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摘要 河流是对构造活动最为敏感的地貌单元之一, 河道高程剖面则是记录构造活动信息的重要载体. 基岩河道

水力侵蚀模型是分析河道纵剖面、提取区域构造活动时空分布特征的重要手段. 基于该模型的数学方程的解析

解, 可以校正流域凹度、计算河道陡峭指数、判别分水岭稳定性、投影古河道和模拟区域构造隆升历史. 然而,
目前已发表的开源函数集尚未尽数包含这些重要功能. 文章以水力侵蚀模型的稳态与线性瞬态方程的解析解为

基础, 基于Matlab平台编写了开源函数集——RiverProAnalysis, 集成上述各项功能, 其结果以图像、文本和矢量

文件格式输出, 既能直接进行可视化分析, 还可以为地理信息软件读取. 以太原盆地北部的两条瞬态流域为例, 分
析流域主河道的高程剖面, 识别了两期裂点并估算河流最小下切量; 以流域内所有河道为对象, 模拟构造隆升历

史, 发现该研究区自上新世中期开始缓慢加速隆升, 第四纪晚期以来隆升加速, 模拟结果与盆地沉积记录基本一

致.通过比较分水岭两侧chi值、坡度和地形起伏等参数,分析了流域边界的稳定性.我们开发的这款函数集,集成

了目前河流地貌分析的主要功能模块, 是开展河道高程剖面分析和构造地貌研究的有力工具.
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1 引言

活动造山带的地形与地貌特征是构造运动和气候

共同作用的结果. 断层或褶皱等不同形式的构造活动,
造成地表大尺度范围内发生隆升和相对沉降, 奠定区

域的地形骨架; 各种外营力(如地表径流、冰川活动

等)作用下的风化、侵蚀与搬运, 在构造运动形成的地

形骨架的基础上进行“精雕细刻”, 从而塑造了形态繁

复的各种地貌特征(Meyer等, 1998; Willett, 1999; Kor-
up和Montgomery, 2008). 在陆地各类地貌单元中,河流

系统对构造运动和气候变化最为敏感, 河川径流在地

表侵蚀与搬运沉积过程中扮演着重要角色(Pan等 ,
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2010; Wang等, 2014). 河流演化一方面受到构造和气

候的控制与影响, 另一方面也通过河流高程剖面、河

道横断面形态和流域平面几何形态等记录这些信息

(Pritchard等, 2009; Zhang等, 2014, 2017; 李琼等,
2020). 如何从河流地貌特征中提取构造和气候相关信

息, 是构造地质和地貌学领域的重要研究内容(Fox等,
2014, 2015, 2020; Goren等, 2014a; Goren, 2016; Rudge
等, 2015; 潘保田等, 2021).

自20世纪50年代起, 一些学者发现河道的陡峭程

度(如坡度-长度指数、面积-高程曲线积分等)与构造

活动的强弱呈显著正相关, 但尚未将二者间的关系定

量化(Strahler, 1952; Hack, 1957, 1973). 直到20世纪

70~80年代, 水力侵蚀模型(stream-power incision mod-
el, SPIM)被提出后, 才能定量描述构造隆升和水力侵

蚀共同作用下的河道高程剖面的演化过程(Flint, 1974;
Howard和Kerby, 1983), 该模型的数学表达也称为

SPIM方程. 对该模型的理论方法与应用研究, 主要围

绕方程的解析解法和数值解法展开. 数值法, 即利用数

值法求解水力侵蚀方程, 从而正演地貌演化过程, 相关

程序有CHILD(Tucker等, 2001)、DAC(Goren等,
2014a)、FastScape(Yuan等, 2019)等. 解析法, 即求解

水力侵蚀方程的解析解, 以此为基础来分析河道高程

剖面、探索裂点迁移规律和反演构造隆升历史等

(Snyder等, 2000; Niemann等, 2001; Berlin和Anderson,
2007; Goren等, 2014b). 解析方法是利用水力侵蚀模型

开展地貌分析的基础(Wobus等, 2006; Goren等, 2021),
我们的函数集也基于SPIM方程的解析解编写.

水力侵蚀模型诞生之初, 研究内容基本局限于模

型方程的稳态形式, 即假设构造隆升与河流下切速率

大致平衡, 河道高程基本不随时间变化. 虽然稳态方

程形式简单, 但量化了河道陡峭程度与隆升速率之间

的函数关系. 在过去的30~40年中, 稳态模型被广泛应

用于研究活动造山带隆升速率的空间分布特征, 极大

地促进了地貌的定量化研究(Howard, 1994, 1997;
Snyder等, 2000; Kirby等, 2003; Wobus等, 2006; 胡小

飞等, 2010; Wang等, 2017a, 2019). 然而, 在活动造山

带, 构造隆升速率的变化会造成河道高程的改变, 河

流下切与隆升速率的不均衡导致河道高程剖面处于

非稳态(瞬态). 一些学者认为, 瞬态河道发育的直接原

因是裂点的溯源迁移, 他们根据水力侵蚀模型推导了

裂点溯源迁移速率(Rosenbloom和Anderson, 1994;

Berlin和Anderson, 2007). 在最近的十年里, 以Liran
Goren、Matthew Fox等为代表的科学家, 以裂点迁移

速率公式为基础, 推导得出了水力侵蚀方程的解析解,
并据此提出了利用瞬态河道高程剖面模拟百万年时

间尺度构造隆升历史的方法(Pritchard等, 2009; Fox等,
2014; Goren等, 2014a; Rudge等, 2015). 此外, 根据

SPIM方程的解析解, 将河道集水面积溯源沿河流长度

积分,得到的参数χ值还可以用于判别流域分水岭的稳

定性(Willett等, 2014).这些学者们的工作,不仅完善了

水力侵蚀模型的理论方法, 也极大促进了构造地貌研

究的发展.
经过长达半个世纪的发展和不断完善, 水力侵蚀

模型已经被广泛应用于河道高程剖面分析、区域构

造隆升历史模拟和分水岭稳定性判别等多方面, 成为

开展构造地貌研究的重要方法, 并涌现出许多相关的

函数和软件. Whipple等(2007)基于Matlab和Python平
台开发了该领域最早的函数集StreamProfiler, 通过与

ArcGIS软件交互式操作, 实现河道高程剖面和坡度-
面积数据点的可视化分析 . Schwanghart和Kuhn
(2010)、Schwanghart和Scherler(2014)基于Matlab平
台编写了TopoToolbox函数集, 首次在非GIS环境下实

现数字地形分析的基本功能, 包括数据校正、河流流

向与流量计算、流域划分、河网提取与分级以及河

流纵剖面分析等. LSDTT是Simon Mudd课题组基于

C++平台开发的开源软件, 除了具有基本的地形分析

功能, 还可以利用高精度LiDAR数据分析地形坡面过

程、自动提取河流裂点(Mudd等, 2014; Grieve等,
2016; Gailleton等, 2019). 此外, Jaiswara等(2019,
2020)编写了用于重建古河道和模拟裂点迁移过程的

函数集Transient-profiler; Forte和Whipple(2018)编写

了用于判别流域分水岭稳定性的函数集DivideTools.
尽管这些函数和程序在地貌分析方面发挥重要作用,
但是在进行河流高程剖面分析时, 缺少必要的统计检

验,也不能进行隆升历史模拟.本研究基于Matlab平台

编写了一组函数, 集成了搜索河道源头、高程剖面信

息提取与分析(含统计检验)、分水岭稳定性判别、古

河道重建和隆升历史模拟等多项功能. 我们利用这款

函数集, 分析了山西太原盆地北部的两条瞬态流域,
表明该函数集确实可成为开展地貌分析的有力工具.
我们开发的这款函数集, 完全开源, 以供广大地学研

究者使用.

王一舟等: 河流高程剖面分析的方法与程序实现——基于Matlab平台编写的开源函数集RiverProAnalysis

2040



2 理论基础——河流水力侵蚀模型(SPIM)

在活动造山带, 河道高程的变化是构造隆升(U)与
河流下切(E)二者相互“较量”的结果. 在水力侵蚀模型

中, 河流下切速率主要取决于河水动力, 而水力条件是

径流量、流速以及河道坡度的函数. 径流量和流速都

可以转化为关于流域面积(A)的函数. 因此, 该模型可

以用一个运动波方程(kinematic wave equation)表示

(Howard和Kerby, 1983):

z t x
t U t x E t x

U t x KA z t x
x

( , ) = ( , ) ( , )

= ( , ) ( , ) , (1)m
n

其中, z是河道高程, t是时间, x是溯源距离, K是侵蚀系

数(降雨量、岩体抗侵蚀程度等的函数), m和n分别是

面积指数和坡度指数. 注意: 方程(1)只对基岩河道

(bedrock channel)有效. Whipple和Tucker(2002)认为,
当河水动力足以将沉积物运离流域时, 河道基岩裸露

或只有少量沉积物覆盖, 这样的河道称为基岩河道体

系(detachment-limited system).
假设: (1) 流域内构造隆升速率空间均匀且不随时

间变化, 即U(t, x)=U; (2) 河道侵蚀速率处处相等, 且等

于构造隆升速率, 即U=E, 这就是通常所说的河道处于

稳态(steady-state),此时方程(1)可以简化为一个常微分

方程(Howard和Kerby, 1983):

z
x k Ad

d = . (2)s

方程(2)预测了河道的坡度和汇水面积之间的幂

律关系, 是坡度-面积分析方法的理论基础. 其中, θ=m/
n和ks=(E/K)

1/n
分别被称为凹度(concavity)和陡峭指数

(steepness index). 将方程(2)进行对数变换并拟合坡度-
面积的对数值, 可得到凹度和陡峭指数. 值得注意的

是, 当流域隆升速率空间不均匀U(t, x)=U(x), 河道也

可以处于稳态. 此时, 也可以得到形如方程(2)的幂律

关系, 但河道的实际凹度值会受构造的影响, 成为指

示构造活动强弱的参数(有兴趣的读者可参考Kirby和
Whipple(2001), 本文对此不作过多介绍).

公式(2)是一个简单的常微分方程, 可以很容易得

到它的解析解(Sorby和England, 2004; Perron和Roy-
den, 2013):

z z E
KA

A
A x x

= + ,

= ( ) d ,
(3)

m

n

x m n

b
0

1/

0

0
/

其中, zb代表河流出山口的高程, A0是面积校准因子

(area-scale factor). 方程(3)被称为积分法(integral ap-
proach), 而χ-z的关系图被称为chi-plot. 当A0=1m

2, chi-
plot的斜率就是陡峭指数. 显然, 稳态河道经过公式(3)
所示的变换之后, 就成为一条过原点的直线. 由公式

(1)~(2)可知, 陡峭指数与河流下切速率成正比, 河道

陡峭程度对侵蚀速率的响应可以用一个幂律函数

表示:

E K k= . (4)n
s

3 方法和函数简介

RiverProAnalysis是我们基于Matlab平台编写的用

于河道高程剖面分析的函数集, 包含9个函数. 在运行

函数之前, 需要准备研究区DEM数据, 并利用GIS软件

(如ArcGIS、QGIS等)的水文分析模块计算流向和汇

流累积量数据, 然后将这些栅格数据转换成txt文本格

式. 此外, 还需要给定河流出山口的坐标, 以确定待分

析的流域. 本章主要介绍函数集所采用的方法和具备

的功能. 函数集流程如图1, 代码与使用手册见网络版

附录(http://earthcn.scichina.com).

3.1 凹度校正(calibrated concavity)

由公式(2)可知, 线性回归河道坡度与汇水面积的

对数值, 其斜率的相反数就是河段的实际凹度(actual
concavity). 不同河流或者同一河流的不同河段, 实际

凹度差异显著. 河道陡峭指数依赖于凹度的选择, 而公

式(3)也表明, 积分法以凹度为先验条件. 因此, 需要基

于一个统一的凹度, 计算河道chi值与陡峭指数. 这个

凹度称为参考凹度(reference concavity, θref), 由此得到

的陡峭指数称为归一化的陡峭指数(normalized steep-
ness index, ksn). Whipple和Tucker(2002)认为, 基岩河

道存在“固有凹度”(intrinsic concavity), 其理论值为0.5,
与构造、气候等因素无关. 有学者选择0.5作为参考凹

度(Schmidt等, 2015; Harel等, 2016). 但是, 由于气候、

岩性或者侵蚀过程的影响, 河道的实际凹度不会恰好
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等于0.5, 稳态河道的实际凹度大多在0.3~0.6变动(Sny-
der等, 2000; Kirby等, 2003; Duvall等, 2004). 许多学者

以研究区内稳态河道凹度的均值作为研究区参考凹

度,这个均值一般在0.4~0.5之间(Snyder等, 2000; Kirby
等, 2003; Wang等, 2020); 所以, 也有研究直接以0.45作
为参考凹度(Wobus等, 2006; 胡小飞等, 2010; Wang等,
2019). 但这些研究局限于稳态河道, 以较少的稳态河

道(相对于流域所有河道而言)的平均凹度作为流域参

考凹度, 并未考虑流域的整体情况.
Perron和Royden(2013)提出了chi-plot的共线性

(co-linearity)假设:对于隆升速率空间均匀的稳态流域,
如果岩性、气候等因子不存在显著差异, 那么一定会

存在一个凹度值, 使得流域内所有河道的chi-plot几乎

在一条直线上. 虽然共线性方法是基于稳态基岩河道

的假设, 但也适用于瞬态流域(Goren等, 2014a; Wang
等, 2020)、侵蚀过程发生显著变化的流域(Wang等,
2017b), 甚至是构造、气候和岩性特征复杂的区域, 如
青藏高原东南缘(Yang等, 2015; Wang等, 2017a; Ma等,
2020). 由于共线性方法应用广泛, 所以近年来成为计

算参考凹度的重要方法(Harel等, 2016; Mudd等, 2018;

图 1 函数集流程图
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Gailleton等, 2021). 在一些研究中, 为了与以前选择参

考凹度的方法相区别, 这种方法也被称为凹度校正

(Goren等, 2014a). 但本文对此不作区别, 我们将校正

后的凹度也称作参考凹度.
利用共线性方法, Harel等(2016)统计了全球将近

1500条流域, 得到凹度均值为0.51, 误差为0.14(1σ);
Gailleton等(2021)统计了全球5000多个流域的凹度, 得
到的均值为0.43, 变化范围在0.22~0.58, 凹度数据的极

差(0.36)也几乎接近于均值. 可见, 尽管凹度均值接近

0.45, 但不同流域之间也可能存在比较显著的差异; 并
且, Gailleton等(2021)还发现, 除了陡峭指数和chi值,
裂点识别的相关算法和程序, 对凹度值的选择也非常

敏感. 所以, 进行凹度校正, 计算适合于研究区的凹度,
是非常有必要的.

Mudd等(2018)通过数值模拟地貌演化过程发现,
以主河道作为参考基准, 利用共线性方法得到的流域

参考凹度与先验值最为符合. 即将所有支流河道的节

点投影到主干道, 计算高程偏差(Elevation scatter), 选
择偏差最小值所对应的凹度, 作为流域的参考凹度. 计
算方法如公式(5):

( )
R

z zElevation scatter = 1 , (5)
i

N
i i

N

j

R

ij ij

=1
=1 =1

2
1/2

i

其中, zij为第i条河流的第j个节点的实际高程值, z ij是

该节点投影到干流的chi-plot上对应的高程值, Ri为第i
条河流的节点数目, N是流域内总的河道数目.

校正流域凹度的流程见图1. 首先 , 将研究区

DEM、河流流向、汇流累积量数据以及流域出山口

的坐标, 输入到函数Search_WaterHead.m中, 得到河流

源头的坐标. 然后, 利用RiverProInfo.m函数, 以河流源

头为起点, 顺着河流流向, 提取河道高程剖面信息(包
括河道长度、高程和汇水面积等). 最后, 将所有河道

高程剖面的数据, 输入到函数Theta_FitChiplot.m中, 计
算不同凹度值所对应的高程偏差, 以此确定流域的参

考凹度.

3.2 河流高程剖面分析与积分法的Durbin-Watson
检验过程

坡度-面积分析法(公式(2))和积分法(公式(3))都可

以被用于分析河道高程剖面. 坡度-面积法无需对汇水

面积进行连续积分, 计算简便, 而且能够直接反应不同

河段凹度的变化. 但是, Perron和Royden(2013)指出, 计
算坡度需要对高程数据进行平滑和重采样, 会造成信

息丢失. 所以, 他们推荐采用积分法计算归一化的河

道陡峭指数(ksn).
利用积分法计算陡峭指数, 实际上是对chi-plot

(chi值和高程值)作线性回归; 从统计学角度来讲, 参

与回归的各个变量应该是无显著自相关性的. 但是,
沿着河道对汇水面积进行连续积分(公式(3)), 导致了

河道节点chi值高度自相关(Perron和Royden, 2013;
Mudd等, 2014). 直接线性回归chi值-高程, 不满足统计

学要求, 不仅会过高估计二者的相关系数, 还可能会对

陡峭指数的计算结果产生显著影响. Wang等(2017b)提
出, 可以利用Durbin-Watson检验(Durbin和Watson,
1950)的相关方法进行处理. 本文以积分法为例, 简述

该检验方法的原理以及具体的处理方法.
将河道的chi-plot离散化, 假设存在p个河道节点,

那么方程(3)可以转化为

z z k e= + + , (6)i b s i i

式中, ei为回归的残差(i=1, 2, 3, …, p). 然后, 计算残差

的实际自相关系数r:

r
e e

e
e= . (7)i

p
i i

i

p
i i

p

i
=2 1

=2
2 =2

1
2

Durbin和Watson(1950)根据回归变量数目和显著

性水平(α=0.05), 计算残差自相关系数的阈值. 一旦r在
阈值之内, 就认为回归变量存在显著的自相关性. 这是

Durbin-Watson检验的基本原理.
大量研究表明, 对于积分法而言, 回归变量chi值

确实是存在显著自相关性的(Perron和Royden, 2013;
Mudd等, 2014; Wang等, 2017b), 所以本研究省略了阈

值计算, 而是直接按照Durbin和Watson(1950)的方法处

理. 通过自相关系数r计算新的待回归数据:

z z r z
r

= ,
= , (8)i i i

i i i

1

1

这样, i 就不存在自相关性. 对 i 和z i 进行线性回归,
得到的系数就是满足统计学要求的陡峭指数.

但是, 这种新的变量的线性回归, 其在纵坐标上的

截距, 不能作为实际河道chi-plot的截距. 为了得到chi-
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plot的斜率和截距, 我们采取一种折衷的办法. 首先根

据chi-plot计算陡峭指数, 然后利用公式(6)~(8)计算满

足统计学要求的陡峭指数. 如果这两个指数结果大致

相当, 我们就认为对chi-plot的回归分析是合理的, 其

斜率和截距是可取的. 我们将这个过程称为积分法的

Durbin-Watson检验过程. 公式(6)~(8)的相关计算已被

写入高程剖面分析的函数RiverProAnalysis.m, 该函数

以河流高程剖面为输入数据, 包含了坡度-面积分析和

积分法, 可用于裂点的目视识别、计算不同河段的实

际凹度与归一化的陡峭指数.
一些学者也注意到Durbin-Watson统计检验(Per-

ron和Royden, 2013; Mudd等, 2014), 但他们没有指出

该统计检验的必要性. 笔者简要说明该检验的必要性,
并给出应该使用积分法而非坡度-面积法计算河道陡

峭指数的两点理由.在坡度-面积对数图中直接利用参

考凹度来计算陡峭指数(相当于指定斜率来回归得到

截距), 和直接线性回归该河段chi-plot而得到的陡峭

指数相比, 二者就数值本身而言并无显著差别. 但是,
坡度-面积法得到的直接结果是陡峭指数的对数值,而
进行指数变换, 误差也会以指数形式增大(Wang等,
2017b).

其次, 在实际研究中可能会遇到这样的河道, 其高

程剖面处于稳态并表现出光滑下凹的特征, 并且坡度-
面积对数图也表现出良好的线性关系, 但河段的实际

凹度值偏离流域参考凹度. 那么, 依据参考凹度计算

的河段chi-plot将不会是一条直线, 而是弯曲的. 直接

线性回归弯曲的chi-plot, 和在坡度-面积对数图中直接

使用参考凹度, 二者计算的陡峭指数是等效的. 然而,
对chi-plot进行Durbin-Watson检验, 可以发现, 检验前

后的陡峭指数值相差甚远. 这就从数学角度说明, 直接

线性回归弯曲的chi-plot是不可取的; 从而也说明了,
指定参考凹度来线性回归本已偏离参考凹度的坡度-
面积对数图, 也是不合理的. 所以, Durbin-Watson检验

的重要意义是从理论角度指明了应用坡度-面积法计

算陡峭指数的弊端. 当然, 如果只是方法应用而非深究

其原理, 则一般研究中不必要也很少进行统计检验, 这
是因为只要chi-plot近似为直线, 直接回归的结果与检

验后的结果几乎是一致的. 将弯曲的chi-plot分割成若

干近似直线的小段, 再分别进行线性回归, 所得结果

就与检验后的结果一致(Goren等, 2014a; Mudd等,
2014, 2018).

3.3 流域边界稳定性的判别指标

古河道投影、水力侵蚀方程求解与隆升历史模拟

的前提是流域边界稳定, 即流域边界和内部亚流域之

间的分水岭基本保持稳定, 不会发生大规模的水系重

组和河流袭夺. Willett等(2014)认为, 如果分水岭两侧

流域的气候、岩性等条件不存在显著差别, 两侧的河

流局部侵蚀基准面高度一致(或选择相同的高度分析),
chi值高的流域, 其平均的河道陡峭指数低, 侵蚀速率

偏小, 其流域面积会因被袭夺而减小. 通过地貌数值模

拟与实例研究, Willett等(2014)认为分水岭两侧河流源

头的chi值可以作为判别分水岭稳定性以及迁移方向

的指标. 即分水岭总是由低chi值向高值方向迁移, 两

侧chi值差异越大, 分水岭迁移速率越快. 将研究区的

汇流累积量、流向数据以及流域出水口坐标输入

Auto_ChiMap.m函数, 就可以计算研究区的 chi值平

面图.
对于同一流域内部而言, 亚流域分水岭两侧的河

道最终都汇入同一个出水口, 可以认为这些河道的侵

蚀基准面是一致的, 这是符合Willett等(2014)方法的前

提条件的. 但是, 不同流域有不同的出水口, 因而侵蚀

基准面的高程存在差异; 这种情况下, 可以采用Forte
和Whipple(2018)的方法来判别不同流域之间的分水

岭的稳定性. Forte和Whipple(2018)通过数值模拟发现,
分水岭两侧河流源头的坡度和局部地形起伏的差异,
也是判别分水岭稳定性和可能出现的迁移方向的指

标. 以坡度为例, 如果分水岭一侧的河道源头的坡度均

值落在另一侧的均值加减1倍标准差之内, 就认为分水

岭是稳定的. 当然, 需要坡度和地形起伏都满足这个标

准. 我们可以利用Search_WaterHead.m函数提取河流

源头坐标, 然后利用GIS软件的邻域分析功能提取出

这些点的地形参数进行比较.
实际上, 分水岭是否稳定, 取决于其两侧侵蚀速率

的差异(Goren等, 2014b). 但侵蚀速率很难直接获取,
所以采用一些地貌参数作为替代. 局部河道陡峭指数

的空间分布也可反应侵蚀速率的差异, 因此也可辅助

判别分水岭是否处于稳定状态; 但该参数掺杂了远离

分水岭的河道的信息, 在反应分水岭稳定性方面, 可

能不如坡度和地形起伏可靠(Forte和Whipple, 2018).
本函数集也提供了计算局部河道陡峭指数的功能. 将

流域高程、平面Chi值(Auto_ChiMap.m函数的输出结
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果)以及所有河道源头坐标数据输入Auto_ksMap.m函

数, 并选择水平距离间隔, 就可以计算局部河道陡峭指

数的平面图(流程见图1).

3.4 古河道投影(Paleo-channel projection)

古河道投影是通过瞬态河道估算最小下切量的基

本方法(Cyr等, 2010; Kirby和Whipple, 2012). 理解古河

道投影, 首先需要了解裂点类型.
裂点, 即河道高程剖面的坡度不连续点. 如果坡度

和陡峭指数只在裂点附近的局部区域发生突增, 这样

的裂点称为垂直阶梯(vertical-step)裂点(图2a~2c); 如

果裂点上、下游河道的陡峭指数发生显著改变, 这样

的裂点称为坡折型(slope-break)裂点(图2d~2f)(Haviv
等, 2010; Kirby和Whipple, 2012).一般地,河道岩性(抗
侵蚀能力)突变容易造成垂直阶梯型裂点; 而河道岩性

分界的空间位置通常是固定的, 所以这种成因的裂点

的空间位置也是固定的(spatially stationary). 如果区域

构造隆升速率随时间变化, 会在河流出山口形成裂点.
这种裂点不仅会溯源迁移, 还会改变其所经过的河段

的坡度, 使得河道侵蚀速率向着与新一期隆升速率相

平衡的趋势发展. 这种裂点称为移动型坡折裂点, 是

构造地貌领域的重要研究对象(Berlin和Anderson,
2007; 张会平等, 2011; Royden和Perron, 2013; Pedersen
等, 2018; Quye-Sawyer等, 2020). 本文所说的裂点, 如
无特别说明, 都是指这种类型. 裂点识别是河道高程剖

面分析中的重要环节, 目前有很多自动识别裂点的算

法, 但计算繁琐、耗时久(Mudd等, 2014; Gailleton等,
2019); Schwanghart和Scherler(2017)的方法虽然简便,
但需要预先设置局部河道的高差阈值. 所以, 本研究

仍采用传统的目视识别.

图 2 裂点类型与古河道投影
(a)~(c) 存在vertical-step裂点的河道的坡度-面积对数图(a)、高程剖面(b)和chi-plot(c); (d)~(f) 存在slope-break裂点的河道的坡度-面积对数图

(d)、高程剖面(e)和chi-plot (f). 图2改编自Haviv等(2010)
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假设流域形态稳定, 裂点上、下游河段分别处于

与裂点形成前、后的构造隆升速率相平衡的状态

(Niemann等, 2001; Kirby和Whipple, 2012). 根据公式

(3)将裂点上游河道投影至河流出山口, 投影高程与出

山口实际高程之差, 就是裂点最小下切深度(如图2f中
标记的高差z0). “最小”, 是因为裂点在侵蚀其下游河道

的同时, 上游河道也发生侵蚀. 由于裂点上游的河道处

于与早期构造活动速率相平衡的状态, 也被称为古河

道(Paleo-channel)或残留河道(relict channel). 如果可

以计算出裂点上、下游河段侵蚀速率, 最小下切深度

与侵蚀速率之差的比值, 就是裂点年龄, 即裂点从其

形成位置起溯源迁移至现今位置的时间. 裂点年龄,
经常被用于约束岩体加速隆升或河流快速下切的起始

时间(Cyr等, 2010; Kirby和Whipple, 2012; Gallen等,
2013; Zhang等, 2017; Wang等, 2020).

3.5 裂点溯源迁移速率与隆升历史模拟

裂点所处位置记录了隆升速率发生变化的时间,
其下游的陡峭指数反应隆升速率. 因此, 获取裂点迁移

速率是求解SPIM方程、模拟构造隆升历史的关键. 迄
今为止, 关于利用SPIM方程解析解反演隆升历史的研

究都是基于线性假设(Fox等, 2014, 2015; Goren等,
2014a, 2021; Rudge等, 2015; Pedersen等, 2018).

Goren等(2014a)和Rudge等(2015)都采用特征线方

法(the method of characteristics), 求解线性的SPIM方程.
笔者对他们的求解过程和相关参数的物理意义作简要

说明. 假设: (1) 流域内基岩隆升速率在空间上是均匀

的, 即U(t, x)=U(t); (2) 河流下切速率与河道坡度呈线性

关系(n=1), 那么水力侵蚀方程(公式(1))可以简化为

z t x
t KA z t x

x U t( , ) + ( , ) = ( ), (9)m

方程中的空间变量x与时间变量t是相互独立的, 但在

线性条件下, x也可以指示瞬时信号(如裂点)的溯源迁

移, 即x=x(t). 这实际上是由欧拉变量x转化为拉格朗日

变量x=x(t). 注意: 这种操作方法只对线性方程成立

(Royden和Perron, 2013). 于是, 方程(9)包含了两个特

征方程:

t x
KAd = d , (10)m

t z
U t z U t td = d

( ) , d = ( )d . (11)

于是, 求解偏微分方程(9)就转化为求解一阶常微

分方程组(公式(10)和(11)). 由于x特指裂点的位置, 所

以方程 (10)可以表示裂点溯源迁移速率的水平分

量(vH)

v x t KA= d / d = . (12)m
H

对方程(10)两边积分, 可得

t
KA x

x t

KA
A

A x x t

t KA t

= 1
( )

d +

 = 1
( ) d + ,

= 1 + . (13)

x

m G

m

x m

G

m G

0

0 0

0

0

公式(13)中等于号的右边的第一项, ( )x KA( ) / m
0 ,

表示裂点从河流出山口形成之后溯源迁移至x位置的

时间, 即通常所说的裂点年龄. 第二项, tG是方程(10)积
分之后的常数项, 表示tG时刻有裂点生成于出山口. 所
以, 公式(13)的物理意义可以表述为: 裂点在tG时刻形

成, 用了 ( )x KA( ) / m
0 的时间才迁移至x位置. tG也就是

Rudge等(2015)所说的Gilbert时间.
对方程(11)两边积分, 可得

z U t t z= ( )d + , (14)
t

G
0

zG是方程(11)积分之后的常数项. 由于河流出山口就是

整条河流的高程基准面, 所以裂点形成之时, 其相对高

程为0. 即当t=tG, z=0:

z U t t= ( )d . (15)G

t

0

G

所以, 方程(14)可以表示为

z U t t U t t

U t t

= ( )d ( )d

= ( )d . (16)

t t

t

t
0 0

G

G

将公式(13)代入(16), 可得

z t x U t t( , ) = ( )d . (17)
t KA x

t

1 ( )m
0

公式(17)就是线性SPIM方程(9)的解析解. 如果已
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知区域的构造隆升历史, 可以根据公式(17)正演河道

高程剖面的演化过程. 但一般情况下, 隆升历史是未

知的, 而现今河道高程剖面是可以从地形数据中直接

获取的. 从已知的河道高程剖面研究未知的构造隆升

历史, 这个过程称为反演. 以现今为0时刻, 那么公式

(17)可以简化为

( )

z x U t t

U t
KA KA t

(0, ) = ( )d

= ( ) d . (18)

KA x

KA x

m
m

1 ( )

0

1 ( )

0

0
0

m

m

0

0

很显然, 可以作与Goren等(2014a)相同的变量代换:

( )
t KA t
U U KA

= ,
= / ,

(19)
m

m

*
0

*
0

t*单位与chi相同, U*
是无量纲的隆升速率. 于是, 公式

(18)可以简化为

z x U t t(0, ) = ( )d . (20)
x( )

0
* * *

由公式(20)可知, 将现今河道高程对chi值求导数, 就可

以得到无量纲的隆升历史:

U t z( ) = d / d . (21)* *

依据公式(19), 可以将U*(t*)转化为有量纲的隆升

历史U(t). 从公式(21)不难看出, 模拟隆升历史需要对

流域河道的chi值区间进行分割, 取每一段的chi-plot的
斜率均值为U*. 我们依据Goren等(2014a), 对chi值区间

进行等间隔划分, 通过设置不同的间隔值, 得到不同的

隆升历史, 再通过公式(20)正演现今河道高程剖面, 与
实际河道比较, 计算高程偏差, 以此确定合适的分割

方法.
隆升历史反演流程见图1. 将河道高程剖面数据的

存储路径输入函数MainLinearUp_MisFit.m中, 调用子

函数LinearUp_MisFit.m, 计算不同chi值间隔下的高程

偏差. 选择最小偏差对应的chi值间隔以及合适的模型

参数(侵蚀系数K和面积指数m), 利用函数linear_uplif-
t_uniformChi.m, 就可以模拟流域的构造隆升历史. 在

线性条件下, 根据3.1节校正的流域参考凹度值就是面

积指数m; 侵蚀系数K可以用剥蚀速率与河道陡峭指数

的比值(Goren等, 2014a; Wang等, 2020)或者线性回归

系数表示(Wang等, 2017a; Li等, 2020; Ma等, 2020).
需要指出的是, 很多研究发现, 河流侵蚀速率与河

道坡度之间是非线性相关的(Ouimet等, 2009; Dibiase
等, 2010; Lague, 2014; Harel等, 2016). 但是, 非线性条

件下的裂点迁移过程复杂,方程难以求解. Rosenbloom
和Anderson(1994)假设: 某次地震活动或者气候变化

(如气候干旱化造成河流的局部侵蚀基准面下降)产生

裂点, 裂点的溯源侵蚀只造成其附近局部河段坡度突

增, 而不显著改变其下游河道陡峭指数, 那么水力侵

蚀方程中的隆升速率项可以删去, 裂点溯源迁移速率

可以表示为: KAmSn−1. Kelin Whipple课题组研究发现,
在非线性条件下, 坡折型裂点的溯源迁移速率受到裂

点形成前、后的隆升速率影响; 他们指出, Rosen-
bloom的公式只适用于垂直阶梯型裂点, 并非构造成

因的坡折型裂点(Whipple和Tucker, 1999; Niemann等,
2001). Royden和Perron (2013)通过理论推导发现,在非

线性条件下, 隆升速率的改变, 不仅会产生坡折型裂点

(由于裂点会消磨河道, 造成构造活动信息的部分丢

失, 因此也被称为consuming knickpoint), 还会产生新

的不含任何构造活动信息的河道(stretch zone). 非线性

方程求解和隆升历史模拟的研究, 目前是不完备的

(Goren等, 2021). 笔者与Liran Goren合作, 推导了非线

性条件下的裂点溯源迁移速率公式和裂点保存条件,
提出了河道高程剖面正反演方法, 并结合数值模拟佐

证了理论分析的准确性. 尽管如此, 我们都认为, 从理

论分析到实际推广应用, 这中间还有很长的一段距离

(Wang等, 2022).
鉴于这些困难, 应用线性模型似乎是无奈之举. 然

而, 线性模型确有其合理之处, 而且也可以解决很多地

质问题. 首先, 在SPIM方程中, 坡度指数n一般与河道

侵蚀过程相关, 当河道极易被侵蚀(抗侵蚀能力弱)或
者河道沉积物容易被搬运(如流域降雨充沛、容易发

生洪水), 线性假设一般都会被满足(Snyder等, 2000;
Kirby和Whipple, 2001; Wobus等, 2006, Ferrier等,
2013; Schwanghart和Scherler, 2020). 例如, 在青藏高

原东缘龙门山, Kirby和Ouimet(2011)分别采用非线性

和线性方法拟合流域千年尺度的侵蚀速率与河道陡峭

指数, 发现二者的拟合优度基本相当, 非线性方法并无

显著优势;在喜马拉雅东构造结,笔者发现该区域的百

万年尺度的基岩剥露速率与河道陡峭系数之间满足极

好的线性关系(Wang等, 2017a), 这可能是由于该区域
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降雨量大、多洪水、坡度陡, 沉积物质很容易被搬运

出河道. 第二, 以线性模型为基础, 许多方法被提出来

用于弱化噪声影响, 提取构造信号. 在自然界, 河道岩

性差异、巨砾崩塌、人工筑坝等诸多非构造因素都会

影响河道纵剖面形态, 相对于我们关注的构造信号, 这
些可以被称为非构造成因的噪声. 相比于构造信号的

传递规律, 这些噪声信号在空间上是随机分布的. 在

模拟隆升历史过程中, 构造信号选择越不充分或者噪

声信号选择越多, 都会使得模拟的河道纵剖面高程越

偏离实际值. 一些研究, 如Goren等(2014a)和本文的函

数集, 都是选择最小高程偏差对应的chi值间隔来模拟

隆升历史; Mudd等(2014)逐节点分割河道chi-z并作线

性回归, 以最大相关性对应的分割点作为裂点; Fox等
(2015)基于贝叶斯统计框架, 将模拟河道与实际河道

的高程偏差转化为后验概率, 利用马尔科夫链-蒙特卡

洛(MCMC)方法, 以概率最大化为目标, 选择合适的分

割节点来模拟隆升历史. 关于Mudd、Fox等学者的方

法的详述, 超出了本文的范畴, 读者可以参考相应的

文献.
此外, 在水力侵蚀模型中, 坡度指数n通常被认为

是常数. 但是, Hilley等(2019)发现, 该指数会随着侵蚀

速率的增加而变大. 所以, 在活动造山带的地貌演化过

程中, 随着构造隆升和侵蚀速率的增加,速率与河道坡

度(或陡峭指数)的关系很可能会发生由线性到非线性

的转变. 所以, 即便现今观测到的是非线性情况, 但在

地质历史时期也可能曾经存在线性过程. 因此, 采用线

性的方法进行模拟, 也能解决一些地质问题. 例如, 地
处美国盆岭省的Inyo山, Kirby和Whipple(2012)计算了

流域千年尺度侵蚀速率和陡峭指数, 发现二者是呈非

线性关系的; 然而Goren等(2014a)在线性假设下, 模拟

了山脉的隆升历史, 并由此估算了山脉在约2.8Ma以
来的剥露量, 符合低温热年代学的研究结果(Lee等,
2009). 此外, 许多学者利用线性方法模拟大陆(Rudge
等, 2015)或者活动造山带(Fox等, 2014; Li等, 2020)的
构造隆升历史, 都能与一些地质记录相符合.

4 案例研究

我们选择太原盆地北部相邻的两条流域, 西凌井

河和泥屯河(图3a~3b), 为例来展示这组函数集的用法

与结果. 太原盆地处于汾河地堑的北段, 是山西地堑系

统的重要组成部分(图3a). 太原盆地大致呈北东-南西

走向延展, 主要为交城、太古两条正断层控制. 交城

断裂探槽开挖结果表明, 晚更新世以及全新世的地层

被明显错断, 说明该断裂的活动性显著(谢新生等,
2008). 断层活动产生河流裂点, 其迁移过程也是河道

对于构造活动的响应过程. 我们在展示函数集实际功

能的同时, 也尝试分析河流系统对正断活动的响应.

4.1 流域凹度校正

本文以105m2
为汇水面积的阈值, 提取流域内所有

河道, 并根据一系列θ值(0.1~0.9)计算相应的chi-plot以
及高程偏差. 对西凌井河流域622条河道的计算结果如

图4a~4d所示, 随着θ取不同的值, 在chi-plot图中, 干流

河道相对于支流的位置也随之变化. 例如, 当θ=0.40,
干流河道的chi-plot基本位于所有支流河道的最下方;
当θ=0.50, 干流大致处于中间位置; 当θ=0.60, 干流chi-
plot位于绝大多数支流河道的上方.高程偏差最小值对

应θ=0.50, 并向左右两侧大致呈对称分布(图4d).
图4h显示, 尼屯河流域干支流chi-plot(共247条)高

程偏差的最小值对应θ=0.45, 但高程偏差并没有呈现

出如西凌井河流域那样的对称分布特征. 当θ从0.1至
0.3, 高程偏差缓慢降低; 而从0.3至0.35, 高程偏差出现

断崖式陡降; 从0.35至0.45, 高程偏差又呈现缓慢降低

的趋势, 并从0.45开始, 缓慢增长. 图4e~4g也表明, 随
着θ增大, 干流河道chi-plot由处于支流下方升至上方,
当θ=0.45, 干流河道基本位于中间位置.

所以, 尽管由于构造、岩性、气候或者侵蚀过程

差异等因素, 不同河段凹度存在显著差别, 但就整个

流域而言, 参考凹度大致在0.45~0.50, 与基岩河道的

固有凹度一致. 因此, 利用基岩河道水力侵蚀模型, 选
择0.45作为参考凹度是合理的.

4.2 干流河道高程剖面分析

我们选择流域内最长的河流作为干流. 首先利用

RiverProInfo.m函数, 读取河道节点的高程、汇水面

积、溯源距离等, 并计算节点chi值. 然后利用函数Riv-
erProAnalysis.m,分析高程剖面数据,图示河流长度-汇
水面积、长度-坡度、面积-坡度(图5)和长度-高程、

chi-plot(图6),并利用Durbin-Watson方法对chi-plot进行

检验(图7).
在计算坡度时, 分别以100m和20m为水平距离平
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滑窗口和高程重采样间隔. 以凌井河干流河道的坡度-
面积对数图(图5c)为例,当汇水面积小于105m2,坡度正

切值基本保持在0.5°~0.6°(坡度25°~30°), 这恰好是坡

面崩积过程与流水侵蚀过程的临界坡度(Ouimet等,
2009). 如图5f所示, 泥屯河也呈现相似的特征. 所以,
本文以105m2

作为河道汇水面积的阈值, 是合理的.
图5b显示了凌井河干流河道坡度随溯源距离的变

化. 在距离出山口5km范围内, 河道坡度在正切值

0.01°~0.1°(坡度1°~6°)之间变化, 说明河道呈现出陡-
平相间分布的样式. 在5~30km的范围内, 坡度正切值

基本保持在0.01上下(坡度约1°). 当溯源距离超过

30km, 坡度开始呈现增长的趋势; 尤其是超过36km,
随着距离分水岭越近, 河道坡度的增长趋势更为显著,
由0.05突增至0.5(坡度由3°~4°陡变为25°~30°). 泥屯河

干流河道的坡度也显示出类似的变化特征. 如图5e所
示, 从出山口溯源至约8km的位置, 河道坡度呈现波动

起伏; 8~17km之间的河段, 坡度正切值基本保持在

0.01°~0.02°(坡度<2°)之间; 17km至分水岭, 河道坡度

快速增至20°以上(正切值不低于0.4).
稳态河道的坡度随汇水面积增大而降低, 河道高

程剖面因此也呈光滑的上凹形态. 然而, 受到构造活

动影响, 断层附近河段的坡度会显著增加, 河道形态

由凹变凸. 顺着河流流向, 坡度开始变陡的地方称为

裂点. 如图6a所示的西凌井河干流河道, 高程从分水

岭开始迅速降低, 河道呈现下凹形态. 然而, 在约26km

的位置, 原本趋于平缓的河道开始变陡, 开始呈现上凸

的形态, 我们选择该位置为裂点(高程约1360m). 最为

明显的是20~5km的河段, 河道长度和高程近似为一条

直线, 说明坡度几乎一致, 没有下降. 在约5km的位置,
河道变得更陡 , 我们也选择该位置为裂点(高程约

1080m). 我们以0.45为参考凹度, 计算河道的chi值-高
程剖面图(图6b), 并以选择的裂点为节点, 计算着三段

河道的陡峭指数, 分别为182m0.9(第二期裂点以下河

段)、58m0.9(两期裂点之间)和38m0.9(第一期裂点上游

河段). 同理, 我们在尼屯河干流河道也识别了两期裂

点 (约1100m、1300m) , 各河段陡峭指数分别为

82m0.9
、54m0.9

和25m0.9(图6c~6d).
通常情况下, 岩性差异造成的裂点, 坡度或者河道

陡峭指数只在裂点附近的局部河段发生突变. 而图6所
示, 裂点上、下游河段的坡度和陡峭指数都发生显著

改变, 这些裂点属于坡折型裂点, 一般与构造活动相

关. 需要指出的是, 图2所描述的是坡折型和垂直阶梯

型裂点的示意图. 一般而言, 在chi-plot上, 只要发现裂

点上、下游河段的陡峭指数发生明显改变, 就认为是

坡折型裂点; 垂直阶梯型裂点, 顾名思义, 裂点两侧的

河道近乎垂直, 但通常不会显著影响河道的整体趋势

(Kirby和Whipple, 2012). 如图6a所示, 在第二期坡折

型裂点的下游河段, 可以发现至少两处这样的裂点, 但
并没有显著影响坡折型裂点到河流出山口这一段河道

的陡峭指数(图6b). 当构造活动强度增加时, 砾石崩

图 3 研究区地理位置
(a) 山西地堑地貌特征与主要控盆断裂(断裂资料来自1:50万地质资料数据库http://geocloud.cgs.gov.cn/#/portal/home); (b) 凌井河与泥屯河流域

水系与干流裂点、陡峭指数分布
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塌、山体滑坡等灾害发生频率也增加, 很容易阻塞或

部分阻塞河道, 形成小型瀑布、叠水(Kirby等, 2003);
同时, 河流下切能力增强, 节理或破裂密度、岩石抗侵

蚀能力以及侵蚀机制的差异对侵蚀速率的影响也会增

加(Berlin和Anderson, 2007). 因此, 在坡折型裂点下游

河段或者紧跟着裂点的部位, 一般都会存在一些垂直

阶梯型裂点(Scheingross和Lamb, 2017).
断层两侧的岩体, 由于构造活动强度的差异, 河道

图 4 利用chi-plot共线性方法校正凹度
(a)~(c) 凹度在0.4、0.5和0.6时, 西凌井河流域所有河道chi-plot; (d) 西凌井河流域, 不同凹度下支流chi-plot与干流的高程偏差; (e)~(g) 凹度在

0.3、0.45和0.6时, 泥屯河流域所有河道chi-plot; (h) 泥屯河流域, 不同凹度下支流chi-plot与干流的高程偏差
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侵蚀能力也会存在差别, 这种情况下也容易产生坡折

型裂点, 但这种成因的裂点的空间位置基本会固定于

断层迹线, 而不会发生迁移(Wobus等, 2006). 流经活

动造山带的河流, 山体隆升速率的突然增加, 会导致河

流在出山口位置产生裂点, 这种裂点是坡折型的, 并且

会溯源迁移;这种成因的裂点,其最显著的标志是同一

期构造活动产生的裂点具有相似的高程(Niemann等,
2001; Cyr等, 2010; Goren等, 2014a; Wang等, 2020). 显
然, 我们在两条主河道上识别的裂点是符合这种特征

的. 所以, 尽管不能完全排除岩性等因素对河道发育

的影响, 但这些裂点更有可能代表了两期构造活动.
我们选择河道坡度开始变陡的部位作为裂点, 这

并不意味着两个裂点之间的河段的chi-plot是一条直

线. 尽管各个河段chi-plot线性拟合的相关系数非常高

(R≈1), 但实际上大多数河段的chi-plot是弯曲的而非

一条直线, 如西凌井河的Sect 1和2(图6b). 我们利用公

式(6)~(8), 对chi-plot进行检验. 如图7a所示, 对于西凌

井河, 只有Sect 3的陡峭指数在检验前后基本不发生变

化, 而其余两条河段的系数值变化显著. 尤其是Sect 2,
不仅陡峭指数从58m0.9

变为16m0.9, 相关系数也从1突
降为0.14. 尼屯河各河段的陡峭指数, 在检验前后也发

生变化, 但变化幅度不如西凌井河显著. 只有检验前后

的相关系数和陡峭指数不发生显著改变, 对chi-plot的
拟合才是有效的. 注意, 这不是说我们识别的裂点是

无效的; 而是需要对chi-plot进一步分割, 确保参与回

归的河段的chi-plot近似为直线段(如裂点上游古河道

投影), 或者按照一定的距离间隔, 直接计算局部河段

的陡峭指数.

4.3 流域分水岭稳定性分析

同一流域内的所有河道共用一个出山口, 即同一

个高程基准面, 所以可以通过chi值平面图分析流域内

部次级流域之间分水岭的稳定性. 如图8a所示, 西凌井

河流域内部, 各相邻支流源头的chi值基本不存在显著

差异, 说明目前流域内部支流分水岭并未发生明显的

迁移. 泥屯河流域也基本如此.
不过, 不同流域的出水口并不一定处于相同的高

程基准面上, 所以难以用chi值差异判别流域间分水岭

稳定性. 我们以西凌井河与泥屯河这两条流域之间的

分水岭为例(图8a中白色线条), 计算分水岭两侧支流

源头的坡度和局部地形起伏(以2km为半径), 并绘制统

计直方图(图8b~8c). 结果表明, 西凌井河流域一侧的

图 5 干流河道节点溯源距离、汇水面积与坡度数据
(a)~(c) 分别为西凌井河干流的河长-面积、河长-坡度和坡度-面积图; (d)~(f) 为泥屯河的相关结果; 以图3a和3c中识别的裂点为间隔, 对坡度-
面积对数图进行线性回归, 回归线如图(c)和(f). R为相关系数
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图 6 干流河道高程剖面图和chi-plot
(a), (b)分别为西凌井河干流河道高程剖面图和chi-plot; (c), (d)为泥屯河结果; (b)和(d)中红线为chi-plot,黑线为以裂点为间隔对chi-plot分段拟

合的结果

图 7 积分法的Durbin-Watson检验
(a) 西凌井河各河段检验结果; (b) 泥屯河检验结果. 横纵坐标分别为公式(8)中的

i
和zi
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河道源头的坡度均值落在尼屯河一侧河道源头坡度均

值加减一个标准差的区间内, 反之亦然, 局部地形起伏

也存在相同情况. 这说明, 分水岭两侧地貌参数的分布

范围、均值和标准差基本相当, 不存在明显差别. 所

以, 这两条流域之间的分水岭也处于稳定状态.
Forte和Whipple(2018)指出, 以chi值作为指标可以

判别分水岭在未来是否会发生迁移, 而分水岭两侧坡

度和地形起伏的差异更能显示分水岭现今的状态. 所

以, 未来流域内部次级分水岭应该是稳定的; 而在现

今, 两条流域之间也没有发生大规模分水岭迁移和水

系袭夺的可能. 并且, 同期构造活动形成的裂点, 在不

同流域具有相似的高程;这表明,从裂点形成之时到现

在的这段时间域内, 即使发生过水系袭夺与重组, 也没

有对裂点的迁移过程产生显著的影响. 所以, 综合分析

chi值、坡度、地形起伏与裂点分布特征, 我们认为分

水岭迁移对研究区水系演化的影响是有限的.

4.4 裂点上游的古河道投影

如图6b和6d所示, 线性拟合第一期裂点上游河段,
其截距都是古河道投影到现今河流出山口的高程, 分

别是1107m(西凌井河)和1132m(尼屯河). 但是, 该河段

的chi-plot明显是弯曲的, 统计检验前后, 陡峭系数值

发生显著改变. 例如西凌井河, 直接拟合chi-plot的斜

率(陡峭指数)是38.4m0.9, 而利用Durbin-Watson方法得

到的结果是53.1m0.9. 尼屯河的变化幅度较小, 由

25.3m0.9, 变为29.7m0.9. 所以, 直接拟合裂点上游河段

是不合适的.
对此, 一般选择裂点上游相对平缓的一段河道作

为残留的古河道(Kirby和Whipple, 2012). 如图9, 在

chi-plot上面选择相对平缓的一段进行拟合(图9中的

sect 2),回归方程的截距即投影高程,分别为1254m (西
凌井河)和1220m (泥屯河).那么,第一期裂点在溯源迁

移过程中, 产生的最小下切量分别为1254‒922=332m
和1220‒966=254m. 因此, 这一期裂点在溯源迁移过程

中, 河道被裂点下切侵蚀了至少250~330m.
第一期裂点上游河段, 其坡度-面积对数图也表现

了良好的线性关系(图5c和5f), 这是河段处于稳态的重

要特征(当然, 这里所说的稳态, 是指该河段的侵蚀速

率与第一期裂点出现之前的区域隆升速率相平衡). 而
第一期裂点以下河段, 尽管chi-plot图也表现出良好的

分段线性特征, 但由于构造隆升加速的影响, 坡度增

加且变化增大, 坡度-面积对数图的线性关系不显著,
这些河道受后期构造的影响十分明显, 难以将这样的

河道作为“古河道”. 所以, 一般而言, 古河道投影针对

图 8 流域边界稳定性分析
(a) 流域chi值平面图; (b) 流域间分水岭(如图a中白色线条所示的流域边界)两侧的河流源头的坡度统计直方图; (c) 流域间分水岭两侧河流源

头局部地形起伏统计直方图
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的是早期裂点上游平缓河道;而对于其下游河道,需要

计算局部河段陡峭指数和模拟隆升历史(Goren等 ,
2021).

4.5 局部河道陡峭指数与流域隆升历史模拟

以2km为水平距离间隔, 计算局部河道陡峭指数,
得到其空间分布特征 (图 1 0 a )与统计直方图 (图
10b~10c). 图10a表明, 裂点以下河段的陡峭指数普遍

高于其上游河段, 高陡峭指数(>100m0.9)的河段基本位

于第二期裂点下游, 尤其是距离断层越近, 靠近出山口

的位置. 这与干流河道高程剖面分析的结果基本一致.
虽然两条流域陡峭指数的极大值存在差异, 但绝大多

数河段的指数在30~70m0.9
之间, 且主要分布在两期裂

点之间(图10a). 平缓河段(陡峭指数<30m0.9)基本分布

在流域上游. 河道陡峭指数与距山前断层远近表现出

显著的正相关, 表明区域构造活动控制了河道演化与

现今特征. 所以, 我们可以模拟流域构造隆升历史.
模拟隆升历史需要对河道的chi-plot进行微分, 而

这首先需要选择合适的chi值间隔. 我们选择一系列间

隔(0.1~10m), 分割所有河道的chi-plot, 以每个分段chi-
plot斜率的均值作为这个分段的U*, 借助公式(20)正演

得到平均的河道chi-plot, 计算其与实际所有河道chi-
plot的高程偏差, 选择最低偏差对应的chi值间隔. 图

11a显示了凌井河流域, 不同chi值间隔对应的高程偏

差, 当间隔值取1.0m, 高程偏差最低. 图11b中的黑色

粗线是该间隔值对应的chi-plot正演结果,图11c是根据

公式(21)进行微分运算得到的无维度的隆升历史.
根据无维度的隆升历史计算U(t)需要估算侵蚀系

数K. 由于缺少研究区的隆升或侵蚀速率, 难以直接约

束区域侵蚀系数. 笔者及所在课题组对中国构造活跃

地带(如青藏高原东缘龙门山、秦岭北缘、河套盆地

北缘大青山等)的研究发现, 尽管这些区域的地理位

置、气候和构造背景、岩性特征等差异显著, 但是可

以用线性关系来近似表示流域平均陡峭指数对侵蚀速

率的响应 , 并且由此得到的侵蚀系数普遍在

1×10‒6~2×10‒6m0.1 a‒1(Li等, 2020; Ma等, 2020; Wang
等, 2020). 所以, 我们推测, 研究区的侵蚀系数也大致

处于这个范围. 本文选用K=(1.5±0.5)×10‒6m0.1 a‒1, 模

拟结果如图9d. 泥屯河的模拟过程与结果如图9e~9h
(最佳chi值间隔是1.3m).

西凌井河流域的模拟结果表明, 中中新世至上新

世中期(约4Ma), 速率一直保持在0.05~0.08mm a‒1左
右 ; 4Ma以来 , 速率缓慢增加 , 在第四纪中晚期

(0.5~1.0Ma)达到0.10~0.15mm a‒1; 随后, 隆升速率突

增到0.20~0.37mm a‒1. 需要说明的是, 我们模拟的隆升

速率其实是根据河段陡峭指数计算的. 尽管陡峭指数

是对河道汇水面积归一化的结果, 但实际上, 汇水面

积的差异会造成河道径流与侵蚀能力的变化; 所以,
即使断层滑动速率相同, 而汇水面积的差异也会造成

陡峭指数的变化, 进而在隆升历史模拟结果中体现出

来. 例如, 泥屯河的流域面积小于西凌井河, 模拟得到

的隆升速率也偏低. 所以, 在很多案例中, 对于同一断

图 9 古河道面投影
(a) 以西凌井河干流第一期裂点上游一段平缓河道(Sect 2)为残留古河道, 拟合其chi-plot, 则截距为投影到河流出山口的高程; (b) 泥屯河残留

古河道投影结果
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层或断层运动特征相似的某一段, 都是把与断层相交

的所有流域集合起来一起模拟的, 这样得到的均值更

为可靠(如Goren等, 2014a; Li等, 2020; Gallen和Fernán-
dez-Blanco, 2021). 尽管本文不同流域的河道陡峭指数

存在差异, 但模拟得到的隆升速率的变化趋势基本一

致, 都是在上新世中期开始缓慢隆升, 在第四纪晚期

突然增速. 此外, 两条干流的裂点高程大致相当, 这些

都可以说明, 流域是响应相同的构造抬升的. 通过对比

隆升历史(图11c~11d, 11g~11h)与河道高程剖面(图6a,
6c), 可以发现上新世开始抬升的时间节点大致对应于

约1300m的那期裂点, 而第四纪中晚期隆升速率突增

的时间节点大致对应于约1100m的一期裂点. 上新世-
晚第四纪之间, 构造隆升速率处于递增状态, 所以两

期裂点之间的河道并没有呈现出下凹形态(图6a, 6c).

5 讨论

本研究利用RiverProAnalysis函数集分析了太原

盆地北部西凌井河与泥屯河两条瞬态流域, 显示了该

函数集在分析地貌特征、提取构造活动信息等方面的

功能. 目前对山西地堑控盆断裂百万年尺度的活动历

史与地堑系统发展过程的研究较少. 前人研究表明,
山西地堑系南北部新生代沉积起始时间存在显著差

别, 南部如运城盆地的沉积起始时间与渭河地堑大致

相当, 都是始于始新世早期(Xu等, 1993; Li等, 1998),
而北部如临汾盆地、太原盆地等沉积始于晚第三纪

(Bellier等, 1988). 近期, 热历史模拟揭示了霍山(位置

见图3)的快速剥露起始于约8Ma(Su等, 2021); 苏鹏

(2019)对临汾盆地钻孔开展沉积物的埋藏测年研究,
发现钻孔内新生代沉积物埋藏年龄最早为(5.8±0.6)
Ma. Clinkscales等(2021)指出, 山西地堑北部剥露量有

限, 低温热年代学的年龄-高程剖面不能直接揭示晚中

新世以来的构造隆升历史, 而热历史模拟的结果也可

能存在偏差. 但是, 青藏高原东北缘在8~10Ma发生快

速隆升并向外扩展(Zheng等, 2006, 2010), 山西地堑北

部的盆地沉降和山体剥露被认为是对这一事件的响应

(Clinkscales等, 2021; Su等, 2021). 所以, 这些盆地沉降

的起始时间, 不会早于8Ma. 而钻孔资料的结果, 说明

盆地沉降应该发生于(5.8±0.6)Ma之前. 所以, 综合而

言, 山西地堑北部临汾盆地沉降的起始时间, 大致应

该在5~8Ma之间.
Bellier等(1988)研究发现, 山西地堑系北部盆地沉

降的起始时间大致相当. 我们认为, 太原盆地的沉降,
也始于约5~8Ma. 那么, 控盆断裂(如太古断裂、交城

断裂等)正断活动的起始时间, 也应该大致处于这个时

间段. 正断活动一方面造成山体隆升, 水系发育, 同时

也导致盆地沉降, 进而发育新生代沉积. 如果假设他们

之间并不存在明显的时间滞后, 那么河流记录的山体

图 10 流域局部河道陡峭指数
(a) 以2km为水平距离间隔的河段陡峭指数平面图; (b)~(c) 分别为西凌井河和泥屯河流域陡峭指数统计直方图
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隆升(正断活动)历史的时间尺度, 应该不会早于晚中

新世. 所以, 就模拟结果的时间尺度而言, 由侵蚀系数

K=2×10‒6m0 . 1 a‒1得到的隆升历史 (最长时间尺度

6~8Ma)应该是合理的.
虽然山体隆升速率与盆地沉积速率在数值上不能

直接比较, 但是盆地沉积速率的增加也可以间接表明

断层活动和山体隆升的加速. 临汾盆地钻孔资料表明,
盆地沉积初期(4~6Ma), 其沉积速率0.05~0.06mm a‒1;
第四纪中期到上新世中期(1~4Ma)之间, 平均沉积速

率增加到约0.17mm a‒1(苏鹏, 2019). 虽然临汾盆地钻

图 11 流域隆升历史模拟
(a)西凌井河流域:不同chi值间隔下正演河道chi-plot与实际河道的高程偏差; (b)西凌井河干支流chi-plot(灰色线)及以1.0m为chi值间隔的正演

河道(黑色粗线); (c) 无维度隆升历史, 其中的t*就是图b中的Chi值; (d) 根据不同K值模拟的隆升历史: K=2×10‒6m0.1 a‒1(红色), K=
1.5×10‒6m0.1 a‒1(黑色), K=1×10‒6m0.1 a‒1(灰色). (e)~(h) 尼屯河流域隆升历史模拟, 各个图的意义同(a)~(d)
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孔样点与本文研究区相距较远, 但盆地沉积速率变化

的趋势与模拟的山体隆升速率的变化趋势大致相当.
此外, 盆地早期沉积速率与河流模拟的这一时段内山

体隆升速率结果极为吻合. 所以, 河道高程剖面分析

与隆升历史模拟的结果可以与盆地沉积记录相印证,
可以反映区域正断活动和山体隆升的相关信息.

由于本函数集是基于水力侵蚀方程解析解的研究

结果, 所以并未对数值方法(如地貌演化模拟)作过多

介绍. 此外, 本文重点是介绍函数集的功能、用法与

结果分析, 所以对相关原理和方法的叙述比较简略,
读者如对这些内容感兴趣, 可参考所引用的文献. 为

了方便读者使用本研究的函数集, 我们已将函数代码

与操作手册上传至网络版附录中.

6 结论

本研究基于Matlab平台编写的RiverProAnalysis函
数集, 集成了流域凹度校正、河道高程剖面分析(坡
度-面积分析法、积分法和统计检验)、流域分水岭稳

定性判别和隆升历史模拟等多种功能. 选择山西太原

盆地北部的西凌井河和尼屯河流域作为案例, 首先校

正流域参考凹度, 对干流河道的坡度-面积图和高程剖

面等进行详细分析, 识别了两期显著的裂点, 为构造成

因的移动坡折型裂点; 然后, 基于参考凹度计算流域

chi值图, 比较流域内部和流域之间分水岭两侧chi值、

坡度和地形起伏等地貌参数, 推断这些分水岭基本处

于稳定状态. 在此基础上, 我们认为研究区受构造隆

升加速的影响, 流域处于瞬态, 但是流域边界基本保

持稳定, 可以进行古河道投影和隆升历史模拟. 选择

第一期裂点上游的平缓河段, 利用其chi-plot的线性拟

合投影古河道, 估算裂点下切量; 并且, 我们提取流域

内所有河道, 基于线性模型, 模拟了流域自晚中新世以

来的构造隆升历史.
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