иметь отрицатель​ную температуру, но концентрация порового раствора донных отложений такова, что они, как правило, не промерзают.
По результатам обработки данных натурных наблюдений Ф.Э. Арэ предложил эмпирическое выражение для определения мощности слоя стаивающего льда в отвесном обнажении
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жительных среднесуточных температур воздуха на высоте 2 м.
Для климатических условий Центральной Якутии величина h практически чистого льда в отвесном обнажении составляет 7—9 м за лето. Для льдонасыщенных мерзлых грунтов скорость термоде​нудации будет значительно меньше.
Используя уравнение радиационно-теплового баланса, В.Н. Зай​цев (1976) предложил расчетную схему для определения величи​ны оттаивания вертикальных обнажений, сложенных сильно​льдистыми породами.
Специфика термоабразионных берегов проявляется в развитии двух процессов — осадки при оттаивании мерзлых пород и их размыве. Термоабразионные берега на большом протяжении сло​жены сильнольдистыми породами, у которых объемная льдис-тость превышает пористость в талом состоянии. Такие породы при протаивании дают осадку. Это специфическое свойство мерзлых пород имеет принципиальное значение для развития термоабразии.
Рассматривая эволюцию котловин термокарстовых озер, М.Н. Бойцов (1965) впервые указал на возможность их беспре​дельного расширения в результате таяния мерзлых пород, слага​ющих берега и дно водоемов, их осадки при оттаивании под воз​действием тепла водных масс.
Для выяснения условий, при которых возможно прогрессиру​ющее тепловое разрушение берегов, Ф.Э. Арэ (1972) предложе-
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ны понятия критической льдистости пород, слагающих берега, и критического уровня воды в водоеме. Очевидно, если береговая зона сложена чистым льдом, а температура воды в водоеме поло​жительная, то берег будет отступать беспредельно. Берег, сложен​ный не содержащими льда породами, совершенно не подвержен тепловому разрушению. Следовательно, существует некоторая критическая величина суммарной льдистости пород, при превы​шении которой берег является нестабилизирующимся. Критичес​кая льдистость, по Ф.Э. Арэ, — это такое содержание льда в по​роде, при котором их полное оттаивание вызывает осадку поверх​ности суши до уровня воды в водоеме. Если уровень осевшей поверхности выше уровня воды в водоеме, берег является стаби​лизирующимся и не может отступать без участия в его разруше​нии механической абразии. Очевидно, что это положение Ф.Э. Арэ справедливо только при постоянном уровне воды в водоеме.
Интенсивное развитие термоабразии за счет волно-ветровой деятельности, вытаивание льда или льдистых отложений приво​дит к формированию волноприбойных ниш и обрушению обра​зовавшегося уступа. Л.А. Жигарев (1997) приводит расчетные фор​мулы, позволяющие в первом приближении оценить величину сдвигового напряжения, возникающего при выработке ниши в береговом уступе, сложенном мерзлыми дисперсными породами с полигонально-жильными льдами. Принимается, что при вытаи-вании полигональной решетки в соответствии с ее размерами происходит сдвиг нависающего ледогрунтового массива в виде усеченной пирамиды по вертикальной плоскости полигонально-жильного льда, представляющего собой боковую поверхность па​раллелепипеда. Сдвигающее напряжение определяется весом льдо-грунтового массива на площадь поверхности сдвига. В зависимос​ти от площади поверхности сдвига возможны пять вариантов определения сдвигающего напряжения. В том случае, если поверх​ность сдвига проходит по двум длинным и одной короткой верти​кальным поверхностям параллелепипеда, то сдвигающее напря-
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Сдвиг по одной длинной и двум коротким поверхностям опре​деляется следующим выражением:
Сдвиг по длинной и короткой поверхностям:
Сдвиг по одной длинной поверхности:
Сдвиг по одной короткой поверхности:
Несмотря на идентичность движущих сил термоабразионных процессов, имеются некоторые специфические факторы, опре​деляющие переработку берегов морей, озер, рек и водохранилищ в криолитозоне.
Морские берега. На многих участках прибрежная полоса таких морей, как море Лаптевых и Восточно-Сибирское, до сотен мет​ров и даже километров представляет собой мелководье с изобата​ми 1—2 м. При этих глубинах высота волн невелика. Они полнос​тью гасятся при накате на пляж и в большинстве случаев не дос​тигают коренного берега. Динамическое и термическое воздействия арктических морей на берега и подводные береговые склоны наи​более эффективно проявляются в штормовые периоды при про​должительном действии северных нагонных ветров, когда уро​вень воды повышается на несколько метров. Обобщая результаты натурных наблюдений, Л.А. Жигарев (1977) приводит данные о том, что максимальные высоты волн в береговой зоне арктичес​ких морей достигают 3—5 м с периодом 6,9—7,5 м • с, их длина колеблется от 40 до 80 м, а повторяемость в сентябре составляет 1—8%. В том случае, если волны полностью разбиваются о берег, сила удара может достигать 0,1-0,17 МПа. Сопротивление мерз​лых пород быстрому сдвигу и мгновенному разрыву, как прави​ло, меньше указанных величин.
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Морские льды, являющиеся специфическим фактором динамики береговой зоны арктических морей, сложенной многолетнемерзлы-ми породами, по мнению В.А. Совершаева (1996), играют решающую роль в ее развитии. В годовом цикле развития берегов можно выде​лить два периода: зимний (ледовый) продолжительностью 9—10 ме​сяцев, когда береговая зона консервируется морским льдом, и лет​не-осенний (безледный) продолжительностью 2—3 месяца. В.А. Со-вершаевым (1992) для оценки активного воздействия на берега северных морей гидродинамических и тепловых факторов (волн, течений, приливов и штормовых нагонов) предложен коэффициент безледного времени, представляющий собой отношение продол​жительности суммарного среднемноголетнего периода открытой воды к календарному числу дней в году, выраженное в процентах.
На основе многолетних данных, полученных на полярных ста​ционарах, такие коэффициенты рассчитаны В.А. Совершаевым для всего побережья арктических морей. Наибольшее гидродина​мическое и термическое воздействие испытывают берега, распо​ложенные на участках отепляющего влияния морских и речных вод, а наименьшее — берега, приуроченные к участкам форми​рования ледяных массивов. Так, самые минимальные коэффици​енты безледного времени (10—13%) годового периода отмечают​ся на участках устойчивых скоплений льдов — ледяных массивов Северо-Земельского, Таймырского и Айонского районов, а более высокими его значениями (27%) характеризуется восточная часть Чукотского моря, где существенное отепляющее влияние оказы​вает Тихоокеанское течение. Заметное увеличение коэффициента безледного времени отмечается в центральной части моря Лапте​вых (20%), где летом сказывается влияние теплого стока р. Лены.
Помимо волно-ветровой переработки, штормовых нагонов, ак​тивным гидрологическим фактором береговой зоны являются неволновые течения, к которым относятся постоянные, обуслов​ленные водообменом, ветровые (дрейфовые) и приливные. Эф​фект ветровых течений в волноприбойной зоне мал по сравне​нию с эффектом волновых течений.
Штормовые нагоны в прибрежной полосе могут возбуждать компенсационные течения как вдольбереговые, так и перпенди​кулярные к берегу, сравнимые по силе с приливными. За корот​кое время действия нагона эти течения способны переносить из волноприбойной зоны на глубину или на соседние участки боль​шие объемы наносов, поступающих на подводный склон в ре​зультате размыва берега и в виде твердого стока рек, ручьев и других водотоков.
Усиление термоабразии при высоких нагонах воды у берега, сопутствующих сильным штормам редкой повторяемости, объяс-
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няется тем, что при них, во-первых, резко возрастает поток вол- \ новой энергии из открытого моря в береговую зону; во-вторых, при нагоне возрастает глубина воды в волноприбойной зоне, из-за чего подножия берегового откоса достигают более энергонасы​щенные волны, в-третьих, в результате нагона резко возрастает площадь контакта боковой поверхности мерзлого берегового от​коса с более теплым слоем воды у его подножия, вследствие чего мерзлый грунт откоса оттаивает на большую глубину, что спо​собствует его интенсивному размыву.
На отдельных участках берегов, слабо защищенных пляжами, волновое воздействие на береговые откосы в периоды высоких штормовых нагонов особенно сильно. Волны способны произво​дить механическое воздействие на берега, сложенные тонкодис​персными породами с сетчатой криогенной текстурой без предва​рительного их размыва (рис. 10.1). Такое явление отмечено В.А. Со-вершаевым (1996) на западном поберьжье Ямала в районе м. Харасовэй, где в результате сильного шторма на песчаном пляже были сформированы вдольбереговые валы высотой до 0,5 м и дли​ной более 3 км из кусков льда при разрушении береговых откосов.
По мнению А.С. Любомирова (1996), в теплофизическом плане воздействие приливов на подводный береговой склон намного существеннее, чем волновая деятельность. Это связно не только с повышением температуры пород в пляжной зоне, но и с постоян-
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Рис. 10.1. Активно разрушаемый морской термоабразионный берег, сложенный мерзлыми рыхлыми породами. Фото И.Д.Данилова
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ным освобождением подножия берегового склона от продуктов его разрушения, что способствует активизации развития термо​абразионных процессов. Высота приливов представляет интерес в связи с тем, что она может быть либо больше высоты заплеска волн во время штормов, либо меньше ее. Если высота прилива больше высоты заплеска наката, это будет означать значительное расширение зоны действия штормовых волн во время прилива, т.е. будет свидетельствовать о существенном воздействии прилива на берег. В пределах других уровней прилива волнение будет перерабаты​вать пляжный материал, не достигая основания берегового склона.
Систематические наблюдения за переработкой берегов Анадыр​ского залива (где высота приливов достигает 2,5 м), проводивши​еся А.С. Любомировым (1996), показали, что средняя скорость отступания берегов изменяется от 2 до 10,5 м в год.
Скорость отступания береговых уступов в процессе термоабра​зии изучали многие исследователи. Все данные по состоянию на 1978 г. обобщены Ф.А. Арэ (1980). Средние скорости термоабразии (м/год) составляют по побережьям морей: Карского 2—3, Лапте​вых 4—6, Восточно-Сибирского 5—7, Бофорта 7—8.
Берега озер. Большинство озер в криолитозоне отличаются от морей небольшой глубиной и меньшими размерами акватории. Поэтому интенсивность термоабразии по сравнению с морскими берегами в целом ниже. На малых озерах энергия волнения нич​тожно мала и поэтому берега, сложенные непросадочными поро​дами, практически не размываются.
Берега озер средних и малых размеров быстро достигают рав​новесного состояния. Поэтому на достаточно старых озерах берега обычно стабильны. Их размыв может возобновиться при измене​нии уровня воды и будет продолжаться до нового равновесного состояния. Вопрос о том, при каких максимальных размерах озер размыв начинает играть существенную роль в термоабразии бере​гов, разработан недостаточно. В зависимости от конкретных при​родных условий (продолжительности безледного периода, темпе​ратурного режима воды и горных пород, ветрового режима, за​щищенности озер от ветра) диаметр озер, при котором волно-ветровая переработка будет иметь существенное значение, может изменяться от первых десятков и сотен метров до несколь​ких километров (рис. 10.2, 10.3).
Фактические данные о разрушении термоабразионных берегов обобщены Ф.Э. Арэ (1985). Скорость отступания берегов озер по данным обобщения изменяется от 0,5-1 до 5—6 м в год и более.
Разрушение речных берегов является составной частью комплекса русловых процессов, которые перемещают материал твердого стока вниз по течению. Этим определяется закономерное движение
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Рис. 10.2. Термоабразионный берег термокарстового озера, сложенный мерзлым
торфом
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Рис. 10.3. Термоабразионный берег термокарстового озера, сложенный мерзлыми
рыхлыми породами
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разрушающихся участков берегов в том же направлении и перио​дическое прекращение термоабразии вследствие миграции русла.
Наиболее характерной особенностью термоабразии речных бе​регов является ее зависимость от сезонного колебания уровня воды. Размыв берегов происходит главным образом во время половодья и паводков, когда отмечаются максимальные скорости течения и вода омывает крутые уступы. В межень скорости течения уменьша​ются, урез воды проходит в основном по отмелям и разрушение берегов затухает. По данным Ф.Э. Арэ (1985), на крупных реках, таких как Лена, Индигирка и Яна, средняя скорость отступания берегов может достигать 20—30 м в год и более.
Несмотря на большое количество опубликованных работ, ме​тоды оценки скорости разрушения берегов водоемов в криолито-зоне разработаны недостаточно. Первое конкретное предложение по методике прогнозирования термоабразии берегов было опуб​ликовано СВ. Томирдиаро (1969). Оно предназначено для водо​емов, в которых у береговой линии под водой постоянно наблю​дается отвесная или крутая обнаженная поверхность льда или мерзлой породы, отступающая только под воздействием таяния, без участия волнового размыва.
СВ. Томирдиаро, используя формулу Ньютона, получил вы-
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Такой подход в принципе не вызывает возражений. Расчеты теплообмена с помощью коэффициента теплоотдачи широко при​меняются в теплотехнике. Приравнивание теплового потока к зат​ратам тепла на фазовые переходы в данном случае вполне допус​тимо, так как таяние обнаженной мерзлой породы в воде — это довольно быстрый процесс, причем основная часть тепла затра​чивается именно на фазовые переходы. Поэтому пренебрежение затратами на повышение температуры мерзлой породы не вызо​вет больших ошибок.
Основная сложность, не позволяющая широко использовать приведенное решение, заключается в определении коэффициен​та теплоотдачи. В теплотехнике он рассчитывается с помощью экс​периментально обоснованных критериальных уравнений, кото​рые удается получить для теплообменников с постоянной гео​метрической формой в условиях установившихся гидравлического и термического режимов при постоянных граничных условиях.
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Морфометрические характеристики береговой зоны изменяются в пространстве и времени. Ориентировочные расчеты по различным формулам показывают, что в зависимости от гидрологического режима величина коэффициента теплоотдачи может изменяться на четыре порядка, от нескольких Вт/(м2 °С) до 10 кВт/(м2 °С). В целом задача определения коэффициента теплоотдачи при тепло​обмене в береговой зоне на сегодняшний день не решена.
Ю.Л. Шур (1977) предложил несколько расчетных схем коли​чественной оценки термоабразии, им систематизированы различ​ные случаи оттаивания многолетнемерзлых пород в береговых откосах: 1) полное удаление оттаявшего слоя; 2) удаление оттаяв​шего слоя с постоянной скоростью; 3) толщина удаленного слоя пропорциональна толщине слоя оттаявшего грунта; 4) на поверх​ности мерзлого грунта сохраняется слой грунта постоянной тол​щины; 5) слой оттаявшего грунта, достигающий некоторой вели​чины, удаляется полностью.
Для первого случая рекомендуется использовать расчетную схему СВ. Томирдиаро. При этом обращается внимание на то, что при​веденная выше формула Томирдиаро справедлива для определе​ния отступания береговых откосов, сложенных сильнольдистыми грунтами или залежеобразующими льдами; поэтому ее примене​ние в других случаях приводит к явно завышенным результатам.
Если происходит удаление грунта с постоянной скоростью (вто​рой случай), то величина отступания h может быть получена из выражения
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величине равно приращению слоя на границе оттаивания (слу​чай 4), величина оттаивания определяется выражением
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Величина отступания берега при полном удалении оттаявшего слоя грунта мощностью, достигшей предельной толщины (h1) (случай 5), может быть найдена из выражения
Для сильнольдистых грунтов четвертый и пятый случаи пред​ставляются наиболее вероятными.
Прогноз термоабразионного переформирования берегов водо​хранилищ в нормативном документе Минэнерго рекомендуется проводить в два этапа. На первом этапе строится волновой про​филь по способу прогнозирования процесса абразионного пере​формирования берега вне криолитозоны, затем оценивается глу​бина сезонного оттаивания и осадка при оттаивании фунтов под​водного склона. Окончательный профиль берега и подводного склона получают графическим путем. Следует отметить, что пред​лагаемый способ недостаточно учитывает теплофизическую сто​рону термоабразионного процесса и может быть рекомендован лишь для самых ориентировочных расчетов.
Для исследования процессов переработки берегов и подводно​го склона водоемов криолитозоны Ф.Э. Арэ (1985) предложил графоаналитическую методику. Однако расчет по этой методике довольно трудоемок, что делает затруднительным ее практичес​кое использование.
Приведенный обзор методов прогноза переработки берегов во​дохранилищ криолитозоны показывает, что в настоящее время ни одна из расчетных формул не может быть рекомендована для количественной оценки скорости термоабразии в малых водоемах. Это связано со сложностью определения исходных данных (мето​дика СВ. Томирдиаро), неоднозначностью расчетных схем (ме​тодика Ю.Л. Шура), с рассмотрением процесса термоабразии прежде всего как абразионного, протекающего преимущественно под воздействием механического воздействия волн. Рассмотрен​ные Ю.Л. Шуром модели оттаивания береговых откосов имеют в основном теоретический характер, поскольку без детальных на​турных исследований динамики береговых уступов не представ​ляется возможным выбрать ту или иную схему расчета. Наиболее перспективным для практических целей представляется метод прогноза с использованием натурных аналогов.
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10.2. Термоэрозия
Термоэрозия — это специфическая часть единого процесса эрозии. Чрезвычайная сложность ее природы обусловлена беско​нечным разнообразием непрерывно изменяющихся во времени условий взаимодействия временных водных потоков и мерзлых пород в криолитозоне. Поэтому существует множество определе​ний термоэрозии, отражающих те или иные особенности этого процесса (Коржуев, 1964; Ершов, Кучуков, Малиновский, 1979; Данько, 1982; Салагаев, 1984; Лобастова, 1989; Познанин, 1995; Ганова, 1996). Под собственно термоэрозией авторами данной ра​боты понимается процесс разрушения мерзлых дисперсных по​род за счет одновременного теплового и механического воздей​ствия водных потоков, приводящий к врезанию водного потока в мерзлый массив с образованием борозд, рытвин и промоин, что соответствует бороздковой термоэрозии. В широком смысле термин термоэрозия представляет собой комплекс взаимодейству​ющих процессов оврагообразования в области распространения многолетнемерзлых пород, включающих в себя собственно тер​моэрозию, эрозию, солифлюкцию и обрушение бортов, нива-цию, дефляцию, термокарст и термоабразию, приводящих к ка​тастрофически быстрому росту крутостенных глубоких оврагов и овражных систем.
Эрозию в криолитозоне отмечали в своих работах Л.А. Ячев-ский (1889), А.И. Воейков (1894), Д.А. Драницин (1914), В.Б. Шос​такович (1916), Б.Н. Городков (1932), С.Г.Пархоменко (1932), И.Я. Ермилов (1934), Д.Г. Виленский (1938). Первые достаточно полные сведения о термоэрозии по натурным наблюдениям в Арктике были получены Б.А. Тихомировым (1948). Целенаправ​ленное изучение этого процесса в зоне тундры начал Б.Ф. Косов (1959), который затем совместно с Г.С. Константиновой (I960— 1976) и Б.П. Любимовым (1967, 1970) дал целостное представле​ние о развитии оврагов на севере Западной Сибири. Ими было показано, что процесс эрозии протекает совместно с термокар​стом и кроме состава и литологических особенностей мерзлых пород решающую роль в развитии термоэрозии играет их крио​генная текстура, что наличие вечной мерзлоты стимулирует раз​витие эрозии, что густота овражного расчленения на возвышен​ных тундровых равнинах достигает такой же величины, как на освоенных расчлененных участках Русской равнины. Кроме того, в работах Г.Ф. Грависа (1966), В.К.Данько и А.Я. Стремякова (1976, 1982), А.С. Керженцева (1975), С.С. Коржуева (1964, 1966), Н.Н. Романовского (1961), Г.П. Скрыльника (1974), В.Л. Сухо-дровского (1967, 1973, 1979), В.Г.Чигира (1967), И.И. Шамано-
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вой (1971) и многих других на основе результатов исследования этого процесса с помощью стационарных, маршрутных и аэро​визуальных методов установлены закономерности развития тер​моэрозионных процессов, делается попытка оценить роль термо​эрозии как в общей схеме криолитогенеза, так и на стадии пере​носа вещества. В последующем комплексному исследованию процесса термоэрозии, включающему в себя режимные наблюде​ния, физическое моделирование в полевых и лабораторных усло​виях, посвящены работы Э.Д. Ершова, Э.З. Кучукова и Д.В. Ма​линовского (1979,1980,1982), в которых впервые сформулированы основные принципы исследования термоэрозии и разработана методика изучения размываемости мерзлых пород. В.В. Пендин и С.Д. Ганова (1996) установили закономерности сопротивления мерзлых грунтов предельно-термоэрозионному размыву, Ю.Ф. Ма​когон, Г.А. Халиков, С.А. Лобастова и В.Б. Салагаев (1981,1984, 1994) разработали математическую модель термоэрозии и на ее основе предложили методы расчета и прогноза характеристик процесса, а также способы управления, предупреждения и кон​сервации очагов оврагообразования для обеспечения нормальной эксплуатации инженерных сооружений и охраны окружающей среды в криолитозоне. В.Л. Познанин (1981—1995) исследовал природу овражной термоэрозии, изучая главные качества и свой​ства эродирующего стока (гидротермия), выявляя механизм (ос-циляционного и эмиссионного) разрушения контактирующего с водой слоя мерзлых песков, протекающего на фоне непрерывно​го оттаивания льда, а также ротационного способа удаления раз​рушаемого фунта. Это позволило ему дать оценку пространствен​но-временного изменения (развития) термоэрозии.
Показатели размываемости. В качестве показателей размывае​мости мерзлых пород обычно используются механический и теп​ловой коэффициенты сопротивляемости размыву, представляю​щие собой, по сути, удельную энергию водных потоков, необхо​димую для оттаивания и сноса единицы объема породы. Однако разными исследователями термоэрозии они обозначаются и опре​деляются по-разному.
Так, механический коэффициент сопротивляемости размыву К1 (Дж/м2) (Малиновский, 1980; Термоэрозия дисперсных по​род, 1982) называется просто показателем размываемости и пред​ставляет собой отношение энергии потока, которой он обладает в единицу времени, к интенсивности размыва пород этим пото​ком. Размерность этого показателя — это энергия, необходимая потоку единичной ширины для смыва единицы объема грунта с единицы площади. Далее он будет называться прочностным показателем размываемости и обозначаться Кпр. Другие авторы
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ставляющии собой скорость размыва единицы высоты образца в приборе ЭТС-1.
Тепловой коэффициент сопротивляемости размыву К2 (Мали​новский, 1980; Термоэрозия дисперсных пород, 1982) называет​ся вторым показателем размываемости, который представляет собой отношение температуры водного потока к предельной ин​тенсивности размыва мерзлых пород этим потоком размерностью (°С с/м). Далее он будет обозначаться Кт  и называться температур​ным показателем размываемости. Другие авторы в своих работах (Лобастова, Салагаев, 1980, Данько, 1982) называют К2 тепло​вым показателем размываемости мерзлых пород, представляю​щим собой отношение тепловой энергии водного потока к ин​тенсивности размыва, имеющего такую же размерность (Дж/м3), что и механический показатель. Это позволяет количественно срав​нивать роль каждого из них в размыве, поскольку в сумме оба показателя выражают количество необходимой энергии.
Известно, что термоэрозия обычно развивается во всех ланд​шафтных зонах от тундры до лесостепи, также она имеет место в районах с сезонным промерзанием и оттаиванием пород в корот​кий период весеннего снеготаяния. Кроме того, термоэрозия яв​ляется одним из ведущих криогенных процессов рельефообразо-вания, который во многом определяет современный облик крио-литозоны, в особенности в период ее хозяйственного освоения, когда она принимает катастрофические темпы и захватывает боль​шие площади, существенно влияя на изменение инженерно-гео​логических условий территории. Так, наблюдения, выполненные на севере Сибири, свидетельствуют о том, что скорость антропогенно обусловленного разрастания оврагов в длину на порядок выше, чем вне криолитозоны, и достигает 20—30, а в пределах балок и лощин 100—150 м в год (Суходровский, 1980). Бурное разрастание оврагов происходило в пос. Салемал, расположенном на террасе р. Оби, когда вследствие применения машинно-тракторного транс​порта при строительстве в самом поселке и его окрестностях про​исходило уничтожение мохово-растительного покрова на боль​ших площадях. За три неполных лета на протяжении 500 м вдоль прибрежной террасы образовалось восемь оврагов длиной 100—
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250 м и множество коротких общей протяженностью более 1,2 км. Кроме того, появились свежие ложбины и канавы с яркими при​знаками их активного роста. При этом поражение территории ов​рагами происходит не столько за счет их удлинения, сколько в результате быстрого разрастания овражных систем путем образо​вания отвершков и новых быстрорастущих оврагов. Наряду с этим образование оврагов на осваиваемых территориях криолитозоны имеет следующие отличительные признаки: густота и длина ов​ражной сети увеличивается очень быстро, а интенсивность роста оврагов прямо пропорциональна содержанию в них льда и интен​сивности его вытаивания.
Условия возникновения термоэрозии и ее механизм. Термоэрозия возникает при нарушении сплошности растительного покрова под влиянием естественных причин (например, образование морозо-бойных трещин, солифлюкционные смешения, сплывы пород и др.) или хозяйственной деятельности человека, если для этого есть необходимые и достаточные условия. К первым относятся: распространение мерзлых дисперсных пород на территории и воз​можность формирования временного водного потока на склоне крутизной больше 1,5°. Термоэрозионный экстремум возникает при крутизне больше 4,5°. Достаточным условием является опти​мальное количество поверхностного стока для развития линей​ной эрозии. В Чарской котловине, например, активное развитие первичных промоин наблюдается при выпадении осадков больше 20 мм/сут (Познанин, 1995). Однако особую опасность представ​ляют осадки, когда их суммы за сутки превышают осадки за ме​сяц. В таких случаях линейная термоэрозия переходит в овражную, если механическое действие водного потока хотя бы немного пре​валирует над склоновыми процессами. В противном случае образу​ются короткие лога, байджераховый рельеф, солифлюкционно-термоэрозионные цирки, нивально-эрозионные и другие смешан​ные формы с выположенными склонами без четко выраженного тальвега, быстро зарастающие.
Зарождение микроформ рельефа на территориях, сложенных мерзлыми дисперсными породами, динамика первичных форм и катастрофический рост термоэрозионных врезов обусловлены раз​личным характером взаимодействия водного потока и пород во времени, определяющим тип размыва (табл. 10.1).
Соотношение типов размыва мерзлых пород иллюстрирует схема (рис. 10.4) зависимости интенсивности их размыва от механичес​кой энергии водного потока, отражающей его эрозионную спо​собность.
Мерзлоэрозионный размыв непосредственно мерзлых пород происходит тогда, когда эрозионная способность потока
37* -ИЗО
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Таблица 10.1
Классификация типов размыва по характеру взаимодействия водного потока
с породой
	Тип размыва
	Состояние размываемой породы
	Основной фактор размыва
	Характер взаимодействия водного потока с породой

	Мерзл оэрозион -ный
	мерзлое
	механиче​ский
	размыв мерзлых пород, опережающий их оттаи​вание

	Предельно-термоэрозионный
	оттаивающее
	тепловой
	оттаивание с «мгновен​ным» смывом частиц и агрегатов, размыв льда

	Термоэрозион​ный
	оттаивающее
	механиче​ский
	опережающее оттаивание, размыв пород с нарушен​ными структурными свя​зями

	Эрозионный
	оттаявшее, талое
	механиче​ский
	глубокое опережающее оттаивание, размыв по​род, восстановивших структурные связи


превышает сопротивляемость мерзлой породы (Е> Е2). Такой тип размыва сопоставим с размывом полускальных пород. В естествен​ных условиях он не может быть реализован, так как временные водные потоки не обладают механической энергией, достаточной для разрушения непосредственно мерзлых пород (рис. 10.4, кри​вая 7). Однако этот тип размыва имеет важное практическое зна​чение при гидравлической разработке россыпных месторождений в районах распространения многолетнемерзлых пород.
Предельно-термоэрозионный тип размыва осуще​ствляется в начальной стадии развития промоин, когда энергия
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Рис. 10.4. Характер зависимости интенсивности размыва мерзлых пород от энергии
водного потока при фиксированной температуре воды. Типы размыва: 1 — мерзло-эрозионный; 2— предельно-термоэрозионный; 3 — термоэрозионный;
4 — эрозионный
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потока отличается повышенным значением, происходит оттаива​ние частиц или агрегатов, не успевших восстановить структурные связи, и «мгновенный» снос оттаявшего материала. Этот тип раз​мыва наиболее распространен в криолитозоне и наиболее харак​терен для песчаных отложений. При данном типе размыва потен​циальные энергетические возможности потока превышают реаль​ные — поток может уносить материала значительно больше, чем оттаивает при данной температуре воды (рис. 10.4, кривая 2). В
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кой, является максимально возможной для породы при данной температуре. Она определяется объемом пород, выносимым пото​ком с единицы площади в единицу времени (м/с), и зависит от скорости оттаивания мерзлых пород, теплофизических свойств водного потока (его температуры) и мерзлых пород разного со​става, криогенного строения, льдистости, суммарной влажнос​ти, плотности и степени засоления. Величина ее может быть рас​считана по формуле
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размываемости, °С-с/м, представляющий собой отношение тем​пературы водного потока к критической интенсивности размыва мерзлых пород этим потоком (Термоэрозия, 1982). Интенсивность размыва в случае предельно-термоэрозионного размыва равна интенсивности протаивания и может быть определена (Салагаев, 1984) из выражений
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где Ет — тепловая энергия процесса определяется по формуле
[image: image978.jpg]E = (t, — ty), Tx/(m*c),

rae o, — KO3 UILMEHT TEILIOOTAAYM MEXITY BOAOH U Mep3joii mopo-




дой, Дж/(мАс-°С); tB — температура воды, °С; tф — температура фазового перехода породы из мерзлого состояния в талое, °С; ет — тепловой поток, поступающий в мерзлую породу, зависящий от ее теплофизических свойств, определяемый по формуле
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мерзлой породы в талое состояние, Дж/м3.
583
[image: image980.jpg]MHTEHCUBHOCTD Pa3MbIBa MOXHO OTPENENTUTh TAKOKE U3 BIPAXEHHUS

"‘:Er /K3, m/c,




где К2 — представляет собой тепловой показатель размываемости мерзлых пород (Дж/м3) не только при предельно-термоэрозион​ном типе размыва, но и при термоэрозионном. Он прямо или косвенно учитывает все основные теплофизические параметры, определяющие интенсивность протаивания—размыва, и в физи​ческом понимании представляет собой количество энергии, не​обходимое для нагревания единицы объема мерзлой породы до температуры плавления и на фазовый переход из мерзлого состо​яния в талое. Тепловая энергия является функцией климатичес​ких особенностей криолитозоны, температуры водного потока и определяется характером теплообмена между водой и грунтом. Кроме того, К2 связан, как это будет показано ниже, с тепловой энергией таким же соотношением, как механический коэффици​ент размываемости К1 (Дж/м3) с прочностными свойствами от​таивающих, оттаявших или талых пород при термоэрозионном и эрозионном типах размыва.
Поскольку при техногенном развитии процесса преобладает предельно-термоэрозионный тип размыва мерзлых пород, С.Д. Гановой (1996) был предложен экспресс-метод определе​ния коэффициента размываемости Кр (м/с), представляющего собой скорость разрушения породы за единицу времени при по​стоянной энергии водного потока и являющегося величиной, об​ратной показателю сопротивляемости пород размыву. С помощью этого метода ею установлено, что интенсивность размыва увели​чивается с уменьшением дисперсности пород (в два раза от глин к супесям) и их плотности, а также с увеличением льдистости (почти пропорционально) и засоленности пород. При этом пока​зано, что породы со слоистой текстурой размываются в 4,5 раза быстрее, чем с массивной, а в целом величина интенсивности определяется прочностью оттаивающих пород. В зависимости от состава и строения мерзлых пород предельно-термоэрозионному типу размыва могут соответствовать три варианта механизма дви​жения фронта эрозии.
1. При размыве чистого льда и слабоуплотненных пород с атак-ситовой, массивной и слоисто-сетчатой текстурами интенсивность размыва может быть рассчитана по формуле, используемой при расчете скорости отступания мерзлых льдонасыщенных берегов озер и водохранилищ (Шур и др., 1978)
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2. Размыв глинистых пород средней и сильной степени уплот​
нения со слоисто-сетчатой и слоистой текстурами при размере
минеральных агрегатов меньше геометрических размеров струй​
чатого водного потока (глубина и ширина) осуществляется дис​
кретно, поскольку минеральные агрегаты в силу своей прочности
не размываются и вынос осуществляется после их оттаивания.
3. Размыв тех же пород при размере минеральных агрегатов,
сопоставимом с размерами водного потока (при размере мине​
ральных агрегатов больше 3 см), осуществляется избирательной
эрозией по ледяным шлирам. В этом случае возможен перенос
агрегатов, сохраняющих мерзлое состояние.
Таким образом, механизм и закономерности эрозии при предель​но-термоэрозионном типе размыва зависят главным образом от льдистости и типа криогенных текстур пород и определяются энерги​ей и температурой водного потока и, конечно же, составом, стро​ением, сложением мерзлых пород и прочностью оттаивающих пород.
Термоэрозионному типу размыва соответствует эрозия оттаивающих пород, обладающих посткриогенной структурой и малой механической прочностью (см. табл. 10.1, рис. 10.4, кривая 3).
Эрозионный тип размыва свойствен оттаявшим породам с восстановленными структурными связями и повышенной проч​ностью, что приводит к значительному уменьшению интенсив​ности размыва (рис. 10.4, кривая 4) по сравнению с интенсивно​стью размыва при термоэрозионном типе. В этом случае под дей​ствием тепла водной массы протаивание мерзлых отложений в русле водотока значительно опережает размыв. Значению Ео1 со​ответствует некоторая величина неразмываемой скорости пото​ка, а Ео — величина его энергии, необходимая для размыва отта​ивающего неконсолидированного фунта. В интервале энергий от E0 до Е1 интенсивность размыва все еще меньше интенсивности протаивания, но эта разница становится тем незначительней, чем больше энергия потока.
Наряду с энергией водотока и прочностными свойствами по​роды существенным образом толщину талого слоя и его дина​мику определяют величина температуры воды и характер ее изменения. Когда температура воды изменяется произвольным об​разом во времени, а скорость размыва постоянна, то ход фронта протаивания и границы размыва в общем виде могут быть схема​тично изображены следующим образом (рис. 10.5). Участки сбли​жения соответствуют понижению температуры, а участки расхож​дения — повышению температуры воды.
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Рис. 10.5. Соотношение во време​ни границы размыва (1) и фронта протаивания (2) в случае перемен-
Таким образом, для тер​моэрозионного, эрозион​ного и мерзлоэрозионного
типов размыва определяющим является механический фактор. Ме​ханическую прочность размываемых пород характеризует наклон кривых 1, З и 4 (рис. 10.4). Интенсивность размыва J в этих случа​ях выражается уравнением
[image: image985.jpg]J=E/K,,, M*/(M*c) wiu m/c,




где Е — механическая энергия водного потока, Дж/(м*с); Кпр — прочностной показатель размываемости (Дж/м2), отражающий ме​ханическую сторону размыва мерзлых, оттаивающих, оттаявших и немерзлых пород, зависящий от прочностных и деформацион​ных свойств этих отложений. При этом значения прочностного показателя для унификации полученных результатов приводятся к глубине потока 0,01 м, что справедливо, если глубина потока не оказывает существенного влияния на размыв пород
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где h0 — глубина потока 0,01 м; h — истинная глубина (м) водно​го потока, при которой осуществляется эксперимент. Для исполь​зования данных о величине механического показателя размывае​мости пород К1 (Дж/м3), полученных разными авторами (Дань​ко, 1982; Салагаев, 1984, Лобастова, 1990), следует учитывать
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мости пород размыву, так как чем больше их абсолютное значе​ние, тем хуже размываемость породы. Значения этих показателей легко определяются экспериментальным и расчетным методами. Если использовать одинаковую размерность (Дж/м3) для темпе-
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ратурного и прочностного показателей, то можно количественно сравнивать роль каждого в размыве. В сумме оба показателя выра​жают количество энергии, которое необходимо затратить водно​му потоку для оттаивания и выноса единицы объема мерзлой по​роды. Сопоставление значений механического и теплового пока​зателей размываемости песков и суглинков показывает, что для слабольдистых пород K1 сопоставим с К2, а для средне- и силь​нольдистых К2 на порядок и более превышает К1. Зная показатели размываемости мерзлых пород, а также значения тепловой и ме​ханической энергий водного потока, можно определить тип раз​мыва из уравнения
[image: image988.jpg]K E/(K E)=J/J".




Если левая часть этого соотношения будет больше единицы, то размыв осуществляется по предельно-термоэрозионному типу, а если меньше единицы, то — по термоэрозионному или эрозион​ному. В общем случае по прочностному критерию оттаивающих пород можно отличить термоэрозионный от эрозионного типа размыва. Оттаивающим породам с нарушенными или невосста​новленными структурными связями, размывающимся по термо​эрозионному типу, соответствует прочность, характеризуемая предельным напряжением сдвигу менее 0,03 МПа. Поэтому по эро​зионному типу размываются, как правило, оттаявшие породы, предельное напряжение сдвигу которых более 0,03 МПа.
Механизм термоэрозионного размыва песчаных и глинис​тых пород, а также торфа и крупнообломочных пород различен. Песчаные мерзлые породы размываются путем отрыва и сноса отдельных частиц, а средне- и сильнольдистые глинистые поро​ды — выносом микроагрегатов и агрегатов, еще не полностью разрушенных на минеральные частицы и потерявших достаточ​ную силу сцепления друг с другом, как при предельно-термоэро​зионном типе размыва. Отличие связано с тем, что при термоэро​зионном типе размыва для разрушения и сноса песчаных частиц и глинистых агрегатов требуется значительно меньшая энергия водного потока. Величина ее тесно связана с низкой противоэро-зионной устойчивостью оттаивающей породы, характеризующейся недоуплотненным состоянием (песчаные породы) и дальними коа-гуляционными типами контактов (глинистые породы), для которых важнейшей особенностью является способность к внезапному ослаблению структурных связей под динамическим воздействием водного потока и тиксотропному их упрочнению после прекра​щения подобного действия водного потока. Динамическое воз​действие водного потока на оттаивающую породу, не успевшую
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восстановить свою структуру после оттаивания, приводит к ее интенсивному размыву, значительно превышающему размыв той же породы, но в оттаявшем состоянии. Поэтому недоуплотнен-ные оттаивающие глинистые породы текучей и текучепластичной консистенции характеризуются одинаковой размываемостью не​зависимо от типа криогенной текстуры, так как в оттаивающем состоянии их посткриогенная структура мгновенно исчезает. Так, исследования в полевых условиях в разное время (весной и осе​нью) суточного струйчатого размыва, образовавшегося морося​щим дождем, современных аллювиальных недоуплотненных суг​линков на высокой пойме Енисея, слагающих верхнюю часть се-зоннопротаивающего слоя, показали, что при термоэрозионном типе размыва интенсивность процесса почти в пять раз больше, чем при эрозионном. В нормально уплотненных глинистых поро​дах определяющими факторами размываемости являются тип кри​огенной текстуры и степень льдистости. При этом породы с сетча​той и слоистой криогенной текстурой различаются по величине минеральных прослоев, поскольку при превышении толщины последних 3—4 см меняется механизм размыва. Прочностные и деформационные свойства этих оттаивающих пород уже опреде​ляются в первую очередь суммарной их влажностью, близкой к границе текучести, и также консистенцией. Глинистые слаболь​дистые плотные породы с массивной криогенной текстурой раз​мываются, как и немерзлые породы.
Существенную роль в размываемости мерзлых пород играют корни растений, которые значительно снижают интенсивность размыва пород.
Торфы слабой и средней степени разложения практически не размываются, поскольку торф обладает специфическим струк​турным сцеплением и представляет собой упругую «губку», кото​рая не может быть разрушена струйчатым потоком. Именно нераз-мываемостью торфа объясняется практически полное отсутствие эрозии на торфяных почвах Карелии и Европейского Севера. Не​редко наблюдаемый размыв торфяников в криолитозоне является результатом не разрушения самого торфа, а эрозии по полиго​нально-жильным льдам (Термоэрозия дисперсных пород, 1982; Главатских, Чистотинов, 1996), обусловливающей ряд черт и осо​бенностей развития овражной сети территории.
Крупнообломочные мерзлые породы оказываются по отноше​нию к струйчатому размыву наиболее стойкими. Полевые иссле​дования в логах на правобережье Енисея близ г. Дудинка показа​ли, что струйчатые потоки способны осуществлять лишь вынос заполнителя из крупнообломочных отложений до тех пор, пока не образовывается отмостка. Внешне это проявляется в брониру-
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ющей защите нижележащих тонкодисперсных пород галькой, ва​лунами, щебнем и дресвой.
Закономерности размываемости дисперсных пород при термоэрозионном типе размыва обусловливаются особенностя​ми механизма размыва. Отсутствие сцепления в песках вызывает их повышенную размываемость по сравнению с глинистыми по​родами. При этом чем дисперснее пески, тем быстрее они раз​мываются. В глинистых породах в общем виде эта закономерность носит обратный характер, поскольку размываемость тесно свя​зана со структурной прочностью и сцеплением, величина кото​рого с повышением дисперсности значительно возрастает. Од​нако механизм и интенсивность размыва мерзлых связных и пес​чаных пород определяется прежде всего их криогенной текстурой и льдистостью, обусловливающих посткриогенное строение от​таивающих водонасыщенных пород, их суммарную влажность и консистенцию, прочностные и деформационные свойства и в целом их противоэрозионную устойчивость. Установлена связь прочностного показателя размываемости мерзлых пород с вели​чиной предельного напряжения сдвига оттаивающих пород (R), полученной с помощью микропенетрометра МВ-2. Зависимость описывается уравнением
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где R — предельное напряжение сдвига, МПа. Обобщение резуль​татов полевых и экспериментальных исследований прочностного показателя размываемости позволило составить классификацион​ную схему подразделения дисперсных мерзлых пород по размыва​емости (табл. 10.2).
Механизм формирования и динамика развития поперечного и про​дольного эрозионных профилей в мерзлых породах. Поперечный эрози​онный профиль в мерзлых породах активной стадии термоэрозии в большинстве случаев имеет расширяющуюся книзу форму и от​рицательные углы наклона стенок, что связано с различным вкла​дом в образование поперечного профиля боковой и донной эро​зии. Чем меньше энергия потока при одном и том же уклоне рус​ла, тем больше проявляется тенденция потока к боковой эрозии. Этому в значительной степени способствует тепловая составляю​щая процесса: в то время как под руслом потока существует та​лый слой, ухудшающий теплообмен между водой и породой, стен​ки русла в большей мере подвержены тепловому влиянию из-за потери сцепления частиц или агрегатов и их сноса. Таким обра​зом, в начальной стадии развития промоины осуществляется пре​дельно-термоэрозионный тип размыва, где доминирующее
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Таблица 10.2 Классификационная схема подразделения дисперсных мерзлых пород по размываемости
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	Эрозион​ный
	1               слабая
	менее 0,1
	более 30
	более 0,03              слабая,                массивная менее 25

	Термоэро​зионный
	2
	средняя
	0,1-1
	10-30
	0,01-0,03
	средняя, 25-50
	редкослоистая и крупносетчатая

	
	3
	быстрая
	
	3-10
	0,003-0,01
	сильная, более 50
	среднеслоистая и среднесетчатая

	Предельно-термоэро​зионный
	4
	повышенная
	более 1
	0,1-3
	0,001-0,003
	
	тонкослоистая и мелкосетчатая

	
	5
	катастрофи​ческая
	
	менее 0,1
	менее 0,001
	
	атакситовая


влияние на размыв оказывает тепловое взаимодействие воды и породы (К2). В дальнейшем эрозионная форма промоины и оврага с шириной, значительно превышающей глубину, формируется по термоэрозионному типу размыва, где ведущую роль играет уже механический фактор (К1) размыва, хотя тепловая составляющая процесса также имеет немаловажное значение. Развитие термо​эрозионного вреза в мерзлых породах осуществляется циклически. Расширение русла неизменно сопровождается убыванием энер​гии потока и упрочнением породы. Убывание энергии обусловле​но уменьшением среднего уклона русла водотока, поскольку вниз по течению происходит неравномерное протаивание и размыв в продольном сечении русла в результате отдачи тепла и пониже​ния температуры водного потока, и увеличением смачиваемого периметра по мере углубления русла. Упрочнение слоя оттаиваю​щей породы связано с процессами консолидации и восстановле​ния структурных связей оттаивающей породы. Это влечет за собой еще большее расширение русла, а так как последнее не может расширяться бесконечно, то поток в силу естественных неодно-родностей породы концентрируется и происходит новый цикл врезания, но с нового уровня, зафиксированного дном промоины.
Природные факторы развития овражной термоэрозии. Возник​новение и развитие овражной эрозии зависит от широтно-зональ-ных и региональных природных факторов: климатического, бота​нического, геологического, мерзлотного и геоморфологическо​го, определяющих модуль стока дождевых вод, противоэрозионную стойкость размываемых пород, энергию водных потоков и комп​лекс парагенетических процессов, которые приводят к быстрой трансформации первичных врезов и их превращению в типичные овраги. И это несмотря на то, что овражная термоэрозия имеет ярко выраженную специфику по сравнению с эрозией вне крио-литозоны. Однако она развивается по тем же законам, под влия​нием не только специфических факторов, свойственных районам распространения многолетнемерзлых пород (близкий водоупор — мерзлые породы, подземный лед, трещинообразование, размыв оттаивающей легко разрушающейся породы и др.), но и в зависи​мости от обычных факторов, действующих на любых территориях.
Климат — главный природный фактор, определяющий общий уровень активности овражной эрозии в различных регионах Рос​сии. Для криолитозоны характерен низкий климатический уро​вень активности овражной эрозии, ограничивающий образова​ние и рост оврагов, и обусловлен он наличием короткого теплого периода (2,5—3,5 месяца), когда возможно проявление термоэро​зий, небольшим количеством жидких осадков (в 2—4,5 раза мень​ше, чем в средней полосе) при равномерном характере выпадания,
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практическим отсутствием ливней. Термоэрозия в период стока талых вод не отличается активностью, поскольку после схода снега почва некоторое время остается еще мерзлой и оттаивает медлен​но, так что холодные талые воды скатываются по склонам, не производя эродирующего воздействия на мерзлую поверхность. Температура воды временных водных потоков обычно на 1—3 °С ниже фоновых температур воздуха.
Растительный покров играет большую сдерживающую роль в развитии оврагов. Особенность растительного покрова почти всей криолитозоны заключается в преобладании редкостойных лесов, редколесья и тундры со сплошным напочвенным покровом из мхов и лишайников, водоудерживающая способность которых в несколько раз больше, чем у других покровов. Кроме того, мохо-во-лишайниковый напочвенный покров с хорошо развитым тор​фяным горизонтом играет важную теплоизолирующую роль, по​скольку летом он быстро высыхает сверху и становится слаботеп​лопроводным, задерживая поступление в почву тепла. Пока нет нарушения сплошности лишайниково-мохового покрова, мерз​лые породы в отношении развития оврагов относительно безопас​ны. Снятие растительного покрова или нарушение его сплошнос​ти создает условия для свободного стока (в десятки раз большего по сравнению с соседними, ненарушенными участками) и зна​чительного увеличения скорости протаивания пород, что ве​дет к образованию и катастрофическому росту овражных систем в льдистых отложениях (рис. 10.6).
Особенности состава, криогенного строения и свойств мерз​лых пород определяют существенное и принципиальное отличие процесса овражной термоэрозии от эрозии в других регионах. Если вне области многолетнемерзлых пород влияние геологического фактора оценивается главным образом дисперсностью пород и неотектоникой, то в районах с вечной мерзлотой большое, а час​то и решающее значение приобретают криогенная текстура пород, объемное содержание и тип подземного льда (жильный, пласто-вый, миграционный и др.), которые существенным образом опре​деляют размываемость отложений, как это было показано выше. Полевые наблюдения в генетически разнородных районах крио​литозоны Европейского Севера, севера Западной Сибири, Яно-Индигирского региона и на равнинах Чукотки показали, что ин​тенсивность термоэрозии и тип овражного расчленения (по фор​ме, глубине и ветвистости оврагов) в большей мере зависят от типа подземного льда и его объемного содержания в породе. В целом, чем больше содержание льда в породе, тем активнее про​текает процесс термоэрозии и сильнее опасность образования, роста и ветвления оврагов (рис. 10.7).
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Рис. 10.6. Образование термоэрозионных промоин после нарушения растительного
покрова
Стимулирующее влияние вечной мерзлоты проявляется также в наличии в понижениях рельефа вблизи поверхности земли (на глубине 0,4—1,5 м) надмерзлотного горизонта грунтовых вод, вы​ходящих на склонах и поддерживающих питание водотоков на дне оврагов в сухое время года. Этот источник питания хотя и неве​лик, но постоянен и оказывает отепляющее влияние на нижеле​жащие породы, тем самым подготавливая почву для термоэрозии к моменту выпадения интенсивного дождя. При вытаивании льда из мерзлых пород освобождается некоторое количество воды, которое также идет на образование и пополнение водотоков в тальвеге. Важное значение при этом имеют условия вытаивания погребенных или обнаженных льдов, определяющих водный рас​ход, по величине которого установлено четыре типа вытаивания льда (л/с): кондуктивный (0,052), фильтрационный (0,083), тер​моденудационный (0,39) и субаквальный (3,3). Специфика вы​таивания подземных льдов заключается в последовательном возникновении, закономерной смене и периодическом повторе​нии вытаивания льда за счет воздействия водного потока и тер​моденудации на фоне вытаивания при кондуктивной теплопере​даче и фильтрации надмерзлотных вод (Познанин, 1995). На на​клонных аллювиальных и древних озерно-аллювиальных равнинах, где широко развиты полигонально-жильные льды, вытаивание последних является причиной образования термоэрозионных
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Рис. 10.7. Термоэрозионная промоина в сильнольдистых супесчано-песчаных
отложениях
промоин и оврагов. Протаивание и термоэрозия начинаются под влиянием таких причин, как образование крупных трещин, по​нижение местного базиса эрозии, развитие солифлюкционных процессов, пожары и др.
Рельеф является одним из главных условий оврагообразования, так как размывающая энергия потока находится в прямой зависи​мости от крутизны и длины склона, его формы. В.Л. Познаниным (1995) показано, что термоэрозионный экстремум возникает не​зависимо от экспозиции склона при его крутизне более 4,5°, когда скорость эродирующих потоков намного превышает неразмываю-щую скорость, которой соответствуют уклоны около 1,5°. Однако
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эта закономерность нарушается, когда термоэрозия сопровождает​ся другими процессами. Так, в районах Большеземельской тундры наблюдается преобладание боковой термоэрозии на склонах север​ной и северо-восточной экспозиции. Это связано с преобладанием южных и западных ветров в зимний период, способствующих фор​мированию снежников на подветренных береговых склонах, а позд​ний их сход препятствует развитию растительности и закреплению склонов (Главатских, Чистотинов, 1996).
Комплекс парагенетических процессов по-разному влияет на термоэрозию. Так, гравитационные процессы, с одной стороны, являются источником дополнительного насыщения водных пото​ков твердым материалом, а с другой — приводят к заторам в руслах, отжиманию потоков, активной подрезке и отседанию бортов, что вызывает быстрое расширение оврагов от 1-2 до 5-7 м за теплый сезон. Процессы осыпания и выдувания мелкозема в оврагах тесно связаны между собой благодаря тому, что условия для их проявления формирует термический фактор, который са​мостоятельно не изменяет морфологию оврагов. Осыпание и деф​ляция, действуя совместно в течение года с разной активностью, приводят к постоянному медленному отступанию преимуществен​но верхних частей бортов со скоростью 2—7 см в год, что умень​шает крутизну бортов. На этом устойчивом и почти непрерывном денудационном фоне летом наблюдаются кратковременные вспышки активности развития оврагов при массовом проявлении обрушений, возникающих обычно при выпадении дождей, осо​бенно при активном врезании водных потоков в мерзлые масси​вы. Роль дождей особая — они исключают из геодинамического развития оврагов фоновые процессы осыпания и дефляции, но стимулируют гравитационные, а также флювиальные и инфиль-трационные. Последние обусловливают широкий спектр явлений — от монолитных блоков талых пород, сползающих по мерзлому основанию, до жидких оползней — потоков.
Типы термоэрозионных оврагов. Опираясь на многолетние натур​ные наблюдения в различных мерзлотно-геологических регионах России и литературные сведения, можно выделить два основных типа оврагов: 1) термоэрозионные, которые образуются в мерз​лой толще при наличии достаточно глубоких базисов эрозии; 2) эрозионно-термокарстовые, образующиеся в мерзлой толще с жильными льдами на плоских или слабонаклонных равнинах при малых базисах эрозии.
Термоэрозионные овраги образуются и развиваются по основным законам оврагообразования, присущим любым зо​нам, где глубинная эрозия превалирует над боковой, где доста​точно активны русловые процессы. Главнейшие и необходимые
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для этого условия — благоприятные сочетания достаточно боль​шой глубины местных базисов эрозии (25-50 м), длины и кру​тизны склонов. Морфологически они сходны с оврагами, возни​кающими вне области вечной мерзлоты, но, как правило, они короче и мельче. Этот факт отмечал Т.Л. Певе (1958) для района Фербенкса на Аляске. Длина оврагов редко достигает 500 м, со​ставляя, как правило, 200—250 м; глубина от 8-12 до 20 м; попе​речный профиль V-образный, переходящий по мере зарастания оврага в U-образный. В устье оврагов располагается четко выражен​ный слабовыпуклый конус выноса, прорезанный веером ручейков. Склоны оврагов активные, снос с них большой, но у основания отложения не задерживаются, так как уносятся водотоком.
Для оврагов этого типа характерны вершины, циркообразно расходящиеся от основного ствола и образующие в плане чаше​образно вогнутые амфитеатры, которые служат для окружающих междуречий водосборами. В привершинных трещинах и ложбинах все лето лежит снег, который, медленно подтаивая, пополняет водоток оврага. Размеры привершинных амфитеатров варьируют в больших пределах в зависимости от длины и глубины самих овра​гов, крутизны склонов, которые они прорезают, льдистости и типа криогенной текстуры мерзлых пород, а также от соотноше​ния эрозионных и склоновых процессов. Например, на террито​рии Ямбургского газового месторождения размеры этих амфитеат​ров в поперечнике достигают 30-50 м (Скубицкая, 1996). Крупные амфитеатры существуют как самостоятельные термоэрозионно-мерзлотные формы. Водоток в них обычно небольшой, но в мо​менты выпадения затяжных дождей и в период весеннего полово​дья — разрушительный.
Динамика овражно-термоэрозионного рельефа и попятный механизм термоэрозии характеризуется пятью стадиями развития. Первая — начальная — стадия имеет формы рельефа трещины-ложбины, приуроченные к привершинной части оврагов и скло​нов, длиной 5—10 м, глубиной 0,5—1 и шириной днища до 0,3 м, с V-образным поперечным профилем и с параллельным уклону продольным профилем. Для нее характерно отсутствие раститель​ности на склонах и в днище, оттаивание и оплывание пород на склонах и протаивание днища. Вторая стадия активного роста формирует крутостенные дельтовидные врезы, приуроченные к уступам террас, к склонам речных долин, балок, озерных побере​жий длиной 10-25 и глубиной 1,5-4 м. Занятые водотоком днища шириной 0,3—0,5 м отличаются неизменной формой поперечного профиля и крутопадающим продольным профилем без ступеней. Склоны врезов практически лишены растительности. Третья ста​дия характеризуется активным ростом вершин и замедленным в
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нижней части. Длина оврагов колеблется от 50 до 150 м, глубина возрастает до 10-12 м, а ширина днища — 1—1,5 м, причем все оно занято руслом водотока. На этой стадии склоны оврага час​тично задернованы и на них наблюдается проявление солифлюк-ции, оползания и образование трещин оседания у бровки. Отсут​ствие растительности в днище обусловливает активное развитие термоэрозии, вынос породы в верховьях и проявление слабой аккумуляции в низовьях; поперечный профиль V-образной фор​мы, а продольный — крутопадающий со ступенями. Смещение уступов в руслах оврагов имеет строго закономерный характер: чем ближе к вершине оврага располагается уступ, тем быстрее он смещается. Такое смещение приводит к уменьшению уклонов русла между ними, падению скорости эродирующих потоков, их меан-дрированию и переотложению транспортируемых наносов на мерз​лой разрушаемой поверхности и окончанию третьей стадии. По​пятный механизм термоэрозии проявляется в существовании ди​намической устойчивости русловых уступов — их способности сохранять субвертикальную стенку (Познанин, 1995). Это особое свойство в развитии термоэрозионных форм указывает на суще​ствование саморегулирования процесса. Четвертая стадия замед​ленного роста и начала угасания характерна для зарастающих ов​рагов, склоны которых большей частью задернованы, а днище покрыто осокой. Крутостенные дельтовидные врезы приурочены к склонам междуречий и элементам мезорельефа. Длина зараста​ющих оврагов колеблется от 150 до 500 м при глубине 8-10 м и, хотя ширина слабовыпуклого днища с ленточкой водотока дос​тигает 5—10 м, на днище преобладает аккумуляция и наблюдается лишь слабый вынос пород; поперечный профиль U-образной формы с выполаживающимся в средней и нижней частях про​дольного профиля. На этой стадии преобладают те же современ​ные процессы на склонах, что и на третьей стадии развития, но активность значительно ниже. Для пятой стадии полного угасания с участием обновленного активного роста характерна корытооб​разная форма балки с выположенным продольным профилем и молодыми донными врезами. Склоны балки задернованы на 80—90%, поэтому там проявляется слабая солифлюкция, образо​вание трещин, термоэрозионных ложбин. Большая часть слабо-. выпуклого днища шириной 5—10 м с ручейками покрыта осокой, в нем наблюдается развитие термокарста и термоэрозии по дон​ному врезу. Длина балок достигает 1000 м при глубине 6—8 м.
Если овражная термоэрозия вскрывает горизонт повторно-жиль​ных льдов, то происходит саморазвитие оврага в связи с усилени​ем процесса термокарста независимо от количества выпавших осадков, многолетнего протаивания грунта, термопросадок, пре​образования рельефа.
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Термоэрозионные овраги встречаются в районах с разными мерзлотно-геологическими условиями, в дисперсных породах с разной криогенной текстурой, но наиболее характерны они для морских, возвышенных озерно-аллювиальных и предгорных рав​нин, испытывающих новейшие тектонические поднятия или рез​кие сезонные колебания местного базиса эрозии. Эти овраги хо​рошо изучены на севере Западной Сибири и в низовьях Енисея, в прибрежной полосе средней Лены, Вилюя и на Яно-Индигир-ской низменности.
Эрозионн о-т ермокарстовые овраги возникают на весьма пологих склонах (до 1,5°) и плоских равнинах, при неглу​боких базисах эрозии (менее 5—10 м) в мерзлых породах, содер​жащих полигонально-жильные льды. Эти овраги часто достигают 100-500 м в длину, а в плане у них щелевидный или канавообраз-ный рисунок, нередко с коленчатыми изломами ствола. Разница в ширине между бровками оврагов в верхней и нижней частях незначительная; водоток узкий, постоянно действующий, пита​ющийся преимущественно за счет вытаивания жильного льда; уклон тальвега незаметный, вынос пород слабый. У основания склонов наблюдается осыпной грунт, для оврагов характерны V-образный поперечный профиль и небольшая ширина тальвега (не более 0,5—1 м).
Овраги этого типа возникают в дисперсных породах любого состава и в торфяниках, если в них содержатся полигонально-жильные льды, независимо от их генетического типа и мощности. Например, на п-ове Ямал и в районе Салехарда они встречаются на плоскобугристых торфяниках, пронизанных маломощными со​временными жилами льда, и имеют вид длинных слабоврезанных канав шириной 1,5-3 и глубиной 1-2 м. На территории Больше-земельской тундры в пределах Тимано-Уральского нефтегазонос​ного бассейна (Главатских, Чистотинов, 1996) в результате его обустройства за 14 лет на полигональных торфяниках образова​лась целая сеть оврагов длиной до 380 и глубиной вреза в устьевой части до 18 м. Интенсивность выноса грунта за это время в сред​ней части оврага достигала 3,8 м3 в год. Установлен ряд характер​ных особенностей для овражной эрозии этого типа. В начальной стадии развития оврага преобладает термокарст. Овраг, возник​нув на полигональных торфяниках, как правило, не развивается за их пределы ввиду небольшого базиса эрозии. Дальнейшее раз​витие происходит преимущественно под влиянием бокового раз​мыва по предельно-эрозионному типу. Форма поперечного сече​ния оврага преимущественно ящикообразная, а разрушение бор​тов — блочное; наблюдается множество отвершков, развивающихся по полигонально-жильным льдам; деление основного русла на
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рукава и образование в створе оврага останцовых форм с мерз​лым ядром. Возможно формирование озерков на дне оврага в ме​стах пересечения полигонально-жильных льдов. Образование ов​рага сопровождается формированием подрусловых надмерзлотных таликов. Преобразование этих оврагов происходит под влиянием парагенезиса криогенных процессов: термокарста, боковой тер​моэрозии, образования подрусловых таликовых зон (деградация мерзлоты). В районе пос. Чокурдах (Яно-Индигирская низменность) кроме канавообразных оврагов отмечаются длинные щелевидные крутостенные овраги глубиной 6—8 м с характерными коленча​тыми изгибами. Данные овраги приурочены к берегам больших озер, уровень которых в настоящее время резко понижается. При​мером может служить оз. Александровское, расположенное при​мерно в 10 км от пос. Чокурдах, берега которого изрезаны активно растущими эрозионно-термокарстовыми оврагами. На Колымско-Анюйской равнине в районе Анюйска длина эрозионно-термо-карстового оврага около 1 км, глубина 5—6 м, он прорезает толщу отложений аласного комплекса, в разрезе которых обнажаются два яруса жильных льдов, разделенных тонким оторфованным слоем.
Овраги данного типа при небольших базисах эрозии остаются неглубокими, так как термоэрозионный процесс довольно быст​ро опережается склоновыми процессами — преимущественно оползневыми и солифлюкционными. Оползающие со склонов породы по мере их накопления при слабом выносе предохраняют лед от дальнейшего вытаивания и углубление оврага прекращается.
В отличие от термоэрозионных оврагов привершинные части эрозионно-термокарстовых оврагов имеют закругленные в плане вершины, плавно и незаметно сливающиеся с основным стволом. При этом привершинная стенка оврага обрывается с резким ус​тупом к тальвегу. Динамика развития этого типа оврагов обуслов​лена главным образом соотношением скорости протаивания жиль​ных льдов и глубины промерзания аккумулируемого вновь слоя. Это соотношение зависит от комплекса природных условий: тем​пературы воздуха, количества летних осадков, мощности снеж​ного покрова и т.д. В настоящее время этот вопрос недостаточно изучен. Однако можно утверждать, что протаивание жильных льдов под днищем оврагов приостанавливается, не затрагивая их пол​ной мощности. В связи с этим в местах с мощными полигонально-жильными льдами глубокие овраги не образуются, поскольку глу​бинная эрозия в развитии оврагов этого типа играет второстепен​ную роль. На участках с большими базисами эрозии образование эрозионно-термокарстовых оврагов и их развитие происходит по типу термоэрозионных.
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Таким образом, все вышеизложенное свидетельствует о том, что термоэрозия — это чрезвычайно сложный процесс, который, представляя собой специфическую часть единого процесса эро​зии, обусловлен бесконечным разнообразием изменяющихся во времени условий взаимодействия мерзлых пород и временных водных потоков.
10.3. Болотообразование
Процессы заболачивания земной поверхности приводят к об​разованию заболоченных земель, а также болот, представляющих собой устойчивые сочетания современного растительного покро​ва с подстилающими его торфяными отложениями, формиро​вавшимися в результате ежегодного отмирания и неполного раз​ложения растительности в условиях определенного водно-мине​рального режима. Ежегодное отложение торфа на поверхности болота обусловливает его рост вверх над минеральным ложем. В благоприятных геоморфологических и климатических условиях это способствует поднятию уровня грунтовых вод в прилегающих минеральных берегах и заселению их болотной растительностью, т.е. росту болот вширь. При изучении генезиса болот установлено, что одни из них возникли на месте ранее существовавших водо​емов и торфяная залежь в них подстилается слоем озерных отло​жений; в других — торф лежит непосредственно на минеральном грунте, что свидетельствует об образовании этих болот путем за​болачивания минеральных почв.
Болота являются динамичными природными образованиями. По данным В.В. Плотникова (1978), на Южном Урале для полного зарастания небольших озер болотной растительностью достаточ​но 500—600 лет, а для их полного зарастания лесом — 2000—2800 лет. При этом интенсивность торфонакопления может достигать 0,5 см в год (Лисе, Березина, 1978).
Зарастание озер, а также заболачивание суходолов сопровож​дается быстрой сменой не только фитоценозов, но и всего комп​лекса ландшафтных условий: состава и строения отложений, ус​ловий обводнения, снегонакопления и др. При этом происходит изменение практически всех температурообразующих факторов, а следовательно, температурного режима пород и геокриологи​ческих условий в целом.
При развитии болотообразовательных процессов происходит естественная эволюционная смена растительности, являющаяся результатом саморазвития болот (эндодинамическая эволюция, по Ю.С. Прозорову). Отличительным качеством эволюции болот является то, что развитие происходит согласно свойствам их ве-
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щества и часто при участии неизменного внешнего источника энергии. Способность к саморазвитию сохраняется также при из​менении внешних источников энергии, т.е. эндодинамическая эволюция возможна и при изменении климата. Работы Б.Н. Го-родкова, С.Н. Тюремнова, А.П. Тыртикова, О.Л. Лисе и других позволили выявить для различных регионов пути эволюции бо​лотных массивов различного генезиса, которые, несмотря на опре​деленные различия, в главном обнаруживают общие черты.
При заболачивании поверхности в условиях избыточного увлаж​нения изменение экологических условий вызывает смену расти​тельных группировок. Разнотравные лесные группировки сменя​ются последовательно зеленомошными и сфагновыми. При этом изменяются условия питания фитоценозов: от евтрофных к ме-зотрофным и олиготрофным.
При заторфовывании сравнительно мелководных водоемов с пологими берегами водно-болотные растения надвигаются на озера с берегов, окаймляя зеркала воды серией поясов-колец: осоко​вым, тростниково-камышевым, вахтовым и др. По мере поднятия дна и обмеления водоема отдельные пояса сменяют друг друга, сжимая водное зеркало. После смыкания болотной растительнос​ти и последующего нарастания торфа развиваются осоковые, осо-ко-гипновые, осоково-сфагновые, сфагновые, кустарничково-сфагновые, лиственнично- или сосново-сфагновые болота. Ни​зинные болота постепенно сменяются переходными и верховыми.
Глубоководные водоемы со сравнительно крутыми берегами ча​сто зарастают сплавинами. Зарастание таких водоемов происходит преимущественно сверху. В сплавинах последовательно сменяют друг друга следующие растительные группировки: гидрофильные тра​вянистые растения (вахта, стрелолист и др.) и гипновые мхи; осо​ки и гипновые мхи; сфагновые мхи; сфагновые мхи и кустарнички. Иногда при слабой минерализации озерных вод развитие сплавин на поверхности воды начинается с образования ковра из сфагно​вых гидрофильных мхов, на которых развиваются позднее осоки.
В целом основной чертой эволюции болотных массивов различ​ного генезиса является переход к олиготрофному типу питания в результате нарастания торфа и отмечающаяся при этом тенденция к снижению обводненности и влажности болотных отложений. На заключительных стадиях восходящего развития болот вновь преоб​ладают лесные и особенно кустарничково-лишайниковые фитоце-нозы с пониженной влажностью почвенного субстрата.
Формирование геокриологических условий болот тесно связа​но с их генезисом и особенностями развития.
Болотные массивы, образующиеся при зарастании глубоководных водоемов, на начальных этапах развития являются талыми. В их пре​делах среднегодовые температуры пород последовательно
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понижаются от не заросшей части озера к окраинным по мере поднятия поверхности над уровнем воды и осушения поверхнос​ти и пород. Формирование температурного режима болот этого типа происходит при разнонаправленном влиянии основных тем-пературообразующих факторов. При зарастании озера и переходе от низинных к верховым стадиям развития происходит: 1) умень​шение летнего прогрева болот вследствие увеличения альбедо по​верхности и снижения роли конвективного тепломассообмена в грунтах; 2) уменьшение отепляющего влияния снежного покрова в связи с осушением поверхности и уменьшением теплооборотов в подстилающих породах; 3) увеличение охлаждающего влияния растительности, связанное с понижением уровня грунтовых вод, снижением влажности покрова и уменьшением его теплопровод​ности; 4) уменьшение охлаждающего влияния температурной сдвижки, связанное с выравниванием теплофизических характе​ристик торфов при уменьшении их увлажненности.
Динамика совместного влияния перечисленных факторов при​водит к прогрессирующему понижению среднегодовой темпера​туры при развитии болот генерации глубоководных водоемов. Так, в Южной Якутии при среднегодовой температуре воздуха —8...—9 °С низинные сильнообводненные вахтовые, шейхцериевые, гипно-вые и осоково-гипновые болота с уровнем грунтовых вод вблизи поверхности находятся в талом состоянии со среднегодовыми тем​пературами пород от +4 до +2,5 °С. Для следующих за ними в эво​люционном ряду сфагновых низинных и ерниково-сфагновых переходных болот характерны температуры +1,5...— 0,5 °С. При​чем в последних встречаются перелетки, чаще всего представля​ющие собой небольшие (высотой до 1 м, диаметром до 5—7 м) бугры пучения, постепенно переходящие в многолетние. Мерзлое ядро в буграх прослеживается до глубины 2—2,5 м. В следующих кустарничково-сфагновых, сфагновых и лиственнично-сфагновых верховых болотах среднегодовая температура пород понижается до —2...—2,5 °С. Начало регрессивного этапа в развитии болотных массивов, связанное с появлением лишайниковых болот (ерни-ково-лишайниковых и др.), сопровождается вновь повышением среднегодовой температуры на 0,3—0,5 °С.
При эволюции болотных массивов генерации глубоководных водоемов происходит направленное закономерное изменение се​зонного промерзания—протаивания пород. При зарастании озер до стадии образования переходных болот и начала многолетнего промерзания пород происходит постоянное увеличение глубины сезонного промерзания грунтов. Затем оно сменяется в многолет-немерзлых верховых болотных массивах сезонным оттаиванием. Глу​бина сезонного оттаивания, напротив, постоянно уменьшается, что обусловлено понижением обводнения растительного (сфаг-
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нового) покрова. Новое увеличение мощности СТС связано со стадией ерниково-лишайниковых болот.
В распределении и динамике мощностей ММП прослеживает​ся тесная связь между температурами многолетних пород и их мощ​ностью. Чем ниже среднегодовая температура, тем больше мощ​ность ММП. Вместе с тем особенности гидрогеологических усло​вий способны вызвать значительные изменения мощности мерзлых пород. Так, мощность ММП сокращается (до 30—50 м) над текто​ническими зонами вблизи очагов разгрузки подмерзлотных вод.
Отложения болотных массивов генерации глубоководных во​доемов промерзают в процессе эволюции преимущественно сверху, эпигенетически, после накопления основной массы органо-ми-неральных отложений (сапропеля, торфа). Наличие в разрезе бо​лот (особенно сплавинных) значительных линз свободной воды обусловливает высокую льдистость отложений. Для криогенного строения болотных массивов этого типа характерно: 1) присут​ствие льдонасыщенного горизонта на контакте торфа с минераль​ными отложениями; 2) наличие залежеобразующих льдов (эпиге​нетических повторно-жильных, пластовых, инъекционных); 3) преобладание порфировидных, корковых и линзовидно-сетча-тых криотекстур. Типичной особенностью строения эпигенетичес​ких многолетнемерзлых болотных массивов генерации глубоко​водных водоемов является наличие часто встречающихся закры​тых полостей и пещер, частично заполненных сублимационным льдом. Эти полости возникают в результате объемно-температур​ных деформаций на фанице слоев разной литологии (обычно торфа и подстилающих минеральных грунтов) при многолетнем про​мерзании в закрытых системах.
Динамика болотных массивов данного типа сопровождается по мере изменения их геокриологических условий возникновением и развитием определенного комплекса криогенных процессов и яв​лений. На начальных стадиях заболачивания в талых болотах разви​ваются мелкие сезонные, реже многолетние, мифационные буфы пучения. В зрелых болотах (переходных и верховых) при их много​летнем промерзании интенсивное развитие получают многолетние инъекционные буфы пучения и морозобойное трещинообразова-ние. Наконец, на рефессивной стадии (ерниково-лишайниковые болота) проявляются процессы термокарста и вторичного забола​чивания, которые часто приводят к образованию озерно-термо-карстовых болот, завершающих цикл болотообразования.
При зарастании мелководных водоемов с глубиной преимуще​ственно менее критической для данного района, в основании которых развиты сезонно- и многолетнемерзлые породы, изме​нение геокриологических условий, как и для массивов генерации глубоководных водоемов, происходит по линии их ужесточения.
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Эта тенденция обязана следующему: 1) уменьшению летнего про​грева поверхности из-за увеличения альбедо; 2) уменьшению отеп​ляющего влияния снежного покрова благодаря постепенному осу​шению поверхности и уменьшению теплооборотов в подстилаю​щих грунтах; 3) увеличению охлаждающего влияния мохового покрова, связанному с уменьшением его влажности.
По результатам полевых исследований, на юге Алданского плос​когорья (междуречье рек Эрге и Хатыми) в болотном массиве при глубине озера около 0,5—0,6 м и диаметре около 2 км среднегодовая температура донных отложений составляет —0,3...— 0,4 °С. На окру​жающих озеро осоковом и осоково-кочкарниковом низинных бо​лотах среднегодовые температуры снижаются соответственно до —0,5 и —0,8 °С. Во внешнем кольце верховых лиственнично-кустарнич-ково-сфагновых болот она составила уже —1,7 °С. В том же направ​лении происходит и уменьшение глубины сезонного протаивания: в торфянистых отложениях озера она достигает 0,8—1 м, в сильно обводненных торфах низинного осоко-кочкарникового болота уменьшилась до 0,4—0,5 м, в верховом лиственнично-кустарнич-ково-сфагновом болоте составила 0,3—0,5 м.
Криогенное строение большей части болотных массивов этого генезиса имеет отчетливо выраженные признаки сингенеза. К наи​более важным из них следует отнести повсеместное развитие сло​истых и атакситовых криотекстур, однородность криогенного стро​ения и льдистости по глубине.
Значительно реже встречаются эпигенетически промерзшие отложения. Главным образом это участки развития небольших буг​ров пучения высотой до 2-4 м, сформировавшихся на месте не​больших по площади таликов, приуроченных к более глубоким частям озера. По сравнению с крупными буграми пучения болот генерации глубоководных водоемов здесь при значительно мень​шей мощности озерно-болотных отложений, не превышающей 2—4 м, практически отсутствует ледяное ядро или оно малой мощ​ности. На границе с торфом отмечается повышение льдистости подстилающих минеральных пород.
Динамика болотных массивов данного типа, как уже отмечалось, сопровождается образованием сравнительно небольших бугров пучения, связанных с многолетним промерзанием локальных под-озерных таликов. На стадии верховых болот в многолетнемерзлых торфяниках часто образуются повторно-жильные льды. На регрес​сивных стадиях развития, начинающихся с деградации верховых сфагновых болот из Sph. magellanicum, Sph. fuscum и др., появляют​ся просадки льдистых болотных отложений. Однако благодаря не​большой вертикальной мощности льдистых толщ термокарстовые просадки, как правило, имеют вид небольших западин и блюдец.
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Геокриологические условия болотных массивов генерации забола​чивания минеральных грунтов определяются главным образом осо​бенностями процесса заболачивания. На юге криолитозоны забо​лачивание минеральных грунтов вызывается переувлажнением грунтов атмосферными осадками, надмерзлотными водами и во​дами сезонномерзлого слоя. Чаще всего оно связано с распро​странением у поверхности слабоводопроницаемых отложений или с глубоким сезонным промерзанием пород и формированием криогенного водоупора. В северных районах криолитозоны забола​чивание обусловлено близким к поверхности залеганием водо​непроницаемых многолетнемерзлых толщ, а также разгрузкой подмерзлотных вод.
Анализ развития современных болотных геофитоценозов, а так​же характер строения соответствующих торфяников показывает, что при избыточном увлажнении на поверхности первоначально поселяются зеленые мхи, которые затем сменяются сфагновыми. Появление сфагнового мохового покрова приводит к существен​ному изменению основных температуроформирующих факторов и, кроме того, как правило, — к гибели первичных древесных пород и образованию безлесных сфагновых болот. Однако после​дующее торфонакопление и поднятие поверхности болот приво​дит к ее некоторому расчленению и осушению. В результате рассе​ляются нетребовательные к высокому увлажнению сфагновые мхи и появляется вторичный древесный ярус. Процессы торфонакоп-ления замедляются и затем приостанавливаются с появлением кладониевых и цетрариевых лишайников. Такая, представленная в самых общих чертах динамика растительных сообществ вызыва​ет определенную направленность изменения основных факторов формирования температурного режима пород.
1. Появление зеленомошного, а затем сфагнового покровов
приводит в силу их теплоизолирующего влияния к прогрессирую​
щему понижению среднегодовой температуры на поверхности.
Тенденция к снижению охлаждающего влияния растительного
покрова начинает проявляться после расселения лишайников.
2. Хорошее водопоглощение мха и слабая водопроницаемость
торфа с высокой степенью разложения приводят к уменьшению,
практически до нуля, отепляющего влияния инфильтрации ат​
мосферных осадков, которое на суходольных участках может дос​
тигать +3 °С (Южная Якутия, 1975).
3. Увеличение влажности пород в слое сезонного промерзания
в результате торфонакопления приводит к увеличению темпера​
турной сдвижки.
4. С увеличением влажности пород несколько возрастает отеп​
ляющее влияние снежного покрова на среднегодовую температу​
ру поверхности.
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Совместное влияние этих факторов вызывает понижение сред​негодовой температуры на участках заболачивания минеральных грунтов и может привести к новообразованию многолетнемерз-лых пород.
Болота, образующиеся при заболачивании минеральных грун​тов, сравнительно немногочисленны и относятся к переходному и верховому типам. В Восточной Сибири на начальных этапах за​болачивания преобладают лиственнично-зеленомошные, листвен-нично-кустарничково-сфагновые, лиственнично-сфагновые бо​лота. В Южной Якутии при последовательном переходе от лист-веннично-зеленомошных болот к лиственнично-сфагновым среднегодовая температура пород понижается от 0...—0,5°С до — 1,5 °С. В безлесных сфагновых верховых болотах она может сни​жаться до —1,7...—3,5 °С, против 0...+0,5 на суходолах.
Криогенное строение отложений болотных массивов генера​ции заболачивания минеральных грунтов отражает изменение гео​криологической обстановки, связанное с промерзанием талых отложений в результате прогрессировавшего заболачивания. Го​ризонт торфа мощностью до 2—3 м имеет линзовидно-слоистые и плойчатые криотекстуры и высокую, практически не изменяю​щуюся по разрезу льдистость, достигающую 80%. На границе с минеральными грунтами обычно встречаются слои с атакситовой текстурой и льдистостью 80—90%. Отложения промерзали преиму​щественно сингенетически.
Криогенные процессы при эволюции болотных массивов гене​рации заболачивания минеральных грунтов развиваются слабо. Следует отметить лишь проявления сезонного пучения пород в виде небольших бугров, а также термокарста.
Динамика геокриологических условий болотных массивов в го​лоцене определялась, с одной стороны, генезисом и особеннос​тями их эндодинамической эволюции, а с другой — изменения​ми климата.
Климатические факторы, прежде всего изменение среднегодо​вой температуры воздуха и влажности климата, послужили к на​чалу голоцена одними из главных причин начала заболачивания обширных территорий севера Евразии. Возникшие при этом бо​лотные массивы в силу присущих им особенностей приобрели способность к саморазвитию. Она объясняется тем, что при боло-тообразовательном процессе биогеоценоз откладывает особый вид торфа, имеющий свои физические и химические свойства и слу​жащий почвой для следующего поколения биогеноценозов, что и определяет генетическую связь растительных ассоциаций. Сово​купность болотных биогеоценозов и результатов деятельности их предшественников в виде напластований различных по свойствам
606
и характеристикам торфов, т.е. болотный массив, представляет собой очень устойчивое природное образование. Основным фак​тором, обеспечивающим единство развития массива и взаимо​действие слагающих его биогеоценозов, является направленность изменений гидрологического режима — подтопление или отно​сительный дренаж, увеличение или уменьшение проточности и др. (Глебов, 1978). При этом в зависимости от стадии развития (по типу питания) болотный массив в целом развивается пре​имущественно под воздействием сначала экзогенных (в низин​ной стадии), а затем, если произошел переход в верховую фазу развития, — эндогенных факторов. Поэтому на начальных ста​диях (низинной и переходной) особенно велика роль экзогенных климатических факторов в развитии болотных массивов. Причем влияние климатических факторов может проявляться двояко, в зависимости от того, совпадает или не совпадает направленность экзогенных климатических факторов с общей направленностью эндодинамической эволюции.
В первом случае скорость эволюции болотных массивов увеличи​вается, а мощность отложений, соответствующих данному этапу развития, сокращается. Так, в случае вступления болотного масси​ва в мезотрофную стадию развития, уменьшение влажности кли​мата способствует дополнительному понижению уровня грунтовых вод и более быстрому переходу к олиготрофному типу питания. Напротив, увеличение влажности климата в данном случае приводит к подъему уровня грунтовых вод и продлению переходного этапа развития болотного массива. При этом соответствующим переход​ному периоду торфяным отложениям характерна большая мощность. Иногда в случае сильного климатического воздействия и, кроме того, при непостоянном положении базиса эрозии развитие болот​ного массива может как бы повернуть вспять, вплоть до восстановле​ния озерного режима в болотных массивах зарастающих водоемов.
Исходя из изложенных выше представлений, на основе анали​за ботанического состава, спорово-пыльцевых диаграмм и абсо​лютных датировок по 14С, а также палеоклиматических реконст​рукций с использованием информационно-статистического ме​тода (Климанов, 1981) была проведена оценка динамики климата ландшафтов и геокриологических условий болотных массивов Южной Якутии, представленная в табл. 10.3.
В истории развития болотных массивов генерации глубоковод​ных водоемов выделяются три основных этапа. Первый охватыва​ет предбореальный и бореальный периоды. В это время зараста​нию озер способствует повышенная сухость климата (осадков выпадало на 25—75 мм в год меньше, чем в настоящее время), и заторфовывание проходило очень динамично. Однако, по данным ботанического анализа торфов, повсеместно преобладали низинные
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Таблица 10.3 Динамика климата, ландшафтов и геокриологических
	Типы болотных массивов
	Периоды

	
	предбореальный 10300-9300 л.н.
	бореальный 9300-8000 л.н.

	
	Климатические

	
	Суровый климат после-ледниковья. Листвен -нично-березовые лесо​тундры. Твз ниже совре​менной на 0,5-2°С. Осадков меньше на 50— 75 мм
	Потепление климата. Заболоченные леса с преобладанием листвен​ницы, березы, сосны. Твзот-1,5 до+0,5°С относительно современ​ной. Осадков меньше на 0-50 мм

	Болотные массивы гене​рации глубоководных водоемов
	Озера (ледниковые, тер​мокарстовые и др.). Та​лики подозерные
	Низинные, травяные, гипновые и сфагновые болота. Радиационно-тепловые и субакваль-ные талики

	Болотные массивы гене​рации мелководных водоемов
	Разреженные листвен-нично-березовые леса. ММП сплошного рас​пространения
	Лиственнично-сосновые леса. ММП сплошного распространения

	Болотные массивы гене​рации заболачивания минеральных грунтов
	Разреженные листвен-нично-березовые леса. ММП сплошного рас​пространения
	Лиственнично-сосновые леса. ММП сплошного распространения


топяные сильнообводненные (в том числе сплавинные) болота. Многолетнемерзлые породы отсутствовали.
В атлантическом периоде благодаря существенному увеличению влажности климата и его общему потеплению произошло восста​новление озерного режима на части болотных массивов или их подтопление и возвращение к топяным низинным стадиям разви-
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условий болотных массивов Южной Якутии в голоцене
	голоцена

	атлантический 8000-4500 л.н.
	суббореальный 4500-2300 л.н
	субатлантический 2300-0 л.н.

	условия

	Потепление и увлажне​ние климата, особенно в последней трети. Лист-веннично-еловые и ли​ственничные леса. Твз выше на 1 — 1,5°С. Осад​ков больше на 25-50 мм
	Увеличение континен-тальности и сухости климата. Лиственнични​ки и листвен ни чно-сосновые леса. Твз от —1 до +1°С относительно современной. Осадки от -50 до +25 мм
	Современный континен​тальный, умеренно влажный климат, лист-веннично-сосновые и лиственнично-еловые леса

	Низинные, травяные, гипновые и сфагновые болота, озера. Радиаци-онно-тепловые талики. Перелетки во второй трети периода
	Низинные осоковые и переходные осоково-сфагновые, верховые комплексные и сфагно​вые болота, лиственнич-но-сфагновые в послед​ней трети периода. Обра​зование ММП мощно​стью до 150-200 м, крупных бугров пучения, ПЖЛ в последней трети периода
	Верховые — ерниково-лишайниковые, озерно-термокарстовые болота, вторичные травяные и др. Сплошное и преры​вистое развитие ММП, термокарст и образова​ние вторичных озер

	Заболоченные листвен-нично-еловые леса. Ни​зинные лиственнично-сфагновые болота. Ра-диационно-тепловые талики. ММП сплош​ного распространения во второй трети периода
	Низинные, травяные, осоково-кочкарниковые болота. ММП сплошного распространения
	Переходные сфагновые и верховые грядово-озерные, лиственнично-сфагновые болота. Уве​личение мощности ММП, промерзание таликов, образование бугров пучения

	Заболоченные листвен-нично-еловые леса. Ни​зинные лиственнично-сфагновые болота. Ра-диационно-тепловые талики. ММП сплош​ного распространения во второй трети периода
	Низинные и переходные кустарничково-сфагновые и травяно-сфагновые болота. ММП сплошного распростра​нения
	Верховые лиственнично-сфагновые, лиственнич-но-кустарничковые бо​лота. ММП сплошного распространения


тия. При этом, несмотря на активное торфонакопление, не отме​чалось существенного снижения уровня грунтовых вод. Болотные массивы оставались в талом состоянии. В целом с начала развития и по атлантический период включительно болотные массивы гене​рации глубоководных водоемов находились под преимуществен​ным воздействием экзогенных климатических факторов.
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Перелом наступил на рубеже суббореального периода. В это время общая ксерофитизация климата усилила существование тенден​ции перехода болотных массивов к верховому типу питания. След​ствием этого был быстрый переход к сфагновым и осоково-сфаг-новым (переходным) болотам, а затем — к верховым сфагно​вым, лиственнично-сфагаовым и др. Подъем поверхности болот, происходивший в условиях понижения среднегодовой температу​ры воздуха, привел к многолетнему промерзанию болотных массивов и образованию мерзлых пород мощностью до 150-200 м. Промерзание пород проходило сверху и сопровождалось форми​рованием крупных инъекционно-миграционных бугров пучения, а позднее — морозобойным трещиннообразованием и ростом эпи​генетических повторно-жильных льдов.
В суббореальное время и позднее в субатлантическое развитие болотных массивов генерации глубоководных водоемов, вступив​ших в стадию олиготропного питания, происходило под преиму​щественным воздействием факторов эндодинамической эволюции и слабо реагировало на динамику климата. В суббореальном перио​де ерниково-лишайниковым верховым видом болот завершился этап восходящего развития данных массивов. В настоящее время боль​шинство из них подверглось термокарстовому расчленению и об​разованию вторичных озер, под которыми формируются талики.
Болотные массивы генерации мелководных водоемов образо​вались в атлантический период на месте мелких озер различного генезиса. Они изначально развивались на многолетнемерзлом суб​страте со сравнительно небольшими по площади субаквальными таликами под наиболее глубокими участками акватории.
Благодаря малой глубине озера быстро заторфовывались и в на​чале суббореального периода на их месте существовали низинные осоковые, осоково-кочкарниковые и осоково-пушициевые болота. Причем зарастание озер приводило к понижению среднегодовой температуры пород и промерзанию локальных таликов с образова​нием небольших бугров пучения. Благодаря увеличению сухости и континентальности климата в суббореальное время болотные мас​сивы этого генезиса развивались очень динамично и уже к началу субатлантического периода перешли в верховую фазу развития. При этом произошло дальнейшее снижение среднегодовой температу​ры пород и увеличение мощности ММП. На некоторых из болот​ных массивов генерации заболачивания мелководных водоемов в настоящее время получили развитие ерниково-лишайниковые вер​ховые болота, предшествующие циклу вторичного термокарстово​го расчленения. В целом для данных болотных массивов в голоцене характерно однонаправленное влияние экзогенных климатических факторов и факторов эндодинамической эволюции, способствую​щее быстрому развитию болотообразования.
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Болотные массивы генерации заболачивания минеральных фун​тов на территории Южной Якутии возникли в массовом порядке в атлантическое время в результате увеличения влажности климата. Они начали развиваться на слабосточных поверхностях (водораз​дельных седловинах, пологих склонах террас в днищах речных до​лин), существовавших к началу заболачивания как в талом, так и в многолетнемерзлом состоянии. Заболачивание быстро, в основном к началу суббореального периода, привело к отмиранию первич​ных лесов, увеличению влажности (обводненности) поверхности и постепенному ужесточению геокриологической обстановки.
В суббореальное время большая часть массивов этого генезиса промерзла, что способствовало более быстрому вертикальному ро​сту торфяников и их переходу в верховую стадию развития в ре​зультате торфонакопления в условиях сингенетического промерза​ния осадков. При таком режиме торфонакопления быстрый верти​кальный прирост обеспечивается, с одной стороны, повышенным миграционным льдонакоплением, а с другой — замедлением про​цессов разложения растений-торфообразователей. Таким образом, начиная с суббореального периода в развитии этих болотных мас​сивов на первый план выходят процессы эндодинамической эво​люции, сделавшие их слабовосприимчивыми к изменениям кли​мата. Поэтому в атлантическое время, несмотря на смягчение кли​матической обстановки, развитие геокриологических условий болотных массивов генерации заболачивания минеральных грун​тов происходило по линии снижения среднегодовых температур многолетнемерзлых пород, увеличения их мощности, уменьшения глубин сезонного протаивания, что особенно проявилось в гео​криологических условиях лиственнично-сфагновых болот, где в настоящее время развиты ММП мощностью более 100-150 м.
ГЛАВА 11
УСЛОВИЯ ВОЗНИКНОВЕНИЯ И РАЗВИТИЯ ГРАВИТАЦИОННЫХ ПРОЦЕССОВ
11.1. Солифлюкция
Это явление изучалось многими отечественными и зарубежны​ми исследователями. Среди первых следует отметить наиболее зна​чительные работы Л.А. Жигарева, Т.Н. Каплиной, B.C. Савелье​ва. Под солифлюкцией понимается течение увлажненных фунтов по склонам, развивающееся под влиянием и в ходе процессов промерзания и протаивания (рис. 11.1). Поскольку солифлюкция происходит только тогда, когда действующие в природе касатель​ные напряжения достаточны для преодоления предельного на​пряжения сдвига, то можно считать, что такая деформация имеет вязкопластический характер. Она описывается уравнением Шве​дова— Бингама:
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В естественных условиях на склонах действующие напряжения не настолько велики, чтобы преодолеть любое по величине пре-
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Рис. 11.1. Солифлюкция на склоне речной долины
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дельное напряжение сдвига (прочность отложений). Наибольшая прочность грунта, называемая условно-мгновенной, отвечает на​чальному моменту нагружения. Действующие на склонах касатель​ные напряжения соответствуют наименьшей прочности отложе​ний, названной длительной.
Прочностные свойства грунта обусловлены наличием коагуля-ционных структур, составляющих его частиц и микроагрегатов, которые образуются под влиянием внутренних энергетических полей. Образованию коагуляционной структуры в отложениях спо​собствуют высокодисперсные, анизодиаметричные, гидрофиль​ные минералы, которые предопределяются составом глинистой фракции. Минимальное количество высокодисперсных глинистых минералов в породе должно соответствовать такой номенклатуре грунта, которая определяется по разным классификациям грану​лометрического состава как песок глинистый или супесь легкая. При меньшем содержании высокодисперсных частиц не проис​ходит коагуляционного структурообразования. Пылеватые песча​ные частицы и обломки пород, находящиеся в фунтах, связыва​ются глинистыми частицами и их микроагрегатами в единую си​стему структурного каркаса. Анизодиаметричность глинистых частиц определяется соотношением размеров в трех измерениях: для монтмориллонита 100x100x1, для гидрослюд 20x20x1, для као​линита 10x10x1. Поэтому кристаллы монтмориллонита более склон​ны к коагуляционному структурообразованию и создают более благоприятные условия для развития солифлюкции, чем крис​таллы каолинита.
В естественных условиях высокодисперсная фракция рыхлых отложений является полиминеральной, т.е. представляет собой смесь различных минералов с преобладанием одного из них, обыч​но монтмориллонита. Например, для глинистой фракции соли-флюкционных отложений, распространенных на склонах гор Чу​котки, характерны монтмориллонит с примесью гидрослюд, гал-луазита, иногда магнезиальных силикатов (на ультраосновных породах) или каолинита (на порфиритах). О преобладании монт​мориллонита в солифлюкционных отложениях этого региона сви​детельствует их высокая емкость поглощения (до 100 мг/экв на 100 г породы)*.
Химический состав отложений влияет на развитие солифлюкции через их агрегирование, которое зависит от состава обменных катио​нов. С увеличением числа валентности обменных катионов увели​чивается степень агрегированности отложений, что отрицательно
* Следует отметить, что на увеличение емкости поглощения значительное влия​ние оказывает также органическое вещество, обычно присутствующее в соли​флюкционных отложениях.
39*-ИЗО
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сказывается на способность породы к вязкопластическим дефор​мациям. В естественных условиях наиболее распространены двух​валентные катионы магния и кальция. При этом обменный каль​ций сообщает глинистой фракции более высокую степень агре​гированности, чем обменный магний. В результате породы, насыщенные магнием, должны быть более подвержены соли-флюкции, чем насыщенные кальцием.
В глинистых грунтах с коагуляционной структурой непосред​ственный контакт между частицами отсутствует и их взаимодей​ствие осуществляется через гидратные оболочки. При этом чем толще гидратные оболочки, тем более рыхлым и менее прочным становится структурный каркас. Следовательно, кроме гидрофиль​ных высокодисперсных, анизодиаметричных частиц для образо​вания коагуляционной структуры отложения должны содержать достаточное количество влаги. И.М. Горькова считает, что для об​разования коагуляционной структуры естественная влажность должна соответствовать границе текучести, т.е. такому количеству влаги, которое не только связывается поверхностями минералов и находится в межпакетном пространстве, но и заключено в ячей​ках структурного каркаса.
Источниками увлажнения солифлюкционных отложений яв​ляются вытаивающие сегрегационные и жильные льды, атмо​сферные осадки, воды тающих снежников и влага, образующаяся при конденсации паров воздуха на подстилающей поверхности. Предельное содержание влаги при наименьшей возможной кон​центрации твердой фазы структурного осадка составляет, по И.М. Горьковой (1957), для песчано-коллоидных пород — 45—65%, для суглинков около 90 и для глин от 150 до 1000%. Очевидно, что при таком высоком содержании влаги частицы раздвинуты на мак​симальное расстояние, за которым следует их седиментация. От​сюда можно установить влажностные пределы образования коа​гуляционной структуры. Минимальное содержание влаги должно соответствовать влажности предела текучести, а максимальное — влажности предела седиментации. Но в естественных условиях в результате природного регулирования влагосодержания влажность отложений не достигает максимального значения, т.е. фактичес​ки образование коагуляционной структуры происходит в более узком диапазоне влажности.
Отложения с коагуляционной структурой характеризуются яр​ким проявлением тиксотропных свойств. И.М. Горькова называет коагуляционную структуру также тиксотропно-обратной. Тиксо-тропия солифлюкционных отложений отчетливо фиксируется не только при лабораторных исследованиях, но и при визуальных полевых наблюдениях. Позднее подобная структура была названа
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пластифицированно-коагуляционной (Горькова, 1965). Она фор​мируется в условиях коагуляционного структурообразования, но в присутствии пластифицирующих органических соединений в восстановительной или восстановительно-окислительной средах. В солифлюкционных отложениях содержится значительное коли​чество гумуса, в Якутии достигающее 4,65% (Жигарев, 1975). По​этому пластифицированно-коагуляционные структурные связи в этих грунтах вполне реальны.
Сцепление—коагуляция анизодиаметричных частиц и их мик​роагрегатов по углам и ребрам и образование пространственного структурного каркаса происходит при развитии в увлажненных грунтах теплового движения, которое является функцией темпе​ратуры. При низких положительных температурах сцепление—коа​гуляция и образование структурного каркаса замедляются. Поэто​му если структурный каркас разрушен, что происходит в резуль​тате возникновения давления при фазовых превращениях в ходе промерзания грунта сверху и снизу, а также при действии каса​тельных напряжений в ходе протаивания отложений, то его вос​становление зависит от температуры грунта. В последнем слу​чае структурный каркас под действием динамических или стати​ческих нагрузок распадается на отдельные частицы и их микроагрегаты. При этом условно-мгновенные нагрузки произво​дят хрупкое разрушение контактов между глинистыми частицами и их микроагрегатами.
Разрушение структурного каркаса сопровождается освобожде​нием иммобилизованной воды, заключенной в ячейках каркаса. Освобожденная вода оказывает гидродинамическое давление на разъединенные частицы и микроагрегаты, вызывая их движение, в процессе которого частицы ориентируются параллельно трансля​ционным плоскостям. Ориентировка частиц и микроагрегатов при сдвиге отмечалась Г.К. Бондариком, С.С. Вяловым, М.Н. Гольд-штейном, Р.В. Максимяк, А.Я. Туровской и др. Она приводит к уменьшению сопротивления сдвигу и вызывает снижение дли​тельной прочности грунта. Считается (Флорин, 1961), что изме​нение ориентировки частиц и микроагрегатов наблюдается вплоть до достижения предела длительной прочности. Ориентировка ча​стиц и микроагрегатов происходит также при действии уплотня​ющих (компрессии) нагрузок (Зиангиров, Рабаев, Бочкин, 1969).
Полевые исследования (Жигарев, 1967) показали, что на со​лифлюкционных террасах кровля многолетнемерзлых и частично сезонномерзлых пород сложена сегрегационным льдом, представ​ляющим собой субвертикальные или даже вертикальные толстые прослойки, создающие неровности на поверхности скольжения как бы в виде ледяной «щетки», которая образуется вследствие
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неравномерного протаивания льда и минерального грунта. Темпе​ратура замерзания минеральных прослоек составляет -0,3... -0,4°С, а прослоек пресного льда — 0°С. Естественно, протаивание мине​ральных прослоек начнется раньше, что и создает неровности на этой поверхности, из-за которых движение грунтовых масс про​исходит на 1—4 см, а иногда 15 см выше границы сезонного отта​ивания. Подобное явление наблюдалось и в лабораторных услови​ях при искусственном боковом замораживании—размораживании и сдвиге грунта (Бондаренко, 1996). В то же время Г.И. Бондарен-ко делает вывод, что для расчета скорости вязкопластического движения грунтовых масс в уравнении Шведова—Бингама следу​ет использовать в качестве предельного сопротивления сдвигу его мгновенные значения, а не длительные. Между тем длительное сопротивление сдвигу по С.С. Вялову составляет 0,1—0,25 от мгно​венного, по В.Г. Григорьевой для воркутских суглинков — 0,25—0,33, по B.C. Савельеву для чукотских суглинков — 0,15—0,3.
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тигать 850 Па, то мгновенное сопротивление сдвигу при макси​мальном увлажнении (50—70%) будет составлять 900—3800 Па, а с учетом еще и сопротивления растительно-торфяного слоя зна​чительно больше. Отсюда следует, что при таком подходе со-лифлюкция в естественных условиях могла бы развиваться при максимальной глубине оттаивания в самом конце лета в течение всего нескольких дней, но она начиналась на Чукотке при глу​бине протаивания 15—20 см и продолжалась не только весь сезон оттаивания, начиная со второй декады июня, но и в период промерзания.
Движение грунта при его промерзании сверху и снизу было ус​тановлено на Чукотке (Жигарев, 1967). При замерзании влаги в грунте и росте кристаллов льда возникает значительное давление, разрушающее структурный каркас и вызывающее ориентировку частиц и микроагрегатов. Избыток влаги постепенно удаляется из отложений как вследствие миграции ее к фронтам промерзания, так и при движении ее под действием гидродинамического давле​ния вниз по склону. При удалении влаги частицы и микроагрегаты сближаются, в результате чего создается их компактная упаковка.
При оттаивании солифлюкционные отложения гидратируют-ся, разуплотняются, частицы и микроагрегаты переориентиру​ются и восстанавливается пространственный структурный кар​кас в результате удачных соударений под влиянием теплового броуновского движения (Ребиндер, 1949; Горькова, 1957, 1965). Для восстановления коагуляционной структуры необходимы оп​ределенные влажностные и температурные условия. Выше отме-
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чалось количество влаги в отложениях, при котором возможно образование (восстановление) структуры. Поэтому остановимся на роли температуры в структурообразовании.
Структурообразование отложений можно определить по зави​симости вязкости фунта от его температуры (табл. 11.1). При влаж​ности фунтов, значительно большей их предела текучести, на​блюдается увеличение вязкости при температуре от 0,2 до 2 °С по сравнению с ее ростом в диапазоне более высоких температур.
Повышение вязкости является результатом замедления образо​вания или восстановления структурного каркаса, которое вблизи температурной фаницы фазовых переходов практически не про​исходит. В данном случае температура 0,2°С соответствует порогу образования-восстановления структуры отложений.
На подошве слоя протаивания сохраняется тонкая прослойка (3—10% мощности всего талого слоя) переувлажненного (супеси, суглинки при W = 50-70%) фунта с ориентированными глинис​тыми частицами и их микроафегатами параллельно трансляци​онным плоскостям, которая под действием даже небольшого по величине касательного напряжения приобретает подвижность (гра-диентный слой). Она несет на себе неподвижный безградиентный слой или слой формосохраняемости (90—97% мощности талого слоя), в котором температура фунта выше порога восстановле​ния структуры. Поэтому в сезонноталом слое на склонах всегда существует возможность движения фунтовых масс. В сезоннопро-мерзающих отложениях движение фунта прекращается после пол​ного их протаивания, когда температура его превышает порог восстановления структуры (0,2°С).
Развитие солифлюкции замедляет растительно-дерновый или торфяной слой. Корнеобитаемый и торфяной слои армируют верх​ний горизонт отложений, препятствуя их течению вниз по скло​ну. Испытания растительно-торфяного слоя на разрыв (предел
Таблица 11.1 Зависимость вязкости отложений от их температуры
	Состав грунта
	Влажность грунтов,%
	Диапазон температуры грунтов, °С
	Вязкость грунтов, 105 ■ Н ■ с/м2

	
	естественная
	предел текучести
	
	

	Супесь легкая
	41
	29,6
	0,2-2
	4,4-3,5

	
	
	
	2-14    .
	3,5-3,0

	Супесь тяжелая
	43
	31,8
	0,2-2
	9,5-7,8

	
	
	
	2-14
	7,8-5,5

	Суглинок легкий
	45
	28,9
	0,2-2
	19,8-15,2

	
	
	
	2-14
	15,2-15,0
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Рис. 11.2. Разрыв дерново-растительного слоя при развитии солифлюкции.
Фото Л.Н.Крицук
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мгновенной прочности) вдоль волокон показали, что маломощ​ный (до 5-8 см) слой корневой системы курильского чая, разно​травья, ивы полярной, осоки, пушицы, мхов, торфа обладает значительной прочностью, достигающей 0,04-0,046 МПа, а проч​ность такой же мощности слоя лишайников с торфом составляет всего 0,007-0,01 МПа (Жигарев, 1967). Корневая система назем​ного яруса растительности чувствительна к растяжению (рис. 11.2). Поэтому прочность на растяжение (предел длительной прочнос​ти) вдоль волокон перечисленных видов растений будет в не​сколько раз меньше и окажется сопоставимой с касательным на​пряжением сдвига на склоне. Деформированные корни растений отмирают и вместе с листьями и стеблями в условиях анаэробно​го биологического разложения накапливаются в верхнем слое от​ложений. Вместе с тем в вегетационный период вырастают новые корни, которые сохраняют жизнедеятельность растений. Если су​ществует равновесие между скоростью деформации корневой системы и скоростью роста новых корней за вегетационный пе​риод, то на таких участках склона не будет происходить наруше​ние сплошности растительно-торфяного слоя.
Для учета сопротивления растяжению корнеобитаемого слоя при солифлюкции предлагается следующий коэффициент
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В соответствии с приведенным уравнением Шведова—Бингама, скорость солифлюкции предлагается определять с помощью сле​дующих формул (Жигарев, 1967):
• в период сезонного оттаивания на поверхности задернован​ного солифлюкционного склона
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гидратных оболочек, окружающих частицы и микроагрегаты; • скорость по глубине градиентного слоя
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слоя, в котором определяется скорость.
Суммарное перемещение отложений за период сезонного отта​ивания на поверхности задернованного солифлюкционного по​тока выглядит следующим образом
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а по глубине градиентного слоя
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Скорость течения грунтовых масс на задернованной поверхно​сти солифлюкционных потоков и террас Чукотки за 1958, I960— 1961 гг. изменялась от 9,6 до 33 мм в год со среднесуточной скоро​стью 0,17—1,11 мм/сут (в центре террас) и от 3,6 до 22,5 мм в год
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со среднесуточной скоростью 0,06—0,8 мм/сут (на фронтальных уступах), а время солифлюкции периода протаивания колебалось от 3 до 94сут (Жигарев, 1967).
Измерение скорости солифлюкции на Чукотке в период про​таивания позволило выявить некоторые закономерности и осо​бенности этого процесса.
1. Течение фунтовых масс на склонах прерывисто как во вре​
мени, так и в пространстве.
2. Течение грунтов чередуется с длительными остановками, во
время которых у фронтальных уступов происходит выдавливание
грунтов, что приводит в дальнейшем к подвороту растительно-
торфяного слоя под уступы и образованию погребенных торфя​
ных прослоев.
3. Аритмичность солифлюкции связана с неравномерным рас​
пределением влаги в фунтах сезонноталого слоя, их разной водо-
насыщенностью, зависящей от Состава рыхлых отложений.
4. Отчетливо выражена связь между скоростью солифлюкции и
морфологическими элементами форм рельефа: скорость течения
фунтов на центральных участках террас больше, чем у фронталь​
ных уступов.
5. Слабо выражена зависимость скорости течения от крутизны
склонов, по крайней мере в диапазоне 5—15°, крутизна хотя и
способствует увеличению скорости, но зато улучшает и дренаж
сезонноталого слоя в менее дисперсных отложениях.
6. Вертикальные профили скоростей солифлюкции в период
сезонного оттаивания за малые промежутки времени (например,
за сутки) идентичны эпюре скорости вязкопластического пото​
ка, но суммарный за сезон протаивания профиль имеет вид сту​
пенчатой кривой.
Солифлюкция в осенне-зимний период развивается только в области распространения многолетнемерзлых пород, где фунты сезонноталого слоя промерзают сверху и снизу. Впервые возмож​ность развития солифлюкции в период промерзания отложений была отмечена СП. Качуриным (1939). По его мнению, течение возникает в результате гидродинамических и гидростатических напряжений в промерзающих отложениях, о чем свидетельствует резкое замедление промерзания сезонноталого слоя и формиро​вание «нулевой завесы». Кроме СП. Качурина это явление никто не подтвердил, что связано с отсутствием измерений специаль​ными приборами, без применения которых установить движение практически невозможно. Только создание дифференциальных измерителей смещений (Жигарев, 1960) с одновременным ис​пользованием температурных и влажностных датчиков, располо​женных по глубине через 10 см, позволило определить скорости
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солифлюкции на Чукотке при промерзании грунтов сверху и снизу и выяснить причины ее развития (Жигарев,1967).
Если проводить аналогию между солифлюкцией и гидродина​микой, то в период протаивания солифлюкцию можно сравнить с течением в открытом канале, а при промерзании — с течением в щелевидной трубе, стенками которой являются кроющие и под​стилающие слои мерзлых отложений. Основной особенностью та​кой «трубы» является уменьшение ее диаметра в ходе промерза​ния грунтов. Как отмечалось выше, под действием давления рас​ширяющейся при замерзании воды и растущих кристаллов льда происходит разрушение коагуляционной структуры отложений. При этом освобождается заключенная в ячейках структурного каркаса иммобилизованная вода, которая приобретает подвижность и ока​зывает давление на глинистые частицы и их микроагрегаты, вов​лекая их в движение вниз по склону.
Скорость такого движения также описывается реологическим уравнением Шведова—Бингама
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центрального ядра (безградиентного слоя).
Перемещение отложений за весь период промерзания выгля​дит следующим образом
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где Тп — время перемещения отложений.
По данным натурных наблюдений (Жигарев, 1967), среднесу​точная скорость течения фунтовых масс при промерзании отло​жений тыловой части солифлюкционной террасы на Чукотке по оси центрального ядра составила 0,13 мм/сут, а максимальная ве​личина перемещения за весь период промерзания 4,7 мм. На фрон​тальном уступе среднесуточная скорость была 0,08 мм, а величи​на перемещения 1,0 мм. Толщина центрального ядра в тыловой части террасы составила 0,7 м (при глубине промерзания сверху 0,25, снизу 0,03 м), а на фронтальном уступе 0,3 м, т.е. площадь живого сечения потока в этом направлении уменьшается.
Следует отметить, что точка зрения В.К. Рябчуна (1976), рас​сматривающего на основании лабораторных исследований соли-
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флюкцию как течение вязкой жидкости, возникающее при лю​бом касательном напряжении, отличном от нуля, и подчиняю​щееся закону Ньютона, является несостоятельной. Она противо​речит общим законам гидравлики и частным постулатам гидро​динамики, по которым движение любых неньютоновских жидкостей, в том числе и всех грунтовых систем, включающих глинистые растворы и даже взвешенные частицы дисперсных от​ложений, требует преодоления начального напряжения сдвига.
Таким образом, солифлюкция может развиваться повсюду, где происходит промерзание—протаивание грунтов. Наиболее благо​приятные условия существуют в области океанического климата, распространения многолетнемерзлых пород, наличия склонов достаточной крутизны, чехла рыхлых отложений, содержащих глинистые водопоглощающие и водоудерживающие минералы. Здесь в течение всего периода существования талых отложений существует низкотемпературный слой увлажненных грунтов, ха​рактеризующихся низкой прочностью. В области сезонномерзлых пород период развития солифлюкции ограничивается временем от начала до конца протаивания грунтов.
11.2. Сплывы
Эти процессы широко развиты в области распространения мно​голетнемерзлых пород, но тем не менее относятся к локальным, а не к массовым видам перемещений. Они рассматривались мно​гими исследователями (Лукашев, 1938; Попов, 1953; Каштана, 1965; Жигарев, 1975; и др.). При этом некоторые из них отожде​ствляют этот процесс с солифлюкцией. Так, Т.Н. Каштана отно​сит сплывы к «быстрой солифлюкции», А.И. Попов (1967) счи​тает их «оплывинным солифлюкционным» течением, а Д.А. Ти​мофеев (1957) — «солифлюкционно-селевым потоком».
Действительно, сплывы и солифлюкция имеют значительное сходство в характере самого течения и формах потока, но наблю​даются и различия, обусловленные их причинами и динамикой, которые дают возможность рассматривать эти процессы как само​стоятельные виды перемещения фунтовых масс.
Сплывы — это вязкопластическое течение фунтов на склонах и откосах после их протаивания и избыточного увлажнения. По причинам возникновения сплывы подразделяются на три разно​видности. Это спонтанные сплывы, развивающиеся в водонасы-щенных отложениях слоя сезонного протаивания, сплывы, обра​зующиеся при нарушении условий теплообмена на поверхности склонов и береговых откосах, а также при подрезке их оснований при морской и озерной абразии, речной эрозии и хозяйственном освоении территории (Жигарев, 1978).
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Спонтанные сплывы в большинстве случаев происходят на за​дернованных склонах крутизной от 2—3 до 25° в пылеватых прота​ивающих льдистых отложениях сезонноталого слоя, когда влага под действием гравитационных сил накапливается над кровлей многолетнемерзлых пород, развивая гидростатическое давление, приводящее к разрыхлению грунта и падению его прочности.
Лабораторные исследования показывают, что увеличение гид​ростатического напора от 0 до 1,4 • 103 Н/м2 вызывает в разных грунтах Яно-Омолойского междуречья увеличение влажности на 6-9%, уменьшение объемного веса на 60-80 кг/м3, повышение пористости на 2—6%, рост высоты образца на 28—31%, падение прочности при пенетрации в 13—16 раз. Гидростатический на​пор снимает все или же часть нормального напряжения и зна​чительно уменьшает величину прочности грунта при сдвиге. При высоких значениях гидростатического напора, достигающего (6,9-8,8) • 104 Н/м2, на подошве слоя сезонного протаивания (0,7—0,9 м) происходит полное разуплотнение грунта и взвеши​вание его частиц и агрегатов, что приводит к преодолению нор​мальных напряжений и существенному уменьшению структурно​го сцепления и сопротивления разрыву растительного слоя, а в этом случае приложение даже небольшого касательного напряже​ния достаточно для быстрого течения грунта.
Сплывы, возникающие вследствие нарушения теплообмена, широко распространены на севере Западной Сибири (п-ов Ямал), Северо-Сибирской, Яно-Индигирской, Колымской, Валькарай-ской, Ванкаремской низменностей и обрамляющих их предго​рий, отличающихся высокой (до 86—92% от объема массива по​род) льдистостью отложений, вмещающих залежеобразующий лед (пластовый и повторно-жильный). В таких условиях заметно отра​жается нарушение теплообмена между атмосферой, почвой и ли​тосферой на поверхности склонов, обусловленное как климати​ческими причинами, так в основном и хозяйственным освоени​ем территории. В последнем случае наибольшие изменения условий теплообмена связаны с уничтожением растительного покрова и разрушением структуры грунта сезонноталого слоя (рис. 11.3).
Изменение прочности озерно-аллювиального тяжелого, пыле-ватого суглинка в зависимости от состояния грунта по результа​там лабораторных исследований показано в табл. 11.2.
Как видим, наибольшее снижение прочности происходит при нарушении структуры грунта и одновременном увлажнении до предела текучести (при пенетрации в 27 раз, при сдвиге в 23 раза). При естественной структуре и воздушном высушивании, а затем повторном замачивании прочность грунта по сравнению с нена​рушенной структурой и влажностью уменьшилась в 11,5-12 раз.
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Рис. 11.3. Сплывы сезоннооттаивающих пород на склоне, возникающие под влиянием уничтожения растительного покрова
Таблица 11.2 Изменение прочности грунта в зависимости от его состояния
	Состояние грунта
	Влажность к весу сухого
	Прочность грунта, х   103 Н/м2

	
	грунта, %
	при пенетрации
	при сдвиге

	Естественная структура и влаж​ность
	33,6
	320
	23

	Нарушенная структура и естест​венная влажность
	32,2
	230
	16

	Нарушенная структура с дополни​тельным увлажнением
	38,2
	39
	2,4

	Естественная структура сначала воздушно-сухого, затем увлаж​ненного
	30,0
	26
	2,0

	Нарушенная структура при до​полнительном увлажнении вблизи границы текучести
	40,4
	12
	1,0
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Самая большая потеря прочности происходит при воздушном высушивании фунтов нарушенной структуры и увлажненных выше предела текучести. Это связано с тем, что высыхание грунта вы​зывает его агрегирование, при котором прочность структурных связей внутри агрегатов увеличивается, а между ними резко падает.
Озерно-аллювиальные суглинки содержат значительное коли​чество органического вещества (до 3,6%), основной частью кото​рого являются гуминовые кислоты, представляющие по своей молекулярной структуре подвижные цепи, образующие при пе​реплетении между собой пространственный структурный каркас войлочного типа, прочно связывающий в присутствии железа грунт. При высыхании происходит сокращение подвижных цепей и раз​рывы структурного каркаса, благодаря чему прочность межагре​гатных связей падает, что способствует проникновению воды и разрыхлению грунта. В воде такой грунт быстро набухает, размо​кает и переходит в плывунное состояние. На склонах, сложенных мощным повторно-жильным льдом, образующим регулярную ре​шетку, при уничтожении растительно-торфяного слоя и наруше​нии структуры грунта сезонноталого слоя начинается интенсив​ное прогревание, водонасыщение и течение отложений за счет вытаивания льда, в результате чего возникают сплывы и образу​ются байджерахи.
Топография сплывов, возникших при строительстве автодо​роги, была изучена в районе пос. Кулар на Яно-Омолойском междуречье. Сплывы образовались по обе стороны дорожной на​сыпи на склоне крутизной 2,5—5°, на котором отмечено нали​чие полигональной решетки 8x10 м и повторно-жильного льда шириной по верху 1,5—2,0 м, залегающего на глубине 0,9—1,2 м. В естественных условиях многолетнемерзлые породы над зале​жами льда характеризуются слоистой, сетчатой и слоисто-сет​чатой криогенными текстурами. Суммарная влажность этих грун​тов колеблется от 68 до 156%, а влажность минеральных про​слойков составляет 23%.
При строительстве дороги в результате работы различных меха​низмов на этом участке был полностью уничтожен растительный покров и разрушена структура оттаявшего фунта. Протаивание отложений здесь резко увеличилось, и как только оно захватило кровлю повторно-жильного льда, произошли быстрые сплывы фунта. Влажность сплывающего фунта колебалась в пределах 39—58%, объемный вес — от 1,8 до 1,9 • 103 кг/м3, а пористость — 50,5—51,7%. Расчетная средняя скорость сплыва равнялась 3,2 • 10~4 м/с (27,6 м/сут), а максимальная достигала 5 • 10~4 м/с (43,6 м/сут). В основном этот сплыв развивался в течение 2,5 сут, и в дальнейшем он продолжался до конца протаивания отложений,
40 -ИЗО
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отступив вверх по склону еще на 85 м, но с гораздо меньшей скоростью (1—15м/сут).
Обычно сплывы отчетливо подразделяются на три зоны: отто​ка, транзита и накопления отложений. Длина и ширина зоны от​тока сплыва (общей длиной 400 м) составляла соответственно 180 и 55 м, зоны транзита — 125 и 20 м, зоны накопления отложе​ний— 80—100 и 40 м. Зона оттока представляет собой ложбину глубиной от 1,5 до 3 м, зона транзита — плоскую или слабоуглуб​ленную ложбину (до 0,5 м), зона накопления — приподнятую по​верхность с фронтальным уступом до 1,5—2,5 м.
Сплывы представляют серьезную опасность на склонах, осо​бенно на участках добычи полезных ископаемых. Так, на террасо-увалах Яно-Омолойского междуречья они вызывали разубожива-ние складируемых «песков», вынос их с участка добычи и иногда существенные потери металла. Для борьбы с этим явлением стро​ились специальные заборы, которые, однако, не во всех случаях помогали. Давление масс грунта, накапливающихся за укрепле​ниями, часто разрушало последние, и грунт стекал в располо​женные ниже ручьи.
Для сплывов, развивающихся при подрезке склонов и берего​вых откосов, характерно широкое площадное распространение. Обычно они приурочены к узким, но длинным полосам суши, протягивающимся на десятки километров вдоль берегов морей, озер и рек. В отмеченных выше районах с крайне высоким льдосо-держанием осадков на побережьях морей Карского, Лаптевых, Восточно-Сибирского, по берегам многочисленных озер и рек Якутии и Чукотки нарушение устойчивости склонов и береговых откосов, а также техногенное воздействие на склонах вызывают интенсивное и продолжительное развитие сплывов. Устойчивость склонов и береговых откосов уменьшается при подрезке их осно​ваний, что приводит к разрушению их профиля равновесия вслед​ствие образования уступа и значительному повышению, часто запредельному, касательных напряжений в результате увеличе​ния угла поверхности течения. При глубокой подрезке оснований склонов и откосов в образовавшихся уступах вскрываются высо​кольдистые многолетнемерзлые породы и верхняя часть повтор​но-жильного льда. В этом случае происходит оттаивание льда и льдистых пород и непрерывное в летний период отступание усту​па вверх по склону. У подножия уступов в том случае, когда на него поступает грунт, развиваются сплывы.
Скорость всех разновидностей сплывов, так же как и солиф-люкции, находится на основании уравнения вязкопластического течения Шведова—Бингама, но при условии превышения каса-
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и с заменой в приведенных выше выражениях скорости соли-
[image: image1006.jpg]mokunu 1., Ha Py_;.
TIpu pa3BUTHM CILUIBIBOB IO YCIOBUIO HEPA3PbIBHOCTH TEYEHMS pac-
XOI Macchbl 'pyHTa B JMOGOM CeYeHHMHU TMOTOKA SIBASETCS ONMHAKOBBIM:

p1Fivy = py vy = PnFtn,

rae p — IUIOTHOCTh MOTOKAa; F — IUromans XWBOTO CEYEHHS; U —




скорость движения; 1, 2, ..., п — сечения потока. Пользуясь этим выражением и зная плотность грунта и площадь живого сечения, которая равна произведению ширины и глубины потока, а также зная скорость течения в одном из сечений, можно определить скорость сплыва в любых других его сечениях.
Исследования траекторий движения маяков на поверхности вязкопластических потоков показали, что во всех случаях течение грунта на участках транзита прямолинейно и развивается в на​правлении наибольших уклонов. На участках накопления отложе​ний в связи с уменьшением скоростей течения траектории дви​жения маяков на поверхности потоков усложняются. В конце по​тока они отходят влево и вправо от главной оси движения и сворачиваются в спираль. Потоки в этом месте расплываются в стороны, и на их конце формируются фронтальные уступы. Не​равномерный во времени и пространстве характер перемещения приводит к образованию каскада фронтальных уступов. Иногда таких уступов насчитывается до 20 на расстоянии 4—5 м, т.е. они следуют друг за другом через каждые 0,15—0,25 м.
Из изложенного следует, что сплывы являются одним из наи​более значительных факторов криогенной денудации склонов как по широте охвата процессом их разрушения, так и по длительно​сти времени развития.
11.3. Термоденудация
Этот процесс, относящийся к массовому виду перемещений грунта, изучался многими исследователями начиная с XIX в., но настоящее название он получил сравнительно недавно (Панов, 1936; Елисеев, 1948; Арэ, 1968; Жигарев, 1975; и др.). Под термо​денудацией понимается комплекс гравитационных и эрозионных процессов (обваливание, скольжение, течение, размыв), совмест​но развивающихся на склонах и откосах при протаивании льдис​той толщи многолетнемерзлых пород. Основной причиной термо​денудации является достаточно высокое содержание льда в скло​новых отложениях, протаивающих под действием инсоляции и тепла воздуха. Однако протаивание льда замедляется, если ему
627
препятствует теплоизолятор (растительно-торфяной покров). По​этому дополнительной причиной является удаление с поверхнос​ти этого изолирующего слоя, которое возможно при подрезке основания склона в результате воздействия эрозионных, абрази​онных и техногенных факторов. Подобные склоны вследствие вытаивания льда имеют характерный облик (рис. 11.4), обуслов​ленный появлением специфических форм рельефа, а именно бай-джерахов, если на них залегают повторно-жильные льды, или по​луцирков, если залегают пластовые льды. Байджерахи при своем разрушении и отвесные ледяные стенки полуцирков при отступа​нии вверх по склону поставляют дополнительное количество фун​та, который сразу же вовлекается в общее движение, не давая ему прекратиться. В то же время наблюдения показывают, что при развитии термоденудации на том или ином участке склона или берега только один из перечисленных выше процессов играет ве​дущую роль, а другие имеют подчиненное значение. Это обстоя​тельство также сказывается на характере разрушения склонов. Так, если ведущим процессом является течение грунтов, то склон вы-полаживается с формированием байджерахов. Если же ведущими процессами являются обвалы-оползни, то склон или берег при​обретает отвесную форму. Такая форма отмечалась Н.Н. Романов​ским (1962) на южном берегу о-ва Бол. Ляховского. При размыве на склоне или на берегу образуется густая овражная сеть, разви-
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Рис. 11.4. Байджерахи, образовавшиеся на склонах под влиянием термоденудации.
%
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вающаяся по решетке повторно-жильного льда, что, например, наблюдалось в низовьях р. Индигирки (Толстов, 1964).
Нельзя не отметить постепенную смену ведущих процессов и в результате — изменение формы склона или берегового уступа. Это явление характерно для Ойогосского Яра пролива Дм. Лаптева, для известного обнажения Мус-Хая на р. Яне, где обвальные и оползневые процессы сменились массовым развитием сплывов, в результате чего береговые уступы стали выполаживаться и про​цесс их разрушения постепенно затухал до полного прекращения. Такая динамика процесса связана с перемещением уреза воды все дальше от основания уступа, накоплением у его подножия бронирующей толщи плотных осадков и общим уменьшением их макрольдистости по направлению к водоразделу.
Развитие склонов при термоденудации, так же как и при со-лифлюкции, направлено в сторону выполаживания и достиже​ния профиля равновесия. Как отмечалось выше, на склонах Яно-Омолойского междуречья развитие термоденудации начинается с образования уступа на протяжении участка с подрезанным осно​ванием склона и нарушенным растительно-торфяным покровом. Образовавшийся уступ отступает вверх по склону вплоть до водо​раздельных вершин увалов и террасоувалов, в результате чего пло​щадь нарушенного участка все время расширяется. Развитие же склонов при солифлюкции также начинается с образования усту​пов, но в отличие от термоденудационных уступов солифлюкци-онные непрерывно смещаются вниз по склону, все больше рас​ширяя площадь деформации.
Развитие термоденудации в значительной степени связано с крутизной и длиной склона. Чем круче и короче склон, тем ско​рости таяния льда и выноса грунта будут больше. В итоге увал или террасоувал с короткими и крутыми склонами может быть пол​ностью уничтожен. Это явление часто наблюдается на Яно-Инди-гирской низменности.
Большую роль в развитии термоденудации играет термокарст. Он широко распространен на поверхностях озерно-аллювиаль-ных равнин. В процессе термокарста вырабатываются склоны, ко​торые становятся ареной развития термоденудации. Непосредствен​ный толчок к термоденудации дает подрезка склонов в результате волноприбойной деятельности термокарстовых озер. В дальнейшем разрушение склонов термоденудационными процессами приво​дит к расширению озерных котловин и образованию аласного рельефа. В этом смысле роль термокарста в преобразовании релье​фа очень велика.
Под скоростью термоденудации нами понимается скорость по​нижения поверхности склона в результате сноса отложений и
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вытаивания льда. Скорость термоденудации и количество выне​сенного материала можно подсчитать по высоте отступающего уступа, неразрушенным байджерахам и другим местным призна​кам (например, по обнажившейся крепи шурфов). На Яно-Омо-лойском междуречье в долине ручья Бургуаат скорость термоде​нудации по измерениям высоты отступающего уступа в верхней части склона террасоувала составила 4 м, по высоте байджера-хов — 0,6—2,3 м, по обнажившейся крепи разведочных и эксплу​атационных шурфов — 1,6-2,3 м за полтора летних сезона. При этом средняя скорость за сезон 1,5—1,7 м. В нижней части склона террасоувала на участке развитие термоденудационных процессов в настоящее время крайне замедлено, так как поверхность льда бронирована слоем плотных слабовлажных отложений мощнос​тью более 1 м, но по высоте байджерахов, достигающей 2,5—5 м, можно судить о средней скорости, равной 1,75 м за сезон. В то же время со склона этого террасоувала площадью 0,55 км2 за период с 1965 по 1968 г. было вынесено 0,47 млн м3 грунта и вытаяло 1,78 млн м3 льда, что дает понижение поверхности склона на этом участке 4,1 м или несколько более 1 м в год. Разница между непо​средственными измерениями и расчетами по объемам снесенно​го грунта и вытаявшего льда довольно значительная, что, вероятно, связано с выносом части этого материала за пределы рассмат​риваемого участка ручьями, которые впадают в р. Кучугуй-Куэ-гюлюр. На склонах террасоувалов в долине ручья Киэнг-Юрях, расположенной поблизости от долины ручья Бургуаат, по изме​рениям высоты ледяного уступа, достигающей 3 м, и высоты бай​джерахов 0,8—2,0 м средняя скорость термоденудации составляла 0,7—1 м за сезон.
На склонах междуречья Улахан-Юрэгэ и Суор-Юрэгэ, в 10 км к востоку от г. Мунулу (пос. Власово), по высоте отступающего уступа (1,8 м) и высоте байджерахов (до 3 м) средняя скорость термоденудации в 1968 г. была наиболее высокой и составляла около 1,9 м за сезон. Такая большая скорость связана с меньшей проч​ностью отложений и более высоким содержанием повторно-жиль​ного льда. Охарактеризованные участки являются объектом ин​тенсивного хозяйственного освоения. Вероятно, можно сказать, что и в естественных условиях под влиянием морской, озерной абразии и речной эрозии скорости термоденудации на участках прогрессирующего развития этих процессов характеризуются при​мерно такими же величинами.
При затухании термоденудации высота байджерахов уменьша​ется, их склоны приобретают пологие очертания, а повторно-жильный лед бронируется толстым слоем отложений. Делювиаль​ные процессы завершают выравнивание этой поверхности, и склон
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постепенно покрывается растительностью, состав которой суще​ственно отличается от первоначальной. Вместо лишайников, осо​ки, пушицы, багульника появляются зеленые мхи, крестовник, злаковые и другие новые виды растений. По-видимому, это свя​зано с преобразованием погребенной почвы и с содержанием в ней семян отмеченных растений, а также с большим количеством в погребенных отложениях органо-железистых соединений, даю​щих питательные вещества.
11.4. Десерпция, обвалы, оползни
Десерпция. Кроме солифлюкции к массовому виду перемеще​ний относится и^десерпция, которая, первоначально называемая «крипом», рассматривалась многими исследователями (Ч. Деви-соном, Л.А. Жигаревым, М.И. Ивероновой, Т.Н. Каплиной, К. Трол​лем и др.). Подробно история исследования десерпции освещена в работе Т.Н. Каплиной (1965). С нашей точки зрения, десерпцией называется движение на поверхности склонов и внутри отложе​ний обломков пород, развивающееся в результате пучения-про​садки грунтов, температурного расширения-сжатия минералов и пород, а также за счет вымораживания обломочного материала. Т.Н. Каплина ограничивает десерпцию изменением объема рых​лого материала под действием исключительно пучения-просадки в ходе промерзания-протаивания. Следовательно, движение об​ломков происходит на дневной поверхности и во вмещающих от​ложениях. В первом случае оно называется поверхностным, а во втором — внутригрунтовым.
Поверхностное движение обломков пород. Механизм крипа под действием пучения-просадки был изложен Ч. Девисоном (Davison, 1889) и в последние годы получил широкое распространение, особенно среди зарубежных исследователей. Сущность его заклю​чается в том, что материал, поднятый пучением промерзающих отложений по нормали к поверхности охлаждения, будет опус​каться при просадке протаивающих отложений по вертикали, за​нимая новое положение ниже по склону. Однако такая интерпре​тация механизма процесса вызывает критические замечания.
Движение по вертикали материала, состоящего из отдельных частиц, можно представить как падение этих частиц в гравитаци​онном поле, например, в процессе седиментации, Но частицы, энергетически связанные между собой в едином грунтовом мас​сиве неограниченного объема, не могут свободно падать или се-диментировать. Между тем движение материала под действием пучения-просадки, по мнению его сторонников, характерно имен​но для связных тонкодисперсных отложений, так как несвязный
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грубодисперсный материал на склонах (при невозможности пол​ного водонасыщения) не подвергается пучению. Правда, отмеча​ется, что частицы связного тонкодисперсного грунта опустятся при просадке не по вертикали, а по некоторой параболической кривой, находящейся между вертикалью и нормалью (Williams, 1957). Но и эта оговорка не в состоянии объяснить причину сдви​га связных грунтовых частиц, поскольку из рассмотрения этого процесса исключаются силы, оказывающие сопротивление сдви​гу, учет которых будет свидетельствовать о том, что движение связного грунта есть реологический процесс и в условиях сурово​го климата является не чем иным, как солифлюкцией. Таким об​разом, криогенная десерпция как результат пучения-просадки не может развиваться в связных или в неводонасыщенных несвязных грунтах. Но как это ни парадоксально, этот процесс широко рас​пространен в области сезонно- и многолетнемерзлых пород. Он развивается только в несвязных грунтах в условиях их полного водонасыщения, что возможно при подпоре верховодки на скло​не или в основном тогда, когда этот грунт подстилается тонко​дисперсным пучинистым грунтом. В последнем случае десерпция развивается совместно с солифлюкцией, о чем свидетельствует своеобразная траектория материальной точки на поверхности, но разделить эти разные процессы крайне трудно.
Наиболее интенсивно десерпция несвязных отложений разви​вается, если подстилающие связные фунты характеризуются пу​чением и просадкой. Довольно ярко этот процесс проявляется при морозной сортировке на поверхности склона, которая возникает в результате формирования шестовато-волокнистого льда («ледя​ные стебельки»). Шестовато-волокнистый лед образуется на гра​нице связных (суглинок, супесь) и несвязных (песок, обломки) грунтов. Обломки пород и песчаные частицы, поднятые друзами ледяных кристаллов в период ночных заморозков по нормали к фронту промерзания, опускаются при их вытаивании днем по вертикали, занимая новое положение ниже по склону. Величина перемещения обломков определяется тригонометрическим выра-
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Однако тающий лед также увлажняет верхний слой связного грунта, и он приходит в движение вместе с покрывающим его тонким слоем несвязного материала, т.е. развивается кратковре​менная солифлюкция, которая не определяется приведенным выражением. Измерение движения обломочного материала пока​зало, что в 1958 г. за 36 дней с ночными заморозками смещение составило 10—12 см (в среднем 3 мм/сут), но отдельные обломки продвинулись на 16—28 см. Повторные измерения, проведенные в
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1962 г., дали величину 22 см за три года с перемещением отдель​ных обломков на 41—62 см. При этом с увеличением высоты ледя​ных кристаллов, зависящей от интенсивности ночных замороз​ков и температуры, возрастала величина их движения вниз по склону (Жигарев, 1991). В результате этих перемещений формиру​ется полосчатый «боронованный» микрорельеф, занимающий на склонах от нескольких десятков квадратных метров до километров.
Обломочный материал в каменных потоках, полосах и в других подобных образованиях подстилается связным грунтом. Поэтому он также перемещается в результате пучения-просадки и соли-флюкции. Высокоточные (точность измерения 0,05 мм) инстру​ментальные измерения позволили выявить характер и величину движения отдельных обломков на солифлюкционных склонах кру​тизной 13°15' (табл. 11.3). Прибором фиксировалось движение, направленное вниз и вверх (обратное движение). Движение вверх по склону свидетельствовало о развороте и запрокидывании об​ломков, происходящих в ходе неравномерной осадки отложений. Движение обломков независимо от направления отличалось край​ней неравномерностью. Поступательное движение вниз по склону сменялось остановками и разворотами обломков.
Из табл. 11.3 видно, что в 1960 г. движение вниз по склону было небольшим, а преобладали всевозможные развороты и запроки​дывания обломков, вызывающие обратное движение. На следую​щий год преобладало движение вниз по склону, абсолютная ве​личина которого составила 8,2 мм. В 1962 г. непрерывные измере​ния не проводились, а результирующая величина перемещения определена при измерении расстояния между репером и маркой на обломке породы. Движение обломка вниз по склону, измерен​ное прибором, в три раза превышает расчетную величину. Веро​ятно, это свидетельствует о преобладании солифлюкционного характера перемещения данного обломка, как и всего обломоч​ного материала рассматриваемого участка, на котором вмещаю​щими отложениями являются влажные суглинки.
Таблица 11.3 Характер и величина движения обломка пород на солифлюкционном склоне
	Год
	Осадка при протаиванни, мм
	Движение обломка, мм

	
	
	вниз по склону
	вверх по склону
	результи​рующее
	расчетное вниз по склону

	1960
	6,4
	4,5
	8,2
	-3,7
	1,5

	1961
	15,5
	10,95
	2,75
	+8,2
	3,65

	1962
	-
	-
	-
	8
	-
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Общеизвестно, что температурное расширение-сжатие поро​дообразующих минералов приводит к разрушению горных пород. Оно связано с амплитудой колебания температуры воздуха, тем​пературными градиентами, теплофизическими свойствами мине​ралов. Колебания температуры на поверхности пород вызывают попеременные расширения и сокращения объема минеральных зерен, что приводит к появлению трещин, разрушению спайнос​ти, выпадению отдельных минералов и затем к постепенному рас​паду породы. При этом решающее значение имеет не абсолютная величина колебаний, а скорость перепада температур. Вследствие этого температурные контрасты лета и зимы имеют меньшее зна​чение, чем контрасты температуры дня и ночи, особенно там, где они быстро сменяют друг друга. В области распространения многолетнемерзлых пород такая быстрая смена происходит в ве​сенние и осенние месяцы.
Температурные свойства отдельных минералов и в целом гор​ных пород определяются коэффициентами объемного и линейно​го расширения. Наибольший характерен для кварца (5,7 • 10-5), а наименьший для циркона (0,09 • 10-5) и кальцита (1,0 • 10-5). Для того чтобы частица кварца объемом 1 мм3 сместилась по наклон​ной плоскости на 1 мм, необходимо 5000 циклов нагревания до 10 и охлаждения до -10°С. Роль температурного расширения-сжа​тия минералов и горных пород в движении материала вниз по склону будет возрастать с увеличением их объема и амплитуды колебания температур на их поверхности. Но даже в движении крупнообломочного материала, находящегося на поверхности склона в диапазоне температур -40 ... +40°С, температурное рас​ширение-сжатие будет играть меньшую роль, чем изменение объе​ма в результате замерзания воды и таяния льда в пустотах между обломками пород. Механизм десерпции в результате пучения-про​садки и температурного расширения-сжатия был изучен А.И. Тю​риным, Н.Н. Романовским и Н.Ф. Полтевым (1982) при иссле​довании курумов.
Внутригрунтовое движение обломков пород. Интенсивность внут-ригрунтового движения обломков пород зависит от темпа про​мерзания, водонасыщенности грунтов, размеров и формы облом​ков, определяется силами смерзания с вмещающим грунтом и пучения (нормального и касательного), силами сцепления и тре​ния талого грунта с гранями обломков.
Направление вымораживания обломочного хматериала связано с положением фронта промерзания. На склонах фронт промерза​ния параллелен их поверхности. Поэтому если на склоне встреча​ются какие-либо неровности, то и фронт промерзания будет по​вторять их очертания. Например, на уступе промерзание будет происходить не только сверху, но и сбоку, а вымораживание пойдет
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как в направлении поверхности склона, так и в сторону уступа, и равнодействующее его положение будет где-то между этими дву​мя фронтами. На солифлюкционной террасе вымораживаемый обломочный материал поступает на ее поверхность, а на фрон​тальном уступе он будет выходить на поверхность через его осно​вание. В том случае, если на склоне образуются трещины (морозо-бойные или высыхания), то вымораживание будет направлено в сторону границы раздела фаз.
Скорость движения обломков связана, как уже отмечалось, с их размерами и формой. С увеличением суммарной площади каж​дого обломка возрастают силы нормального и касательного пуче​ния, а отсюда увеличивается интенсивность вымораживания. На кубические обломки, особенно большого размера, действует при пучении нормальное напряжение, на ромбовидные, конические — касательное. Пластинчатые обломки в зоне воздействия фронтов промерзания двух направлений постепенно разворачиваются и становятся на ребро, открывая плоскую боковую поверхность силам касательного напряжения.
В.О. Орлов (1962) вывел расчетные формулы усилий нормаль​ного и касательного напряжений пучения при их воздействии на фундамент. В какой-то степени эти формулы можно использовать и для расчета внутригрунтового перемещения обломков пород. В
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грунта относительно основания обломка пород.
Касательные силы пучения определяются в том случае, если нормальными силами из-за их незначительной величины можно практически пренебречь. В этом случае при условии превышения сил касательного выпучивания над силами, ему сопротивляющи-
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между верхним и нижним фронтами промерзания; I— вес облом​ка пород (объемный вес) с приходящейся на него нагрузкой (объемный вес грунта над обломком).
Внутригрунтовое движение обломочного материала происхо​дит не только в результате пучения грунтов, но в основном вслед​ствие его осадки при протаивании. Талый грунт при осадке обте​кает боковые грани обломков, находящихся на мерзлом основа​нии или частично вмерзших в подстилающие отложения. При этом чем крупнее обломок и льдонасыщенней грунт, тем больше вели​чина осадки. Отсюда и больше величина движения обломка к днев​ной поверхности. Метод расчета осадки протаивающих грунтов вдоль боковых граней обломка горной породы или одиночного фундамента сооружения, залегающих на мерзлом основании в условиях их расширения в стороны, не разработан. При отсут​ствии бокового расширения исследуется компрессия протаиваю​щих мерзлых грунтов (Справочник..., 1968):
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поверхности обломка (фундамента) в талом слое.
На задернованных склонах развивается морозобойное растрес​кивание. Оно приводит к образованию продольных, направлен​ных по падению склона, и поперечных (вдоль склона) трещин, в которые вымораживается обломочный материал, в тех случаях, когда поперечные трещины под действием солифлюкции закры​ваются, формируются потоки и полосы. В противном случае на склонах образуются обширные поля обломочного материала. В ка​менных потоках, полосах и полях обломки сортированы по глу​бине (мелкие в нижней, а крупные в верхней частях разреза). Если же закрываются продольные трещины, то в верхних частях скло​нов образуются валы и гряды, в средних зарождаются промоины и овраги, а в нижних возможны истоки ручьев.
На незадернованных склонах возникают частые продольные и поперечные трещины, благодаря которым формируется микро​полигональный рельеф. Поперечные трещины обычно быстро за​крываются стекающим грунтом, увлажненным вытаивающим ше-стовато-волокнистым льдом, а продольные трещины продолжа-
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ют развиваться и заполняются мелкообломочным материалом под действием десерпции (см. выше).
Обвалы — обрушение со склонов и береговых откосов блоков скальных и рыхлых пород под действием нормальных напряжений (собственного веса) с потерей контакта между движущимися и неподвижными породами и практически без противодействия, т.е. движущей силой является гравитация в чистом виде. В криолитозо-не они чаще всего происходят при инсоляции скальных пород, когда понижается прочность льда, выполняющего трещины, обра​зовавшиеся при физическом выветривании (см. выше), и в рыхлых отложениях в ходе или после осадконакопления с формированием при промерзании различных видов льда в результате уменьшения его прочности при положительных температурах воздуха.
Разрушение склонов в результате обвалов заключается в том, что породы, их слагающие, теряют опору и на склоне возникает нависающий над обрывом карниз, устойчивость которого опре​деляется сопротивлением этих пород растяжению. Обвалы явля​ются решающим процессом разрушения и отступания берегов морей, озер и рек, который называется термоабразией (см. 10.1). Интенсивно развиваются обвалы на склонах с залежеобразующи-ми льдами (повторно-жильными и пластовыми), где они пред​ставляют собой процесс отделения и свободного падения блоков грунта с растительно-торфяным покровом и льда (Жигарев, 1975).
На крутом склоне равнодействующая сила тяжести нависаю​щего над обрывом карниза, проходящая за пределом площади его опоры, стремится оторвать блок по нижней грани и повернуть его вокруг бокового ребра. При преодолении породами сопротив​ления растяжению, которое по плоскостям трещин выветрива​ния и морозобойных трещин, выполненных льдом, имеет неболь​шую величину, произойдет отрыв блока, и он осядет вертикаль​но вниз на склонах или уступах малой высоты (рис. 11.5), рухнет с опрокидыванием на уступах большой высоты или по некоторой кривой на скалистых склонах между их нормалью и вертикалью.
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где g — ускорение силы тяжести; Н — высота падения блока; К — коэффициент, учитывающий влияние на скорость падения бло​ков всех других факторов (форма, отскоки от неровностей склона и т.п.).
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Рис. 11.5. Отрыв блока пород при вытаивании ледяных жил. Фото И.Д. Данилова
Оползни — это смещение под действием касательных сил на​пряжения на более низкий уровень части горных пород, слагаю​щих склон, в виде скользящего движения без потери контакта между движущимися и неподвижными породами (Емельянова, 1972). Они происходят, когда силы касательного напряжения пре​вышают напряжение прочности (сопротивление сдвигу) пород. В криолитозоне оползневые процессы развиваются на фронталь​ных уступах нагорных и солифлюкционных террас, на береговых уступах с распространением пластового, повторно-жильного и других видов льда, а также скоплений шлирового льда в кровле многолетнемерзлых пород и на подошве сезонноталого слоя. В ре​зультате развития оползневых процессов на склонах или берего​вых уступах образуются полуцирки или выемки разнообразной формы, а у подножия происходит накопление грунтового мате​риала, постепенно размываемого текущей водой или волнением.
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Оползни возникают в слабольдистых блоках плотного песка, супеси, суглинка на склонах, откосах и берегах при естественной или искусственной подрезке их оснований. Поскольку такие от-ложения в талом состоянии характеризуются значительной проч​ностью, то для развития оползня необходимо большое касатель​ное напряжение и слабая прочность фунтов поверхности сколь​жения. Поэтому оползни происходят на крутых (свыше 15°) склонах и откосах при низкой прочности льдистой поверхности скольже​ния, которая обусловлена вытаиванием льда или повышением температуры льдосодержащего грунта. Поверхностью скольжения являются мерзлые породы наклонной, круглоцилиндрической или другой формы.
Оползни происходят как в протаивающих грунтах, так и в мерз​лых отложениях. В протаивающих грунтах размеры оползневых де​формаций зависят от мощности сезонноталого слоя. При неглу​боком сезонном протаивании (до 1 м) развиваются мелкоблоко​вые оползни, а при протаивании 1,5—2 м и более происходят крупноблоковые оползни. Поверхность скольжения таких ополз​ней совпадает с подошвой талого слоя с температурой близкой к нулю, имеющего высокую влажность и соответственно слабую прочность на контакте талых-мерзлых пород.
Механизм оползневого процесса является комбинированным, и поэтому он довольно сложен. В начальный момент его развития, когда касательные силы полностью уравновешиваются с преде​лом длительной прочности отложений, на контакте возникает явление ползучести, которое при дальнейшем даже незначитель​ном уменьшении прочности переходит в скольжение, а затем и в обрушение с последующей стабилизацией у подножия склона. Математический аппарат всего оползневого процесса (ползучесть-текучесть, скольжение, обрушение) не разработан, хотя каждый в отдельности может быть математически описан. Условие устано​вившейся ползучести на склоне, приводящей к его разрушению, приводится Е.П. Емельяновой (1972), но, с точки зрения автора, это условие при равенстве движущих сил и сил сопротивления лишь стимулирует развитие остальных факторов и само по себе может и не вызвать оползня. Поэтому для развития оползневого процесса необходима прогрессирующая ползучесть, которая про​исходит при превышении действующего напряжения над сопро​тивлением пород сдвигу.
Скорость скольжения блоков оттаявшего грунта по поверхнос​ти повторно-жильного льда и льдистых многолетнемерзлых пород изучалась на севере Якутии (Жигарев, 1975). На одном из участ​ков интенсивного хозяйственного освоения Яно-Омолойского
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междуречья скорость оползневого скольжения колебалась в пре​делах 0,12—0,46 м/сут. Величина отступания уступа вверх по скло​ну в результате оползневых процессов и таяния льда здесь достиг​ла за сезон 12,8 м. На другом участке этого района скорость пере​мещения блоков фунта по поверхности льда изменялась в большем диапазоне от 0,08—0,5 м/сут при оползневом скольжении (кру​тизна склона 4°) до 0,2 м/сут при обвалах (крутизна склона 30°). Величина сноса в результате оползневых продессов составила за летний период (4—4,5) • 103 м3 фунта, что составило в среднем 44—50 мэ/сут. Не меньшими скоростями обвалов и оползней ха​рактеризуются также и естественные склоны и берега, не затро​нутые техногенным воздействием, в районах распространения мощных повторно-жильных льдов по берегам рек, озер и морей.
11.5. Курумы
Курумы внешне представляют собой россыпи фубообломоч-ного материала (глыб и крупного щебня) на склонах гор, пре​имущественно в областях развития многолетнемерзлых пород, в виде каменных плащей и потоков. Причем крутизна склонов мень​ше угла естественного откоса фубообломочного материала (от 3 до 35—40°). Как правило, фубообломочный материал на поверх​ности имеет обломки одинакового размера. Кроме того, в боль​шинстве случаев с поверхности обломки либо покрыты мхом или лишайником, либо просто имеют черную корку загара. С нижней же стороны обломки чистые. Отсюда, по-видимому, не случайно их название «курумы», что с древнетюркского обозначает либо «баранье стадо», либо скопление камней, похожих по внешнему виду на стадо баранов. Другой важнейшей особенностью курумов является то, что их фубообломочный материал испытывает мед​ленные перемещения вниз по склону. Внешними признаками, указывающими на подвижность курумов, являются: валообраз-ный характер фронтальной части и крутизна уступа, близкая или равная углу естественного откоса фубообломочного материала; наличие валов, ориентированных как по падению, так и по про​стиранию склона; фестончатый, натечный характер курумного тела в целом. Об активности курумов также свидетельствуют: разор​ванность лишайникового или мохового покрова; большое коли​чество глыб, ориентированных длинными осями вертикально, и наличие линейных зон с ориентировкой длинных осей по паде​нию склона; большая скважность разреза фубообломочного ма​териала, наличие в разрезе пофебенной дернины и остатков де​ревьев, расположенных в зоне контакта с курумами; шлейфы мелкозема у основания склонов, вынесенные из курумного чехла
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подповерхностным стоком. В результате движения курумы дефор​мируют инженерные сооружения, пересыпают дороги и т.д.
Курумы распространены неравномерно по территории России, что связано с необходимыми условиями их образования. К ним относятся: 1) наличие многолетнемерзлых пород или глубокого сезонного промерзания; 2) суровый климат, благоприятствующий интенсивному криогенному выветриванию скальных пород и пре​образованию рыхлых обломочных отложений; 3) близкое залега​ние к поверхности земли трещиноватых, но устойчивых к вывет​риванию пород; 4) большое количество атмосферных осадков или геоморфологические предпосылки для концентрации поверхност​ного и подповерхностного стоков, способствующих интенсивным процессам суффозии мелкодисперсного материала; 5) наличие склонов крутизной менее угла естественного откоса и благопри​ятной экспозиции.
При невыполнении хотя бы одного из упомянутых пунктов курумы не образуются и, следовательно, не существуют в данном месте. Как исключение из этого правила можно рассматривать реликтовые курумы по отношению к современным условиям, однако относительно природных условий своего зарождения в прошлом они подчиняются общему правилу.
Если проанализировать распространение курумов с точки зре​ния первого пункта, то становится очевидным, что область раз​вития курумов примерно совпадает с границами современной криолитозоны. Только реликтовые малоподвижные зарастающие курумы, находящиеся на стадии глубокого отмирания, местами выходят за пределы территории распространения многолетнемер​злых пород. Существующие данные о развитии и динамике куру​мов позволяют считать, что территория распространения релик​товых курумов соответствует древней перигляциальной зоне с суровыми климатическими условиями и более широким развити​ем мерзлоты, чем в настоящее время. Большинство существую​щих реликтовых курумов зародилось в период последнего оледе​нения и похолодания климата, возраст их колеблется от 100 до 12 тыс. лет и меньше. Многие курумы зародились еще в позднем плейстоцене и до сих пор по крайней мере не деградируют. В позд​нем плейстоцене интенсивность курумообразования резко колеба​лась. Например, в холодные климатические фазы позднего плей​стоцена курумообразование происходило на отметках выше 700— 800 м в Хибинах (теперь они являются реликтовыми), а в Карпатах — выше 1100 м (здесь также сохранились только релик​товые курумы). На Урале древние курумы спускаются до высот 700—800 м, в то время как современные, находящиеся на стадии отмирания, развиты выше  1100-1200 м.  На Южном Урале
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интенсивное курумообразование происходило в плейстоцене, в настоящее время сохранились лишь реликтовые формы. Анало​гичная картина характерна для Саян, Забайкалья и Дальнего Во​стока. В этих регионах выделяются две высотные границы распро​странения курумов: нижняя граница распространения реликто​вых курумов и нижняя современных курумов, которая обычно является одновременно и верхней границей реликтовых курумов. Первая всегда ниже второй. В одних и тех же геологических струк​турах возраст курумов зависит от их широтного положения. Так, на Северном и Полярном Урале происходит современное куру​мообразование, а на Южном Урале большая часть курумов отно​сится к мертвым, реликтовым.
В результате потепления в голоцене многие курумы прекрати​ли дальнейшее развитие и перешли в разряд реликтовых. Однако благодаря тому что это произошло сравнительно недавно, они сохраняют свою морфологию, строение и активность. По расче​там Ю.Г. Симонова, для полного отмирания курумов требуется 30—35 тыс. лет.
Современные активные курумы достаточно четко привязаны к криолитозоне, где они характеризуются сравнительно большими скоростями движения, имеют свежий активный вид, промытый разрез, содержат в строении гольцовый лед и др. Климат, много-летнемерзлые породы и курумы последовательно связаны друг с другом. Достаточно четко прослеживается закономерность: по мере продвижения на запад страны ареал и площади, занятые курума-ми, резко сокращаются, что объясняется снижением суровости климата и уменьшением абсолютных отметок местности. В преде​лах каждой климатической зоны курумообразование приурочено к определенному диапазону высот с постепенным понижением абсолютных отметок к северу. Так, в арктической зоне курумы развиты на высотах от 50—160 м на Земле Франца-Иосифа до 400—450 м на Новой Земле и до 700—1500 м на севере Среднеси​бирского плоскогорья, 1100—1200 м на западе и 1200—1300 м на востоке Алданского нагорья, 1800-2000 м в Юго-Западном За​байкалье. В континентальном секторе суббореальной зоны куру​мы встречаются на высотах 600—2000 м в Кузнецом Алатау, 1600—3500 м в Туве. Практически во всех горных странах, благо​приятных для курумообразования, с увеличением абсолютных высот повышается суровость климата и увеличиваются площади, занятые курумами, реликтовые формы сменяются современны​ми. Например, на Хамар-Дабане на высотах ниже 1600 м курумы занимают 15-20% территории, в то время как выше 1600—2300 м — 60—70%. Высотный пояс, в котором курумы начинают играть пре​обладающую роль в формировании ландшафтов, во многих райо-
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нах называют гольцовым поясом. В некоторых районах курумы за​нимают в этом поясе 90-100% территории.
С увеличением континентальности климата с запада на восток ареал курумов расширяется. Максимального распространения он достигает в поясе, начинающемся в Саянах и занимающем тер​риторию Северного Забайкалья и протягивающемся на восток через Становой хребет к хребтам Приохотья. Мощный очаг куру​мов существует также в Турано-Буреинском районе Дальнего Востока. Восточнее проявляется воздействие Тихого океана, кон​тинентальный климат сменяется морским и область распростра​нения курумов резко сокращается. Севернее выделенного пояса климат остается достаточно суровым для развития курумов, од​нако ареал их распространения локализуется из-за литолого-пет-рографического контроля над этим процессом. В пределах Сибир​ской платформы —- тектонически относительно спокойного блока земной коры, слаборасчлененного и укрытого густым раститель​ным покровом,— прочные породы траппового комплекса обна​жаются в основном по бортам речных долин, а также на более возвышенных территориях — таковы плато Путорана и Анабарс-кое плато. На обширных водораздельных пространствах Средне​сибирского плоскогорья существуют при этом локальные неболь​шие каменные моря. В пределах плато Путорана хорошо проявля​ется зависимость курумообразования от рельефа. Глубокое расчленение плато привело к тому, что на склонах речных долин формируются уже не курумы, а обвально-осыпные отложения. Собственно курумы здесь развиты слабо, в большей степени ха​рактерны каменные моря и покровы на плоских возвышенных поверхностях. Аналогичная картина наблюдается на Таймыре в горах Бырранга. В Верхояно-Чукотском регионе курумы в боль​шинстве развиты локально в пределах выходов фанитных интрузий.
Мощность курумов зависит от глубины сезонноталого (сезон-номерзлого) слоя, т.е. является функцией климата. На островах Врангеля, Новой Земле, Северной Земле и в некоторых других районах Арктики курумы имеют «пленочный» характер грубооб-ломочного чехла (30—40 см). На Северо-Востоке России и севере Среднесибирского плоскогорья их мощность возрастает до 1 м и более с тенденцией увеличения к югу до 2-2,5 м в Южной Яку​тии и Забайкалье. Наиболее общей закономерностью для курумов является их максимальное развитие в зоне 54-64° с.ш. и уменьше​ние распространения к северу и югу. В первом случае это связано с уменьшением территории выхода на поверхность курумообра-зующих пород и уменьшением глубины сезонного оттаивания. Во втором случае сокращение площадей курумов обусловлено умень​шением территории распространения ММП.
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Строение курумов, их морфология и происхождение неразрывно связаны между собой. На морфологию и строение курумов суще​ственно влияют источники поступления в них фубообломочного материала, а также взаимоотношение их с субстратом, на кото​ром они залегают. По источникам питания грубообломочным ма​териалом выделяются два больших класса курумов. Первый класс объединяет курумы, в которые грубообломочный материал по​ступает из ложа в результате его разрушения процессами крио​генного выветривания, выпучивания обломков, преобразования разреза суффозией и другими процессами. Это класс курумов с так называемым внутренним питанием. Во второй класс входят курумы, в которые обломочный материал поступает извне благо​даря действию гравитационных процессов (обвалы, осыпи, снос лавинами и др.). Это курумы с внешними источниками питания, и они являются вторичными образованиями. Распространение ку​румов контролируется положением очагов развития в настоящем или в недавнем геологическом прошлом. Курумы второго класса пространственно локализованы у основания уступов или остан-цов скальных пород и могут находиться в любой части рельефа или у подножия активно развивающихся склонов, у них обычно небольшие размеры. В гольцовом поясе гор наблюдается комби​нированное сочетание грубообломочных чехлов обоих классов курумов.
Практически во всех горных странах преимущественно распро​странены курумы с внутренним питанием. Они разделяются на курумы, развивающиеся на рыхлых грубообломочных отложени​ях с дисперсным заполнителем, и на курумы, образующиеся на скальных породах. Курумы на склонах, сложенных дисперсными отложениями, образуются вследствие криогенного выпучивания грубообломочного материала и суффозионного выноса из него мелкозема. Они приурочены к моренам, делювиально-солифлюк-ционным накоплениям, отложениям древних конусов выноса и другим генетическим разновидностям, состоящим из глыб, щеб​ня с мелкодисперсным заполнителем. Часто такие курумы изна​чально закладываются по неглубоким эрозионным ложбинам, по​лигонально-жильным структурам и другим наложенным экзоген​ным формам.
Наиболее распространены, особенно в гольцовом поясе гор, курумы с внутренним питанием, развивающиеся на скальных породах различного происхождения и состава. На сравнительно однородном по составу и строению коренном субстрате и склонах с одинаковым уклоном курумообразующие процессы проявляют​ся относительно равномерно по площади. В этом случае на курум-ном склоне по его простиранию возникает однотипный разрез.
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Строение и криогенные особенности курумного чехла закономерно фациально изменяются главным образом сверху вниз по склону. Если же коренной субстрат неоднороден по составу и строению, то формирование чехла происходит неравномерно по всей пло​щади в результате избирательного проявления экзогенных про​цессов. При этом образуются курумы различной формы (линей​ные, сетчатые, изометричные), относящиеся к группе курумов избирательного выветривания скальных пород.
На основе изложенных выше представлений об источниках питания курумов, связи с породами основания и морфологией проведена их морфогенетическая классификация для одного из районов Забайкалья — хр. Удокан (табл. 11.4). Выделенные виды курумов соответствуют курумным фациям. Они характерны не только для хр. Удокан, но и для всего Забайкалья. Фации коррели-руются с таковыми в других горных странах, и на данный момент классификация может использоваться универсально при изучении курумов в других областях. В гольцовом поясе гор, где скальные породы перекрыты маломощным чехлом продуктов разрушения, форма, размер и расположение курумов на склонах существенно зависят от состава пород, геоструктурных особенностей конкрет​ного участка и характера самих склонов. В строении осадочно-^ме-таморфических пород как курумообразующего субстрата основ​ное значение имеют следующие особенности: 1) наличие в разре​зе слоев, по-разному подверженных разрушению под действием выветривания, различных по размерам, характеру чередования и выхода на поверхность склона (по углам и азимутам падения и простирания); 2) наличие разрывных нарушений, их форма, раз​меры и положение по отношению к слоистости пород и поверх​ности склона, а также их активизация на новейшем этапе. В из​верженных породах определяющее значение имеют: 1) общая тре-щиноватость массивов, обусловленная обычно как изначальной трещиноватостью, связанной с особенностью остывания распла​вов, так и с дальнейшей историей тектонического развития гео​структуры, особенно на современном этапе (исходная трещино-ватость вблизи поверхности существенно расширена экзогенными, в том числе и криогенными, процессами); 2) наличие разрывных незалеченных и в разной степени омоложенных новейшими дви​жениями нарушений.
Характер залегания осадочно-метаморфических пород по от​ношению к поверхности склона, «рисунок», который образуют на нем разрывные нарушения и выходы пластов пород, более подверженных выветриванию, существенно определяют морфо​логию курумов. Это позволило наметить связь между особеннос​тями залегания пород и некоторыми видами курумов на склонах различной крутизны в гольцовом поясе гор Забайкалья (табл. 11.5).
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Таблица 11.4 Морфогенетическая систематизация курумов хр. Удокан
	Питание грубообломоч-ным материалом
	Основные курумообразующие процессы
	Группы курумов по их форме

	
	
	линейные
	сетчатые
	изометрические или площадные

	
	
	фации курумов (крутизна склонов, градус)

	Внутреннее
	Выветривание (деструкция) скальных пород, выпучивание обломков, суффозия
	Локальное
	Шлейфовидные потоковые курумы (5-20) Потоки курумов (15-25) Потоковые курумы (25-35)
	Сетчатые курумы (5-15) Потоково-сетчатые курумы (15-30) Нишевые курумы (10-25) Нишево-сетчатые курумы (10-25)
	Полигональные курумы (10-30) Пятнистые курумы (15-25)

	
	
	По всей площади
	
	
	Курумный поток распученной скалы (3-10)* Шлейфовидные покровные курумы (5-20) Поясные курумы (20-35)* Курумоосыпи (38-40) Курумы уступов нагорных террас (35-40)* Курумы уступов нивационных ступеней (5-15)*


Продолжение табл. 11.4
	Питание грубообломоч-ным материалом
	Основные курумообразующие процессы
	Группы курумов по их форме

	
	
	линейные
	сетчатые
	изометрические или площадные

	
	
	фации курумов (крутизна склонов, градус)

	Внутреннее
	Выпучивание обломков из дисперсных пород, суффозия
	Локальное
	Полосы курумов (20-25)
	Структурные курумы
	

	
	
	По всей площади
	
	
	Пятнистые и площадные курумы выпучивания (10-25)

	Внешнее
	Поступление материала обвалов, осыпей, курумов, лавин
	Ложбинные курумы (3-15)
	
	Курумоглетчеры* * Курумные покровы накопления (3-5)


Примечания.
■^ Фации курумов, в формировании которых существенную роль играет нивация.
** Фации, носящие переходный характер между курумами и иными фациями рыхлых образований.
Таблица 11.5 Зависимость формирования некоторых видов (фаций) курумов от залегания осадочно-метаморфических толщ и крутизны склонов
	Падение пластов
	Крутизна склона, градус

	пород по отношению к поверхности склона
	5-10
	10-15
	15-20
	20-25
	25-30
	30-38
	более 38

	Согласно, но поло-же, чем склон
	Курумы уступов нивацион-ных ступеней
	
	

	Согласно
	Шлейфовидные покровные
	
	
	

	со склоном
	курумы
	Полигональные курумы
	
	

	Согласно, но круче, чем склон
	
	Поясные курумы
	Курумо-осыпи

	Косо к падению склона
	
	Пятнистые курумы
	
	

	Противоположно и круче падения склона
	
	Поясные курумы
	

	Противоположно и положе падения склона
	Курумный покров распу​ченной скалы
	
	


Строение курумов в разрезах весьма многообразно. Именно стро​ение предопределяет их геодинамические и инженерно-геологи​ческие особенности. Если учитывать размер обломков, характер их обработки и сортировку в вертикальном разрезе, наличие голь​цового льда или мелкозема, мощность сезонноталого слоя, его соотношение с частью разреза, находящегося в многолетнемерз-лом состоянии, и другие особенности, то одинаково построен​ных курумов практически нет. Однако при обобщении деталей строения выделено 13 основных типов разрезов, которые соот​ветствуют определенным условиям курумообразования и отража​ют специфику процессов, происходящих в той или иной части грубообломочного чехла. Принципиальные типы разрезов объе​динены в три группы (рис. 11.6).
Первая группа (А) объединяет разрезы, в строении которых есть слой с гольцовым льдом, расположенный на разборной ска​ле. Часть курумного тела (субфация), которая имеет такое строе​ние, так и названа — «субфация с гольцовым льдом». Данная суб​фация является показателем того, что курум находится в зрелой стадии развития, так как формирование ледогрунтового слоя про​исходит за счет сокращения глубины сезонного протаивания в результате деструкции скальных пород и увеличения их влажнос​ти (льдистости). Чем выше льдистость ледогрунтового слоя, тем медленнее происходил процесс его формирования. В разрезе А1 грубообломочный чехол залегает непосредственно на слое с голь​цовым льдом с базальной криогенной текстурой. В верхнем слое 1 часто наблюдается морозная сортировка на всю или на часть мощ​ности сезонноталого слоя. Наличие сортировки грубообломочно​го чехла свидетельствует о стадии его развития: чем глубже и вы​разительнее морозная сортировка, тем курум более зрелый. Кро​ме того, такой разрез свидетельствует о том, что весь мелкозем вымывается из разреза подповерхностным стоком. Даже когда морозная сортировка отсутствует, в большинстве случаев вблизи поверхности расположены наиболее крупные глыбы, а в нижней части разреза сезонноталого слоя между глыбами встречаются щебень и дресва. Слой 2 — это фактически продолжение слоя 1, но пустоты между обломками заполнены льдом практически без разуплотнения минеральной части скелета. Этот слой аналогичен слоям 3 и 4 в разрезах А2 и A3. Слой 3 представляет собой корен​ной субстрат и характерен для всех видов разрезов групп А и Б. Он имеет вид разборной скалы с трещинами, заполненными льдом. Субфация с гольцовым льдом — единственная составная часть ку-рума, которая включает в себя не только сезонноталый слой, но и i слой, находящийся в многолетнемерзлом состоянии. Это связано с его динамичностью, так как в ледогрунтовом слое происходят его
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Рис. 11.6. Характерные разрывы курумов. Пояснение в тексте
пластические деформации, а также соскальзывание по нему об​ломков. Разрез А2 отличается от предыдущего наличием слоя 2, в котором пространство между обломками заполнено мелкоземом (песком, супесью, суглинком). Если грубообломочный чехол в целом имеет законченную морозную сортировку, т.е. с глубиной размер обломков уменьшается, то наличие слоя 2 может свиде​тельствовать либо о начале заполнения (кольматации) разреза мелкоземом, либо о некотором преобладании процессов форми​рования мелкозема над его суффозией. В разрезе A3 выше разбор​ной скалы наблюдаются четыре слоя. Характерно, что в пределах грубообломочного слоя без заполнителя как бы во взвешенном
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состоянии находится слой 2, представленный обломками с пес​чаным и супесчаным заполнителем. Разрез А4 имеет следующие важные особенности: большую мощность слоя с гольцовым льдом (до 3—4 м) и высокое содержание последнего (до 80—90%). Разрез А5 заканчивает первую фуппу разрезов. Его включение в эту фуппу условно, так как в его строении содержатся только фрагменты слоя с гольцовым льдом (3), обычно не выдержанные по площа​ди и простиранию. Главной особенностью строения разреза явля​ется небольшая мощность фубообломочного чехла (0,3—0,5 м), под которым расположен слой мелкого щебня и дресвы. Границы между слоями четкие, а данная часть разреза названа «перлюви​альной субфацией». Фактически она только внешне (благодаря верхнему слою) напоминает курум. На самом деле многообразие разрезов данной фуппы не заканчивается. В пределах хр. Удокан скважиной вскрыт разрез, напоминающий А5, в котором под перлювиальной субфацией расположен мощный пласт льда (6 м!) практически без включений фубообломочного материала. По-ви​димому, это сложная комбинация курума, перекрывшего и за​консервировавшего часть ледника и трансформированного со вре​менем в перлювиальную субфацию.
Вторая фуппа (Б) объединяет разрезы, расположенные на раз​борной скале с трещинами, заполненными льдом. Ледогрунто-вый слой отсутствует. Разрез Б1 в нижней части имеет слой 2, представляющий собой «разборную скалу». Это типичный разрез для «суффозионно-деструктивной субфации» курумов. Наличие такой субфации свидетельствует о продолжающемся процессе формирования фубообломочного чехла курума. В разрезе Б2 ниже фубообломочного чехла (1) лежит слой 2, представленный фу-бообломочным материалом с заполнителем. Мощность слоя 2 в несколько раз меньше слоя 1. В разрезе БЗ фубообломочный слой 1 имеет небольшую мощность и залегает на рыхлых отложениях, представленных песками, супесями, суглинками с включением щебня и глыб от 40 до 60%. Слой 2 является, по существу, ниж​ней частью курума. Разрез Б4 имеет двухслойное строение: под фубообломочным чехлом расположен слой сильно обводненного мелкозема, часто находящегося в тиксотропном состоянии. Эта часть курума называется «кольматационной субфацией». Разрез Б5 представлен одним слоем фубообломочного материала без запол​нителя, залегающего непосредственно на разборной скале. Дан​ная субфация, которая может быть названа «сухой», в куру мах встречается редко, в основном на выпуклых участках склонов с дефицитом поверхностного стока.
Третья фуппа (В) объединяет разрезы курумов, расположен​ные на рыхлых фубообломочных образованиях, находящихся в
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многолетнемерзлом состоянии. Разрез В1 представлен слоем гру​бообломочного материала (1), залегающим на сезонноталых рых​лых грубообломочных образованиях с мелкодисперсным запол​нителем (2), аналогичных по составу многолетнемерзлому суб​страту. Наличие данной субфации в теле курума является показателем незаконченности процесса формирования грубооб​ломочного чехла. Основными курумоформирующими процессами являются выпучивание грубообломочного материала и суффозия мелкозема. Наличие морозной сортировки обломков в разрезе сви​детельствует о преобладании процессов выпучивания обломков над суффозией, отсутствие сортировки свидетельствует об обрат​ном подчинении процессов. Разрез В2 тоже двухслойный. Грубо-обломочный чехол расположен на тонкодисперсных образовани​ях преимущественно песчаного и супесчаного состава с неболь​шим количеством грубообломочного материала. Данная часть курумов выделена в самостоятельную субфацию — «выпучивания». Фациальные разновидности, т.е. фации и субфации курумов, могут как существовать самостоятельно, что характерно для не​больших по размерам курумных тел, так и сочетаться, законо​мерно сменяя друг друга в курумах большой протяженности. Во времени также происходит смена субфаций в курумах. Смена суб​фаций — объективно происходящий процесс, определяющийся многими условиями: устойчивостью пород к выветриванию, кру​тизной склона, подрезкой склонов водотоками и т.д., а также климатическими и мерзлотными условиями. Так, на ограничен​ных по протяженности склонах долин рек Чульманской впадины, сложенных песчаниками различной прочности, на курумных скло​нах зрелой стадии развития наиболее часто встречается следую​щее сочетание субфаций. В верхней части курумного склона рас​полагается суффозионно-деструктивная субфация (Б1). Гипсомет​рически ниже по склону находится субфация с гольцовым льдом, сменяющаяся к основанию склона кольматационной. На основа​нии анализа строения курумов установлены основные закономер​ности изменения субфаций в пространстве. В свою очередь эти закономерности позволяют наметить основные особенности их динамики во времени. На начальной стадии формирования куру​ма в результате выветривания скальных пород он был представ​лен только суффозионно-деструктивной субфацией, которая про​странственно занимала все курумное тело. По мере увеличения мощности чехла за счет выветривания скальных пород и суффо​зии мелкозема возрастает скважность пород и количество ежегод​но образующегося в куруме гольцового льда. Увеличение льдисто-сти ведет к уменьшению глубины сезонноталого слоя и переходу его нижней части, наиболее промытой и обладающей максималь-
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ной скважностью, в многолетнемерзлое состояние. В результате этого суффозионно-деструктивная субфация трансформируется в субфацию с гольцовым льдом, которая разрастается снизу вверх по склону по принципу «пятящейся эрозии». В случае выветрива​ния прочных скальных пород, когда образуется небольшое коли​чество дисперсного материала, легко выносимого мощным под​поверхностным стоком, субфация с гольцовым льдом может пол​ностью заменить суффозионно-деструктивную. Весь курум вновь будет представлен только одной субфацией, но уже субфацией с гольцовым льдом. Анализ большого числа разрезов показывает, что практически независимо от прочности пород в нижней части курумов, развивающихся на склонах, не подрезаемых водотока​ми, в итоге образуется кольматационная субфация (Б4). На поро​дах более устойчивых к выветриванию она возникает по времени позже, чем на менее прочных породах, и развивается медленнее. Площадь кольматационной субфации увеличивается от нижней части курума вверх по склону за счет сокращения других субфа​ций. При этом скорость ее формирования постоянно уменьшает​ся, и на определенном уровне этот процесс практически прекра​щается. Размер сохранившегося участка курума, представленного суффозионно-деструктивной субфацией или с гольцовым льдом, при этом становится недостаточным, чтобы выветривание в его пределах могло поддерживать рост кольматационной субфации. Появление ее в куруме означает, что он перешел к завершающей стадии своего развития. С накоплением мелкозема увеличивается глубина сезонного оттаивания и происходит уничтожение голь​цового льда, сопровождающееся просадками поверхности курума и разгрузкой напряжений в грубообломочном чехле. Однако за​полнение курума мелкоземом не всегда означает его полное от​мирание. Для курумов, сформировавшихся на прочных скальных породах, эта стадия развития означает только временное затуха​ние процесса. Об этом свидетельствует тот факт, что во фронталь​ной части курумных потоков, расположенных в Чульманской впа​дине и практически полностью заполненных мелкоземом, наблю​дается активное выпучивание грубообломочного материала и образование субфации выпучивания.
Из приведенных примеров соотношения субфаций в курумах видно, что для склонов ограниченной протяженности каждая гип​сометрически ниже расположенная по склону субфация находит​ся на более высоком уровне развития по сравнению с вышерас​положенными субфациями. Для конкретного курума это означа​ет, что каждая субфация, его составляющая, проходит все стадии развития и обычно в том порядке, в каком расположены субфа​ции сверху вниз по склону в данный момент времени. Сказанное
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свидетельствует о пространственно-временной последовательно​сти смены субфаций, которая может рассматриваться как суще​ствующая объективная закономерность, позволяющая прогнози​ровать развитие курума в каждой его конкретной точке на основе анализа сочетания субфаций по площади в данный момент вре​мени. Это утверждение справедливо для курумов, развивающихся в естественных условиях, когда отсутствуют техногенные воздей​ствия на грубообломочный чехол. Закономерность справедлива для курумов, представленных на склоне одной фацией (курумный поток, поле и др.). Если же курумы на склоне представлены соче​танием различных фаций, когда один курум переходит в другой, то пространственно-временную закономерность развития субфа​ций следует искать для каждой фации курумов отдельно. Иногда данная закономерность прослеживается не только для субфаций одного курума, но и для разного типа курумов, расположенных на одном и том же склоне. Кроме того, предложенный принцип развития курумов применим только с учетом климатических осо​бенностей, при которых происходило развитие курума. Резкие и глубокие потепления или похолодания нарушают пространствен​но-временную последовательность развития субфаций.
В соответствии с морфогенетической систематизацией куру​мов горных стран Южной Якутии и Забайкалья все курумы раз​биты по морфологии на три подгруппы: линейные, сетчатые и изометричные.
Группа линейных курумов объединяет следующие разновиднос​ти: шлейфовидные потоковые курумы, потоки курумов, потоко​вые и ложбинные курумы.
Шлейфовидные потоковые курумы приурочены к нижним частям склонов средней крутизны (5—20°). Они пред​ставлены потоками, ширина которых увеличивается вниз по склону с 5—6 до 20—25 м. Длина потоков в среднем 80—100 м. Продольный профиль курумов вогнутый, т.е. его крутизна уменьшается вниз по склону: в верхней части 20°, в нижней 5—10°. Морфология груп​пы шлейфовидных потоковых курумов напоминает шлейфы. В нижней части склонов они часто образуют сплошной грубообло​мочный чехол. По линиям потоков сосредоточен подповерхност​ный сток, а во фронтальной части потоки обычно заканчиваются сочетанием валов и западин. В строении фации шлейфовидных потоковых курумов наиболее представительными по площади яв​ляются разрезы субфации с гольцовым льдом. Глубина сезонного оттаивания курума меньше мощности его грубообломочного чех​ла и составляет 2,8-3 м. Мощность ледогрунтового слоя по геофи​зическим данным достигает 3 м. Летом, как правило, по поверх​ности льда течет поток воды. В верхней части склонов, где ширина
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потоков невелика, ледогрунтовый слой в разрезе отсутствует и курумы представлены суффозионно-деструктивной субфацией, протяженность которой по склону не превышает 20—30 м. Здесь при ширине курума 3—4 м мощность грубообломочного чехла со​ставляет 1,5 м, а ниже по разрезу находится сезоннопротаиваю-щая разборная скала (типа разреза Б1). В нижней части склона в шлейфовидных потоковых курумах практически всегда отсутству​ет кольматационная субфация, что связано с активной суффози-онной деятельностью мощного подповерхностного стока.
Парагенетически шлейфовидные потоковые курумы связаны с солифлюкционно-делювиальными накоплениями, занимающими участки склонов между потоками. Они залегают, как правило, на разборной скале, а глубина протаивания не превышает 2 м.
Шлейфовидные потоковые курумы образовались в результате избирательного криогенного выветривания скальных пород по зонам тектонической трещиноватости, пласты которых залегают согласно поверхности склона. Ширина зон дробления в среднем 10—15 м, а расстояние между их основными линиями 30—50 м. Зоны дробления, ориентированные по падению склона, образуют по​токи правильной, симметричной формы. При иной ориентировке формируются «косые» шлейфовидные потоки. В естественных ус​ловиях грубообломочный чехол высокоподвижен. Скорость его движения 1—3 см в год, кроме того, он предрасположен к катаст​рофическим подвижкам в результате протаивания ледогрунтово-го слоя в аномально теплые и дождливые годы. Данные курумы наиболее чувствительны к любым воздействиям человека.
Потоки курумов связаны со склонами крутизной 15— 25°. Их ширина изменяется от 5—10 до 15-20 м, а длина — от 100 до 500 м. Они имеют слегка вогнутый поперечный профиль в верх​ней части склона и выпуклый в нижней. Ширина каждого потока мало изменяется вниз по склону. Линейность форм подчеркива​ется дифференциацией грубообломочного чехла на их поверхно​сти: в осевой части расположены наиболее крупные глыбы раз​мером до 1 м в поперечнике, на периферии — более мелкие (0,4x0,5x0,6 м). Потоки курумов встречаются в гольцовом поясе локально и парагенетически обычно связаны с солифлюкцион​но-делювиальными образованиями, а также с лавинными и осып-ными накоплениями.
Прямолинейность форм и строение коренного субстрата свиде​тельствуют о том, что потоки курумов сформировались в результа​те интенсивного выветривания скальных пород по одиночным зо​нам тектонического дробления при несогласном залегании пород с поверхностью склона. В поперечном разрезе описываемые курумы представляют собой корытообразные углубления, заполненные
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щебнисто-глыбовой массой и напоминающие выемки в скальных породах глубиной от 0,5 до 5 м. Строение разрезов потоков соот​ветствует типам А1 или А4, реже А2. В наиболее крупных потоках с глубины около 3 м расположен ледогрунтовый слой мощностью до 2 м. В сезонноталом слое курумный чехол сильно разуплотнен, особенно в осевой части потоков, обломки имеют округлую фор​му. Часто по ледогрунтовому слою течет поток воды. Встречены также курумы, представленные остроугольными глыбами, что обусловлено молодостью этих форм. В их строении реже встреча​ется горизонт с гольцовым льдом. В естественных условиях под​вижность потока определяют криогенная десерпция и гидродина​мический напор вод подповерхностного стока, соскальзывание обломков по ледогрунтовому слою. В зависимости от конкретных геолого-геоморфологических условий скорость движения курум-ных потоков может быть в 8—10 раз больше скорости движения площадных курумов.
Потоковые курумы морфологически представлены чех​лом грубообломочного материала, залегающим на склонах кру​тизной 25-30° и осложненным системой глыбовых потоков. По особенностям микрорельефа выделены две разновидности таких курумов. Первая разновидность представлена грубообломочным чехлом, на фоне которого потоковые курумы расположены друг от друга на расстоянии от 30 до 50 м. Непосредственно потоки маркируются морфологически валообразной формой. Кроме того, они сложены с поверхности обломками крупных размеров с суб​вертикальной ориентировкой и направленностью длинных осей обломков по падению склона. Между потоками местами наблюда​ются узкие полосы растительности, приуроченной к делювиаль​ным образованиям. В верхней части склонов выпуклая форма по​токов становится менее заметной, а на расстоянии около 150 м от основания склона исчезает совсем. На поверхности чехла сохра​няется лишь дифференциация обломков по размерам. На расстоя​нии около 30 м от основания склона поперечный профиль пото​ков становится вогнутым. Эта часть похожа на ложбину шириной 10—12 м. Внутри курума с сильным шумом текут фунтовые воды. Для потоковых курумов наиболее типично следующее строение. На расстоянии около 40 м от основания склона расположена ти​пичная субфация с гольцовым льдом (А4). Мощность сезоннота-лого слоя 1,8 м, а глубже расположен ледогрунтовый слой, со​держащий около 60% льда и 40% мелкого щебня и дресвы. В 10 м ниже по склону, где потоки маркируются западинами, его разрез соответствует кольматационной субфации. С глубины 0,75 м в мерз​лом состоянии находятся щебнисто-дресвяные отложения с пес​чаным заполнителем (50%). Шурф, пройденный на расстоянии
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5 м от западины, вскрыл разрез, сходный с описанным выше для субфации с гольцовым льдом. Таким образом, субфация с голь​цовым льдом как бы оконтуривает сверху и с боков кольматаци-онную субфацию.
Пространство склона между потоками обычно покрыто грубо-обломочным материалом, соответствующим по строению перлю-виальной субфации курума (А5), парагенетически связанной с потоками курумов. Формирование потоковых курумов обусловле​но избирательным выветриванием скальных пород по линиям разрывных нарушений или по более трещиноватым пластам пес​чаников при несогласном (косом) залегании относительно склона.
Вторая разновидность потоковых курумов связана со склонами крутизной около 30—35°. Курумы имеют валообразный попереч​ный профиль — чередование положительных и отрицательных форм микрорельефа с относительным превышением до 1 м. По суще​ству, это серия потоков (пониженные полосы) шириной 5-7 м, расположенных параллельно на расстоянии в несколько метров друг от друга. Грубообломочный материал, слагающий ложбины и гряды, имеет различную степень покрытия лишайниками и окраску (ложбины более темные).
Разрез по линии потока соответствует типу А1, реже Б5. С глу​бины 2 м обломки сцементированы льдом, чистым и прозрачным. По поверхности льда наблюдается поток воды. Разрез гряды куру​ма соответствует типу А2 или Б2. В отличие от описанного выше в нижней части разреза появляется песчаный заполнитель. Глубина сезонного протаивания в пределах гряды курума 1,8 м.
Анализ строения курумного чехла и геоструктурной обстанов​ки свидетельствует о том, что описываемая разновидность пото​ковых курумов сформировалась в результате неоднородного вы​ветривания скальных пластов, залегающих несогласно с поверх​ностью склона при большой крутизне их падения. В итоге возникает система курумных потоков, размеры и положение которых зави​сят от мощности и элементов залегания пластов, их литологичес-кой неоднородности и ориентировки по отношению к поверхно​сти склона и др.
Ложбинные курумы приурочены к отрицательным фор​мам рельефа: тальвегам верховьев ручьев, эрозионным ложбинам на седловинах междуречий, тектоническим рвам с уклоном от 3 до 15°. Их питание преимущественно внешнее за счет грубообло-мочного материала осыпей, лавиноосыпей или покровных куру​мов. Морфология и размер ложбинных курумов определяются в основном характером ложбины-коллектора. В зависимости от об​водненности склона, характера обломочного материала, посту​пающего со склонов, формируется тот или иной тип разреза.
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Курумы, расположенные в узких, сильнообводненных распадках, характеризуются типом разреза ВЗ. Мощность сезонноталого слоя, как правило, не превышает 1 м, а в основании разреза наблюда​ется мощный поток воды. Ложбинные курумы, занимающие бо​лее крупные элементы рельефа, являются мощными коллектора​ми тонкодисперсного материала с разрезам в нижней части скло​на, близким к Б4.
Группа сетчатых курумов объединяет следующие виды: сетча​тые, потоково-сетчатые, нишевые, структурные, нишево-сетча-тые и сетчато-нишевые курумы. Сетчатые курумы — это серия пересекающихся потоков курумов, образующих на склонах сетку размером от 8—10 до 15—20 м. Парагенетически сетчатые курумы связаны с каменными многоугольниками на слабонаклонной по​верхности междуречья и солифлюкционно-делювиальными обра​зованиями мощностью до 2 м в ячеях курумной сетки. Их морфо​логической разновидностью является сплошной грубообломоч-ный чехол, на котором просматривается сетка в виде западин или невысоких валов.
Сетчатые курумы имеют следующие особенности стро​ения: 1) различную мощность грубообломочного чехла, меняю​щуюся от 0,5 м в пределах полигональных останцов (тип разреза БЗ) до 2 м непосредственно в сетке (тип разреза Б2 или Б4); 2) под курумным чехлом фиксируется четкая система желобов в форме сетки, разделяющих полигональные останцы; 3) мощность грубо​обломочного чехла потока равна глубине сезонного оттаивания или несколько больше нее, а в пределах полигонального остан​ца — меньше мощности сезонноталого слоя.
Генезис курумов связан с избирательным выветриванием скаль​ных пород по сетке трещин. Условием развития сетчатых курумов является наличие двух систем трещин в коренных породах при несоответствии падений пластов пород и поверхности склонов. При мощности рыхлых отложений 1—1,5 м сетка трещин марки​руется понижениями на поверхности склона. Наличие пониже​ний способствует концентрации по ним стока вод сезонноталого слоя, промывающих разрез и усиливающих деструкцию скально​го основания. В результате периодического замерзания воды по трещинам в скальных породах формируются глубокие «карманы» выветривания, а грубообломочный материал выдавливается льдом на поверхность. В начальных стадиях развития это приводит к об​разованию жил грубообломочного материала, образующих в пла​не сетку. По мере увеличения мощности обломочного чехла он начинает перемещаться вниз по склону, образуя сетчатый курум. При небольшой мощности рыхлых образований и размера сетки трещин выветривание скальных пород и выпучивание обломков
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на поверхность приводит к смыканию грубообломочного чехла над полигонами.
Потоково-сетчатые курумы развиваются на склонах кру​тизной 15-25°, имеют форму сетки потоков грубообломочного материала с асимметричными ячеями. Курумные потоки, ориен​тированные по падению склона, —- это положительные формы шириной 4-5 м и общей длиной 30-40 м (рис. 11.7). Потоки, ори​ентированные близко к простиранию склона, развиты слабо. Па-рагенетически потоково-сетчатые курумы связаны со щебнисто-дресвяными солифлюкционно-делювиальными отложениями мощностью 1-1,5 м, т.е. меньше, чем в сегментах склонов с сет​чатыми курумами. Образование сетчатых и потоково-сетчатых ку-румов происходит в сходных геологических условиях, поэтому они часто соседствуют друг с другом. Мощность сезонноталого слоя потоков достигает 3,5 м, а разрез соответствует типу А1 или А2, реже Б4. С глубины 3,5 м все пространство между обломками за​полнено льдом. Потоково-сетчатые курумы, так же как и сетча​тые, иногда имеют единый сомкнутый чехол грубообломочного материала.
С увеличением крутизны склонов до 30° отмечены отклонения потоков от их «русел» (желобов выветривания) и переориенти​ровка их по падению склона.
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Рис. 11.7. Внешний вид потоково-сетчатого курума
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Нишевые курумы тяготеют к привершинной части скло​нов крутизной от 10 до 25°. Они образуются чаще всего на скло​нах, где пласты коренных пород падают в направлении, обратном
поверхности склона. Особенностью нишевых курумов является на​личие микрорельефа, представляющего систему субгоризонталь​ных площадок, расположенных в шахматном порядке, и цирко-образных ниш в их тыловой части. В отличие от предыдущих куру​мов этой группы, данный тип морфологически не образует сетку на склоне. Здесь наблюдается как бы обратная картина: сетку об​разуют некурумные участки на склоне, оконтуривающие ниши курумов. Средний размер площадок 10x20 м, а высота уступов над ними 1,5—2 м.
Выделены две морфологические разновидности нишевых куру​мов. Первая связана со сплошным чехлом грубообломочного ма​териала, в котором вьщеляется серия углублений-ниш. Другая раз​вита на участках склонов с несплошным, пятнистым распростра​нением грубообломочного чехла, который приурочен только к площадке и отчетливо выделяющемуся уступу в тыловой части. Пространство между ними слагают мелкодисперсные солифлюк-ционно-делювиальные отложения.
Наиболее часто разрез нивационного уступа в нижней части соответствует типу А1. Лед появляется с глубины 1,4 м и имеет прозрачно-молочный цвет с пузырьками воздуха (рис. 11.8). Слойки
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Рис. 11.8. Гольцовый лед — основной элемент строения большинства курумов
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льда огибают обломки. По направлению к нивационной площад​ке лед замещается льдонасыщенным песком. На границе уступа с нивационной площадкой происходит высачивание воды.
Разрез горизонтальной площадки у основания уступа типичен для всех курумов данной категории и соответствует типу ВЗ. С глу​бины 0,9—1 м пространство между обломками заполнено песком, породы находятся в мерзлом состоянии. Шурф частично запол​няется водой. В других случаях в состав сезонноталого слоя входит верхняя часть горизонта с дисперсным заполнителем мощностью до 0,1—0,2 м. Этот разрез характеризует строение субфации мерз​лотного забоя на зрелой стадии развития. Для развивающихся курумов характерны увеличение размеров обломков с глубиной, постепенный переход в разборную скалу. Характерной особен​ностью строения площадки в центральной части является нали​чие в сезонноталом слое подвешенного горизонта с мелкодис​персным заполнителем мощностью до 1 м. Тип разреза соответ​ствует A3 при глубине сезонного протаивания 3 м. Обломки в ледогрунтовом слое с очень плотной упаковкой, близкой по сло​жению к разборной скале, поэтому льдистость слоя относительно невелика (около 10—20%). Во фронтальной части площадок обыч​но отмечается увеличение мощности верхнего слоя наиболее круп​ных обломков с 0,9 до 1,3 м и глубины сезонного оттаивания до 3,5 м на периферии. Строение системы «уступ—площадка» свиде​тельствует о том, что это типичные нивационные образования. В гольцовом поясе гор процесс нивации работает как важнейший курумообразующий процесс. Для формирования курумов ниваци-онного происхождения необходимы исходные отрицательные формы микрорельефа, роль которых здесь выполняют западины в местах пересечения слоев пониженной прочности или узлы сетки тектонических трещин. В западинах сход снега задерживается, се​зонные снежники наиболее активно разрушают верхнюю стенку западины. В их основании располагается «мерзлотный забой», по​ложение которого маркируется субвертикальной ориентировкой грубообломочного материала. По мере врезания забоя в склон происходит увеличение размера ячей до форм, напоминающих ниши. Коренное ложе склона приобретает форму, подобную со​товой. Эту ячеистую форму перекрывает чехол грубообломочного материала, в результате формируется система нишевого курума.
Нишево-сетчатые исетчато-нишевые курумы по генезису и положению на склонах похожи на нишевые, одна​ко они имеют более сложные генезис, морфологию и строение. Кроме нивационных площадок и уступов, построенных анало​гично описанным выше, здесь четко выделяются обрамляющие их курумные потоки шириной 2,5-3 и протяженностью 30—40 м и
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более. Они формируются на склонах крутизной 10—25°. Потоки косо ориентированы относительно падения склона и в плане об​разуют сетку. Морфологически нишево-сетчатые и сетчато-нише-вые курумы сходны между собой. Различие между ними заключа​ется в разном соотношении размеров «площадок», с одной сто​роны, уступов и потоков — с другой. Оба вида курумов имеют признаки как нишевых, так и потоково-сетчатых курумов. Пре​вышения нивационных площадок друг над другом у описываемых курумов составляют 1—1,5 м. Если на периферии площадки име​ется поток, то общее превышение может достигать 3 м. Все эле​менты склонов с описываемыми курумами покрыты практически сплошным чехлом грубообломочного материала, дифференциро​ванным с поверхности по крупности: площадка и уступ сложены обломками сравнительно мелких размеров — 0,1x0,15x0,25 м, оги​бающие площадку потоки — глыбами размером до 0,5x0,7x1 м.
Нишево-сетчатые и сетчато-нишевые курумы формируются на склонах, сложенных осадочными породами с косым несоглас​ным падением пластов относительно поверхности склона, а так​же при наличии скрещивающихся систем трещин в коренных породах. Строение потоков многообразно. Наиболее распростра​нен разрез курумного потока типа А1 и А4. С глубиной возрастает увлажненность обломков, а на глубине около 3 м отмечается по​ток воды по мерзлому субстрату, сцементированному чистым и прозрачным льдом, занимающим все пространство между облом​ками. На более пологих склонах, сложенных мелкодисперсным материалом большой мощности, разрез по линии потока соот​ветствует Б2 или Б4. С глубины 1 до 1,3 м все пространство между обломками заполнено увлажненным мелкоземом с признаками тиксотропного состояния. Ниже в разрезе мелкозем мерзлый с волнисто-слоистой тонко- и микрошлировой криотекстурой. По строению описываемые курумы в пределах нивационных уступов и площадок практически не отличаются от нишевых курумов. Гру-бообломочный чехол курумов состоит из двух различных элемен​тов: потока курума и курума нивационной ступени. Морфологи​чески эти элементы связаны с грубообломочным чехлом ниваци​онной площадки, который при крутизне до 5° представлен элювиально-делювиальными отложениями и практически не ис​пытывает горизонтальных перемещений вниз по склону. С увели​чением крутизны площадки отложения на ней трансформируют​ся в солифлюкционно-делювиальные и перлювиальные.
Структурные курумы приурочены к склонам крутиз​ной 5—15°, сложенным рыхлыми отложениями различного гене​зиса (солифлюкционно-делювиальными, мореной и др.). Морфо​логически они мало отличаются от сетчатых. Главной их особен-
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ностью является размер решетки (в среднем 5x6 м). Ширина ку-румных потоков в среднем 2 м. Строение структурных курумов, находящихся на склонах, сложенных различными по генезису отложениями, довольно однотипно и соответствует разрезу Б2. Мощность грубообломочного чехла потока около 1,5 м, глубже разрез сложен мелким щебнем, дресвой и песком, которые нахо​дятся в состоянии полного водонасыщения. Ниже 2 м породы обыч​но мерзлые, криогенные текстуры массивные. В пределах полиго​нального останца тип разреза аналогичный, но мощность промы​того грубообломочного чехла всего около 0,5 м.
Структурные курумы формируются в результате избирательно​го выпучивания грубообломочного материала при ориентирую​щем влиянии полигональной сетки грубообломочных жил в рых​лых отложениях.
Группа изометричных курумов наиболее представительна. В нее входят полигональные и пятнистые курумы, курумный покров распученной скалы, шлейфовидные и поясные курумы, курумо-осыпи, курумы уступов нагорных террас и уступов нивационных ступеней, курумные покровы выпучивания, курумоглетчеры, ку-румные покровы накопления.
Полигональные курумы морфологически представ​лены четко выраженными полигонами размером от 10—15 до 30—50 м с грубообломочным материалом. Они расположены на склонах крутизной от 10 до 30°. Поверхность курумов в пределах полигональной сетки довольно плоская, но несколько возвыша​ющаяся над окружающими их солифлюкционно-делювиальными образованиями. По строению выделены две разновидности поли​гональных курумов. Для первой характерно увеличение мощности грубообломочного чехла от центра полигонального блока к его периферии. Строение напоминает сетчатые и структурные куру​мы, когда в центре полигонов сохраняются реликтовые формы останцов скальных пород. Для второй разновидности характерно увеличение мощности грубообломочного чехла к его центральной части, т.е. курум в разрезе имеет форму чаши. Строение грубооб​ломочного чехла курумных полигонов соответствует типу Б4. На глубине 2,3 м происходит высачивание воды по мелкодисперсно​му субстрату, находящемуся в тиксотропном состоянии. С глуби​ны 3 м породы мерзлые с большой льдистостью.
Генезис полигональных курумов связан с избирательным вы​ветриванием скальных пород по сетке трещин в условиях обиль​ной увлажненности. Как правило, для зон дробления характерен сложный генезис: в скальных породах это литогенетическая и тек​тоническая система трещин, расширенная выветриванием; в рых​лом чехле на нее могло наложиться морозобойное растрескивание,
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ориентированное по ослабленным зонам. В результате этого поро​ды оказываются разбитыми на блоки-полигоны, а подповерхност​ный сток концентрируется по зонам дробления, где формируется особенно мощный курумный чехол. Таким образом, механизм образования первой разновидности полигональных курумов схо​ден с сетчатыми курумами. Чашеобразный характер второй раз​новидности курумов образуется при наличии на склоне сетки тре​щин неправильной формы. Если трещины, ориентированные по падению склона, попадают в середину нижележащего полигона, то поток воды, сконцентрированный по трещиноватой зоне, встре​чает на своем пути препятствие в виде блока-полигона. В результа​те этого последний насыщается водой и в нем происходит актив​ное выпучивание грубообломочного материала.
Пятнистые курумы характеризуются неправильной гео​метрической формой. Они приурочены к склонам крутизной 15—25° с разнообразной геоструктурной обстановкой. Встречаются как одиночные курумы, так и серии курумных пятен. Размеры куру​мов в плане колеблются от 10x15 до 10x30 м. Строение грубооб​ломочного чехла изменчиво по площади, но тип разреза чаще соответствует Б2. В пределах одного и того же курума встречаются участки, где грубообломочный материал промыт на всю мощ​ность и лежит непосредственно на разборной скале (тип Б1), на других в нижней части заполнен мелкоземом (тип В1 или В2). При небольшой мощности рыхлых отложений на склоне и силь​ной его увлажненности увеличение площадей пятнистых курумов приводит к их объединению и формированию покровных куру​мов выветривания.
Курумный покров распученной скалы тяготе​ет к привершинным склонам междуречий (рис. 11.9). Крутизна склонов 3—10°, их профиль пологовыпуклый. Длина курумных по​кровов изменяется от 50—70 до 200—300 м. По простиранию скло​нов они протягиваются на сотни метров. Термин «распученная скала» отражает морфологические особенности курума и его внут​реннее строение. Отличительной внешней особенностью является «вздыбленность» обломков и их субвертикальная ориентировка. С поверхности грубообломочный материал сильно разуплотнен. Особенно большая пустотность отмечена в чехле, сложенном круп​ными глыбами (1x1,5x2 м). Поверхность курумных покровов, рас​положенных на пологих приводораздельных участках, усложнена западинами диаметром 15—20 м. Внешне они напоминают нива-ционные ниши, в середине которых обнажаются скальные поро​ды. Разрез грубообломочного чехла курумных покровов соответ​ствует типу А1. Его характерной особенностью является наличие в интервале глубин 1—1,6 м свободно залегающих глыб размером
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Рис. 11.9. Внешний вид курумов «распученной скалы» с останцами скальных пород
0,5x1x1 м с большими пустотами между ними, достигающими 40-50%. С глубины 1,6 м глыбы сцементированы прозрачным льдом. Обломки практически невыветрелые с острыми ребрами. Образо​вание описываемых курумов связано с выветриванием трещино​ватых, но прочных скальных пород.
Шлейфовидные покровные курумы приурочены к нижним частям склонов крутизной 5-20°. Чаще всего у них изо-метричная форма, несколько расширяющаяся к подножию скло​нов. Отличительной чертой является вогнутый профиль с умень​шением крутизны от 20° в верхней части до 5-10° в нижней. Про​тяженность курумов достигает первых сотен метров. Они встречаются на склонах с согласным залеганием пластов пород относительно поверхности склона. В верхней части курума распо​лагается суффозионно-деструктивная субфация протяженностью от нескольких десятков до сотни метров. Мощность сезонноталого слоя около 2 м. Основной элемент курума — субфация с гольцо​вым льдом. Ее строение аналогично рассмотренному для шлейфо-видных потоковых курумов. В нижней части курумов в естествен​ных условиях встречается кольматационная субфация, имеющая подчиненное положение. В тех случаях, когда курумный шлейф опускается в реку или озеро, субфация с гольцовым льдом рас​пространяется до основания склона, не переходя в кольматаци-онную. В нижней части курумов при периодических колебаниях уровня воды формируется зона подтопления. Здесь нет гольцового льда, на обломках присутствует белый налет, а глубина сезонного протаивания достигает 3-4 м. Зона подтопления при небольшой
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крутизне может занимать существенную площадь. По-видимому, ее можно выделить в самостоятельную субфацию — «периодичес​кого подтопления». Относительная однородность строения опи​сываемых курумов по площади связана с тем, что на склоне про​исходит выветривание общего пласта пород без выраженных зон тектонического дробления.
Поясные курумы приурочены к верхним и средним ча​стям склонов крутизной 20-38°. Грубообломочный чехол распо​ложен на террасированном скальном основании в условиях об​ратного или согласного, но более крутого падения пластов пород относительно поверхности склона. Ширина террас изменяется от 5 до 20 м, высота уступов — от 5 до 15 м. Уклон поверхности 3—10°, а крутизна уступов 38—40°. На склоне отмечается чередование выположенных площадок, вытянутых по простиранию склона до 100 м, и крутых уступов. На одном склоне бывает от 1—2 до 5—6 «террас». Иногда на площадках террас, сложенных элювиально-делювиальными образованиями, полосами развита растительность. Морфология поясных курумов формируется под влиянием нива-ции. Это прежде всего выраженная ложбина «мерзлотного забоя», проходящая по линии контакта горизонтальной ступени и уступа. Разрез террас соответствует типу Б5, реже А1. С глубины 1—2 м обломки сцементированы льдом, по поверхности мерзлой поро​ды течет вода. В зоне мерзлотного забоя глыбы очень плотно уло​жены и с большим трудом поддаются разборке. На глубине около 1 м пустоты между глыбами заполнены монолитным льдом (тип А1). Непосредственно в пределах курумных уступов их строение определяется «возрастом»: на ранней стадии развития они пред​ставлены преимущественно суффозионно-деструктивной субфа​цией, на более поздних стадиях развития появляется субфация с гольцовым льдом.
Образование данного типа курумов связано с криогенной де​струкцией скальных пород и процессами нивации, развивающи​мися по зонам тектонических трещин, ориентированных по про​стиранию склона.
Курумоосыпи чаще всего приурочены к нижним и сред​ним частям склонов крутизной 38—40°. Их продольный профиль слабовыпуклый, а к основанию склона близок к прямому. Специ​фической особенностью курумоосыпей является хаотичное зале​гание обломков с поверхности и в разрезе. Изучить строение ку​румоосыпей очень сложно, так как чехол находится в метаста-бильном состоянии. Однако установлено, что в верхней части склона мощность грубообломочного чехла всего 0,5—0,6 м. Глуби​на сезонного протаивания здесь гораздо больше мощности чехла, поэтому скальные породы подвержены криогенному выветрива-
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нию (тип Б1). Вниз по склону мощность чехла увеличивается и становится больше глубины сезонного протаивания. Между подо- швой сезонноталого слоя и разборной скалой появляется синге​нетически промерзший слой грубообломочного материала, запол​ненный гольцовым льдом (тип А1). Обломки практически не сор​тированы. Глубина сезонного протаивания около 2,5 м.
Курумоосыпи формируются на склонах долин рек и ручьев, испытывающих современное врезание, т.е. на территориях с тек​тоническими движениями положительного характера.
Курумы уступов нагорных террас приурочены к уступам, крутизна которых близка к углу естественного откоса гру​бообломочного материала (35—40°). Высота уступов 4—8 м, а протя​женность несколько сотен метров. Строение курумов в целом сход​но с описанным выше для курумов нивационных уступов, пояс​ных и сетчато-нишевых в силу участия в курумообразовании процессов нивации. В верхней части склона мощность грубообло​мочного чехла курума не превышает 1 м, т.е. меньше глубины сезонного оттаивания. Это типичная суффозионно-деструктив-ная субфация. Ниже по склону мощность сезонноталого слоя обычно 0,8—1 м, глубже обломочный материал сцементирован гольцовым льдом. Разрез у подножия уступа нагорной террасы соответствует типу А1. Глубина сезонного оттаивания всего 0,6—0,7 м. Полоса суб​фации с гольцовым льдом узкая и не превышает 4 м. В нижней части уступа фаница субфации проходит по линии мерзлотного забоя. Строение последнего практически не отличается от описан​ного выше для нишевых и нишево-сетчатых курумов.
Курумы уступов нивационных ступеней рас​пространены на склонах крутизной 5—15°. Генетически и внешне они сходны с курумами уступов нагорных, но меньших размеров. Высота ступеней 1,5—2 м, а протяженность несколько десятков метров. Для геоструктурной обстановки формирования ступеней характерно более пологое падение пластов относительно поверх​ности склона. Грубообломочный чехол уступа нивационной сту​пени протягивается по простиранию склона в виде полосы шири​ной 4—6 м. Разрез представлен суффозионно-деструктивной суб​фацией с фубообломочным чехлом мощностью 0,7-1 м. Ниже расположены распученные блоки скальных пород размером 1x1x1,5 м. Пространство между блоками заполнено мелким и сред​ним щебнем. Глубина сезонного протаивания в пределах уступа около 2 м, т.е. значительно превышает мощность фубообломоч-ного чехла.
Пятнистые и покровные курумы выпучива​ния приурочены в основном к склонам крутизной 10—25°, сложен​ным моренными, обвально-осыпными и лавинными отложениями.
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По падению склона протяженность курумов 10~20 м, а по про​стиранию — 40—50 м. Их общая мощность не превышает 1,8—2 м и часто совпадает с глубиной сезонного оттаивания (тип ВЗ), у подошвы которого отмечается высачивание воды по мерзлому субстрату.
В пределах лавинных конусов выноса выделены две разновид​ности разрезов курумов. Первый характерен для курумов, распо​ложенных на древних конусах выноса, лежащих непосредственно в лотке у подножия склона (тип В1). Здесь мощность покровного курума около 0,5 м, представлен он крупными глыбами без за​полнителя. Ниже по разрезу расположены несортированные об​ломки, глыбы и целые блоки пород с мелкодисперсным запол​нителем. Не исключено наличие в разрезе льда погребенных снеж​ников. Вторая разновидность характерна для лавинных конусов, парагенетически связанных с моренными отложениями. С глуби​ны 2 м отмечается поток воды, протекающий по обломочным от​ложениям с суглинистым заполнителем. Мощность грубообломоч-ного чехла меньше глубины сезонного протаивания, а его ниж​няя граница проходит по кровле горизонта с мелкодисперсным заполнителем. Вверх по склону чехол курума имеет связь с лавин​ным лотком.
Описанные курумы формируются в результате выпучивания крупных обломков и суффозии мелкозема.
Курумоглетчеры — образования, формирующиеся в ре​зультате накопления в нижних частях склонов мощного слоя гру-бообломочного материала, ниже сезонноталого слоя, насыщенно​го гольцовым льдом. Последний начинает двигаться (течь), вслед​ствие чего курумная аккумулятивная форма приобретает морфологические признаки каменных глетчеров (рис. 11.10). Вы​делено пять морфологических разновидностей курумоглетчеров.
Первая — это покровный курум выветривания на склоне кру​тизной около 30°, плавно переходящий в каменный глетчер. Пос​ледний лежит на выположенной части склона (10-15°) у его под​ножия. Диагностическим признаком курумоглетчера является на​личие выпуклого фронтального уступа высотой около 5 м. Крутизна уступа не постоянная и изменяется от 40—45°, т.е. с углом есте​ственного откоса до 25—30°. По аналогии с каменными глетчера​ми можно считать, что крутые части уступа свидетельствуют о движении курумоглетчера. Пройти шурф в его фронтальной час​ти на полную мощность не представилось возможным из-за ката​строфических подвижек грубообломочного материала. При глуби​не шурфа 0,5 м полоса активизации движения достигает 10 м вверх по склону. Строение разреза в пределах основной поверхности курумоглетчера соответствует типу А1. Главной особенностью стро-
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Рис. 1110. Переход курумного потока в курумоглетчер в основании склона. Граница между ними фиксируется серией напорных валов
ения является то, что под первым слоем остроугольных обломков располагается мелкий и средний щебень, округленный до состо​яния гальки. С глубины 1,8 м порода мерзлая с базальной крио​генной текстурой.
Вторая разновидность курумоглетчеров имеет более сложный облик и состоит из серии серповидных валов и западин. Высота валов в среднем 2 м, в некоторых случаях до 4 м, ширина валов достигает 5—8 м. Разрез курумоглетчера в пределах валов и запа​дин также соответствует типу А1, однако имеет свои особенности. В пределах вала верхняя часть разреза сложена крупными глыбами размером до 1x1x1,5 м. Вниз по разрезу появляется щебень, кото​рый в основании имеет форму гальки. С глубины 1,5 м появляется чистый, прозрачный гольцовый лед.
Разрез в западине между валами сходен с описанным выше, но имеет более четкую морозную сортировку. С глубины 1,3 м грубо-обломочный материал сцементирован льдом молочного цвета. По поверхности многолетнемерзлых пород течет поток воды.
Для третьей разновидности курумоглетчеров характерна типич​ная натечная форма, которая расположена у подножия ступенча​того склона крутизной около 5° с поясными курумами. Фронталь​ная часть курумоглетчера выпуклая, его ширина в нижней части склона около 10 м и увеличивается вверх по склону, переходя в поясной курум. Длина явно выделяющейся глетчерной части 20—25 м. Для грубообломочного материала характерны плотная
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упаковка и хаотическое сложение. С глубины 2 м порода сцемен​тирована льдом (тип разреза Б5). Согласно геофизическим дан-ным^объемная льдистость курумоглетчера небольшая, а мощность ледогрунтового слоя не превышает 2 м.
Генезис описанного курумоглетчера остается спорным. Анализ строения склона в целом позволяет предположить следующий механизм его образования. Склон состоит из нескольких терраси​рованных площадок, заложившихся по системе тектонических трещин, ориентированных по его простиранию. Снизу вверх по склону увеличивается превышение террас друг над другом и кру​тизна их уступов. Верхняя площадка имеет почти вертикальный уступ, свидетельствующий о наличии смещений блоков по тре​щинам вниз по склону. Суммарно нижняя площадка оказывается максимально смещенной. Ее смещение сопровождается дробле​нием пород до состояния разборной скалы и заполнением пустот гольцовым льдом. Процесс бокового отпора и смещения вниз про​должается. Благодаря наличию гольцового льда движение в ниж​ней части склона становится более пластичным, о чем свидетель​ствует натечный характер описываемой формы.
Четвертая разновидность курумоглетчеров приурочена к дни​щам седловин, ложбинам и долинам ручьев. Они имеют натечную форму, часто с выраженным террасированным фронтальным ус​тупом. Количество террасок достигает 5—6 м при высоте 0,5—1 м. Поверхность курумоглетчеров сложена многочисленными запа​динами — полосами стока вод, которые ориентированы строго по уклону. Это одна из морфологических особенностей описыва​емых курумоглетчеров, находящая отражение в строении обло​мочного чехла. Курумоглетчеры формируются в результате акку​муляции грубообломочного материала курумов в крупных логах и заполнения его инфильтрационно-натечным льдом.
Пятая разновидность курумоглетчеров приурочена к пологим ложбинам шириной от 10 до 50 м, расположенным в нижних час​тях склонов крутизной 25—30°. Образуются в результате скопле​ния в них грубообломочного материала, который поставляется курумами, лавинами и осыпями. Одновременно с накоплением обломочного материала происходит его насыщение водой и льдом. При достижении значительной мощности грубообломочного чех​ла и насыщении его гольцовым льдом начинается перемещение материала по склону (рис. 11.11). Об активном характере смеще​ния свидетельствует наличие фронтальной части уступа крутиз​ной, близкой к углу естественного откоса. Движение курумоглет​чера приводит к тому, что обломочный чехол, расположенный ниже по склону, находится в неустойчивом состоянии: происхо​дят его срывы и осовы.г Последние довольно четко маркируются
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Рис. 11.11. Сложное сочетание различного вида курумов в г. Удокане. У основания уступа скальных пород выделяется курумоглетчер
на склоне. Этот тип курумоглетчеров наиболее близок к прискло-новым каменным глетчерам.
Курумные покровы накопления — это плащи гру-бообломочного материала, расположенные на пологих вогнутых частях склонов и у их подножий и напоминающие шлейфовид-ные покровные курумы. Ширина покровов в среднем 60—70 м, длина 100—150 м. Однако встречаются покровы больших размеров (100x300 м).
Выделены две основные разновидности курумных покровов. Для первой из них характерен ровный микрорельеф. Граница покрова с курумом, расположенным выше по склону, проводится по пе​регибу склона. Заканчивается покров резким уступом высотой около 0,8—1 м. Строение разреза соответствует типу А5. Основная часть сложена мелким и средним щебнем, округленным до состо​яния гальки. Ниже сезонноталого слоя пространство между об​ломками заполнено льдом.
Вторая разновидность покровов имеет террасированную поверх​ность. По падению склона на поверхности курума отмечены 2—3 ступеньки высотой около 0,6 м с выпуклой валообразной фрон​тальной частью. Тип разреза аналогичен описанному выше, но имеет свои особенности. Грубообломочный материал сезоннота​лого слоя мощностью около 1,6 м менее округлен. Обломки влаж​ные с белым налетом, который свидетельствует об их периоди​ческом промывании водными потоками.
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Рис. 11.12. Лежневая дорога, предназначенная для прогона оленей через курумы
Образование курумных покровов накопления связано с про​цессами аккумуляции грубообломочного материала других видов курумов на выположенных участках у подножия склонов.
Строительство на склонах, покрытых курумами, вызывает ряд инженерно-геологических процессов, вызывающих деформации практически любых наземных сооружений (рис. 11.12). Очевидно, что влияние курумов на строительные объекты следует предус​мотреть заранее для предотвращения или снижения негативных последствий. Для этого необходимо провести мерзлотно-фациаль-ный анализ курумов в естественных условиях и на его основе раз​рабатывать прогноз развития курумов в условиях строитель​ства и эксплуатации объекта, с одной стороны, и возникновения инженерно-геологических процессов — с другой.
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OVERVIEW
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