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构造地貌物理模拟实验相似性研究进展及其应用综述

闫兵

西安石油大学地球科学与工程学院，710065，陕西 西安

Similarity of Geomorphic Physical Modeling and Its Application in Tectonic Geomorphology: A Review

Bing YAN

School of Earth Sciences and Engineering, Xi’an Shiyou University, 710065, Xi’an, Shaanxi Province, China

Abstract: Objective Tectonic  geomorphology physical  modeling is  a  key tool  for  investigating  tectonics-climate-
surface process interactions. A fundamental challenge is establishing similarity between laboratory analog experiments
and natural landscapes, which differ greatly in scale, materials, and boundary conditions. This review systematically
evaluates progress and remaining challenges in similarity research of analog modeling. Methods This paper reviewed
experimental studies using silica powder or the “MatIV” composite material under controlled rainfall and tectonic
uplift. A comparative framework based on geomorphic parameters (basin self-similarity, sinuosity, spacing ratio, Hack’s
law, hypsometric integral, slope area relationships, knickpoint migration, erosion rates, and χ analysis) is adopted to
identify consistent findings and discrepancies between experimental and natural landscapes. Results In terms of fluvial
morphology  similarity,  experimental  drainage  basins  exhibit  self-similarity  over  a  range  of  scales,  with  shape
parameters (spacing ratio, Hack exponent) falling within natural ranges. Hypsometric integrals transition from convex
to  S-shaped  as  uplift  slows,  mimicking  mature  landscapes.  The  concavity  index  approaches  natural  values  in
sufficiently large basins. Regarding erosion process similarity, experimental erosion rates increase nonlinearly with
slope, and a clear shift from fluvial incision to gravity-dominated erosion occurs on steeper slopes, mirroring natural
behavior.  Derived  time  scaling  has  been  validated  across  compressional,  extensional,  and  strike-slip  settings.
Knickpoint retreat follows a power law with upstream area and can migrate at a constant rate, indicating an intrinsic
landscape  response.  With  respect  to  erosional  dynamics  similarity,  experimental  erosion  regimes  are  mixed:
detachment-limited in headwaters and transport-limited downstream. The χ value successfully predicts main drainage
divide migration toward higher χ values, consistent with theoretical expectations and natural observations. Conclusions
Despite large scale and material differences, analog experiments reproduce key features of natural tectonic landscapes
in terms of morphology, erosion processes, and erosional dynamics, including self similarity, Hack scaling, knickpoint
dynamics,  and  divide  migration.  This  “unreasonable  effectiveness”  arises  from  scale  independence  of  landscape
dynamics. Current limitations include lower concavity indices in small basins, insufficient quantification of steepness
index,  boundary  effects  on  sinuosity,  and  oversimplified  erosion  mechanisms.  Significance This  review provides
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systematic synthesis of similarity criteria for tectonic geomorphology physical models, bridging analog experiments
with natural landscapes and offering a practical framework for model validation and future quantitative applications in
tectonic and climatic research.
Keywords:tectonic geomorphology; physical modeling;similarity;geomorphic parameters;erosional dynamics
摘要：构造地貌物理模拟实验是理解构造-气候-地表过程相互作用的重要工具。文章系统综述了构造地貌物理模拟实验中模型与

自然界地貌之间的相似性研究进展。从流域形态自相似性、河道弯曲度、间距比、Hack 定律、面积-高程积分、坡度-面积关系

及河流裂点迁移等多个地貌参数入手，梳理了以往研究实验与自然系统对比方面的成果与挑战。研究表明，尽管实验在几何、材

料与动力学尺度上存在显著差异，但实验模型仍能再现自然界地貌的若干结构特征与演化规律。然而，实验材料的物理性质、模

型边界条件、侵蚀机制简化等因素仍对相似性验证构成限制。未来仍需进一步结合高精度观测、多过程耦合模拟与数值模型验证，

推动构造地貌物理模拟在定量解释构造活动、气候变化与地貌响应中的深入应用。

关键词：构造地貌；物理模拟；相似性；地貌参数；侵蚀动力学
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0 引言

河流地貌是记录活动构造变形的重要载体 （Merritts and Vincent，1989；Whipple et al.，1999；Goren et
al.，2014；李雪梅和张会平，2017；刘静等，2018）。研究河流地貌对揭示构造活动的特征和演化历史，如区

域快速抬升、造山带逆冲、差异构造抬升、走滑断层活动等构造过程提供了关键的地貌证据 （Lavé and
Avouac，2000；Kirby and Whipple，2001；Yang et al.，2015；闫兵和贾东，2017；Cheng et al.，2018；He et
al.，2021）。然而，河流地貌的演化受构造、气候、岩性、沉积作用以及地壳均衡等多种因素共同控制，导致

其在解释构造活动时存在多解性 （Snyder et al.，2000；Willett et al.，2006）。因此，构建河流地貌演化的正

演模型，简化复杂影响因素，检验单一因素的控制作用具有重要的科学意义。

21 世纪以来，构造地貌物理模拟方法迅速发展，为揭示构造-气候-地表过程的相互作用提供了有效手段。

通过控制主要变量（如抬升速率和降雨速率），研究明确了构造与气候对均衡地貌状态的关键影响（Crave et
al.，2000；Bonnet and Crave，2003；Lague et al.，2003；Babault et al.，2005）。前陆盆地沉积的模拟实验进

一步提出了“动态均衡状态”的观点 （Babault et al.，2005，2007），而梯度降雨条件下的地貌模拟获得的认

识促进了造山带分水岭迁移机制的认识和研究进展 （Bonnet，2009）。近年来，构造地貌学中一些新概念如

“瞬时地貌”等被提出（李雪梅和张会平，2017），构造地貌物理模拟方法也对其进行了模拟和探讨，并表现

出了这一方法的有效性 （Tejedor et al.，2017）。同时，新实验材料与方法不断涌现，提升了模拟的真实性与

复杂性（Graveleau et al.，2011）。到目前为止，构造地貌物理模拟主要发展出 2 类代表性实验饱水黏土材料，

一类是以硅粉为代表的颗粒材料，其内聚力较高，难以模拟内部构造变形，通常通过整体抬升黏土块的方式模

拟构造抬升（Crave et al.，2000；Bonnet and Crave，2003；Lague et al.，2003；Babault et al.，2005，2007；
Bonnet，2009；Tejedor et al.，2017）。而 Graveleau et al. （2011） 发明了一种用硅粉、玻璃微珠、PVC 粉、

碳粉等 4 种颗粒材料混合制成的复合黏土材料（研究者称其为“MatIV”），大大降低了饱水黏土材料的内聚力

（硅粉的内聚力约为 5000 Pa，“MatIV”约为 1000 Pa），使得该材料可以实现内部变形，模拟各种复杂构造变

形背景下的河流地貌演化过程。

将物理模拟所得的实验室模型用于解释自然界河流地貌时，模型与自然界之间的相似性成为首要问题

（Paola et al.，2009；Graveleau et al.，2012）。长期以来，地貌学已经发展出多种定量分析描述流域形态、河

网结构、河流纵剖面特征等的参数与方法，如河道弯曲度、Hack定律、面积-高程积分（HI指数）、坡度-面

积关系等（Strahler，1952；Hack，1957；Leopold and Wolman，1957）。这些指标为验证模型相似性提供了依
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据。然而，实验室条件下缩小、简化的物理模型并不能完全等同于自然界复杂的流域，实验模型能在多大程度

上表征自然界流域的特征和演化过程，成为该领域首先要解决的问题 （Crave et al.，2000；Niemann and
Hasbargen，2005）。

文章系统总结了构造地貌物理模拟在相似性研究方面的已有进展与现存挑战，旨在为该方法的进一步完善

及其在构造地貌学中的深入应用提供参考。

1  河流形态相似性

1.1 流域形态（Basin shape）

流域的某些属性具有尺度不变特征，是自然界流域的普遍规律 （Peckham，1995；Rigon et al.，1996；
Dodds and Rothman，2000），成为评估实验模型合理性的重要依据。下面将重点从流域自相似性、主干河道

弯曲度及流域出水口间距比 3个方面总结相关认识与进展。

（1）自相似性（self-similarity）
自然界流域的平面形态通常在一定尺度范围内符合自相似性，表现为不同尺度流域的欧氏长度与流域面积

之间遵循稳定的无量纲关系（Peckham，1995；Rigon et al.，1996；图 1a）。针对这一关系，不同学者提出多

种形态参数计算方法（Horton，1932；Hack，1957）。Niemann and Hasbargen （2005）在其物理模拟中采用参

数 L(A)/A1/2进行表征（L(A)为欧几里得盆地长度，A1/2为流域面积平方根，L(A)/A1/2为两者的比值，见图 1b）。

该参数与流域尺度无关。若对流域内各点计算并以流域面积 A 为横轴绘图，数据点应沿一条水平线分布。4个
模拟实验结果显示，流域在一定尺度范围内表现出良好的自相似性，且与自然界流域具有可比性（图 1b）。

然而，二者也存在差异，自然流域的 L(A)/A1/2值随面积增大先升至峰值再回落，而实验值则直接进入平稳区间，

研究认为这与实验中山坡-河道过渡更为平缓有关。此外，实验流域的稳定平均值（约 1.6）高于自然流域（约

1.4；图 1b），说明实验流域形态相对狭长。

  

a—流域平面自相似性示意图；b—实验流域形状与自然流域形状的对比

图 1 流域自相似性 （据 Niemann and Hasbargen，2005修改）
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Fig. 1 Self-similarity of drainage basin (modified from Niemann and Hasbargen, 2005)

(a) Illustration of the horizontal self-similarity condition; (b) Comparison of the experimental basin shapes to natural basin shapes

（2）河道弯曲度（Channel Sinuosity）
河道弯曲度定义为河道长度与河谷长度之比（Leopold and Wolman，1957；Smart and Surkan，1967）。在

自然界中，构造活跃山区的河流常具有相近的河道弯曲度 （Smart and Surkan，1967）。Niemann and
Hasbargen （2005） 采用了一种基于干流河道标准差和流域面积的“标准化”河道弯曲度计算方法。河道标准

差的计算方法，是在一条穿过流域出水口与干流源头的轴线上，测量河道上每个点相对于该轴线的偏移量，然

后计算偏移量的平均值，即为河道标准差；再后，将计算出的河道标准差除以流域面积的平方根，即获得“标

准化”河道弯曲度。Niemann and Hasbargen （2005） 通过对比模拟河道与自然界河道（如 Raccoon 河、San
Timoteo 河）的河道弯曲度发现（图 2），自然界河道的弯曲度在一定流域范围内呈近水平分布，显示出自相

似特征。其中 San Timoteo 河随流域面积增大，弯曲度值逐渐降低。实验河道在流域面积较小时也呈近似水平

分布，表现出自相似特征；当流域面积增大后，弯曲度明显下降，自相似性发生系统性偏离，可能与实验砂箱

的边界约束有关。总体而言，实验河道与自然界河道在弯曲度-面积关系上具有相似的趋势。

  

图 2  实验河道与自然河道的弯曲度对比（据 Niemann and Hasbargen，2005 修改）

Fig. 2 Comparison of the sinuosity of the experimental channels to that of natural channels (modified from Niemann 
and Hasbargen, 2005)

（3）间距比（Space Ratio）
间距比（R）定义为山脉半宽度（w）与相邻流域出水口间距（s）的比值，其中，山脉的半宽度是其主分

水岭与山脉前缘之间的距离（图 3a；Hovius，1996；Walker and Allen，2012）。R值本质上反映流域的长宽比。

Hovius （1996） 对 11 条线性山脉的统计表明，除受主边界逆冲断层控制的喜马拉雅山脉外，大多数在板块汇

聚背景下形成的线性山脉 R值介于 1.91～2.23，均值约为 2.1，可能代表线性山脉流域的稳定形态。喜马拉雅

山脉的水系受主边界逆冲断层（MBT）的控制和改造，发育典型的横向水系，使得其流域的间距比不规则。

而在断层边界块体中，R 值范围略宽，为 1.4～ 4.1，均值约为 2.5  （Talling et al.， 1997；Purdie and
Brook，2006）。

物理模拟结果支持上述规律。Habousha et al. （2023） 在利用饱水硅粉模拟差异构造抬升的实验中发现，

均匀抬升阶段 R值随高原切割逐渐上升，最终稳定在 2.1～3.3；差异抬升阶段虽然发生主分水岭的迁移与盆地

调整，R值始终未超出自然界 1.4～4.1范围，表明模拟流域能较好地反映自然界流域的几何约束。此外，

Bonnet （2009） 在梯度降雨实验中观察到，随着山脉半宽度缩短，单一流域可分裂为 2个较小流域（图

3b），该过程可能与流域趋于保持一定的间距比而发生的形态调整有关。
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W—自山前至流域分水岭的垂直距离； S—相邻流域出水口之间的直线距离

a—间距比 R值测量参数示意图 （Hovius，1996；Purdie and Brook，2006）；b—主要分水岭（MDD）迁移过程及河流地貌响应

过程的晕渲地形图及流域分割过程示意图 （Bonnet，2009）

图 3 流域趋于保持一定间距比的说明图

Fig.3 Schematic diagram illustrating that river basins tend to maintain a certain spacing ratio
(a)  Schematic  diagram of parameters  for  measuring spacing ratio  R (Hovius,  1996; Purdie  and Brook, 2006);  (b)
Shaded relief map illustrating the migration process of the main drainage divide (MDD) and the fluvial geomorphic
response, and schematic diagram of the watershed segmentation process (Bonnet, 2009)
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1.2 面积-河道长度关系（哈克定律）

哈克定律（Hack，1957）是构造地貌学领域广泛应用的定量关系，建立了干流河道长度 Lm与流域面积 A
之间的关系。该定律表述为

Lm=k ∙ A
h （1）

式中，k—常系数；h—Hack指数，该指数综合反映了河流弯曲度与流域形态特征。自然界中，h值通常介于

0.5～0.6，且与抬升速率无 （Hack，1957；Montgomery and Dietrich，1992；Rigon et al.，1996；Hurtrez et
al.，1999）。

物理模拟实验中，Hack指数常被用于检验模型与自然界河流的相似性 （Lague et al.，2003；Niemann and
Hasbargen，2005；Strak et al.，2011；Habousha et al.，2023）。Lague et al. （2003） 发现，当流域面积小于

10 mm2时，主干流长度随流域面积呈线性增长，反映流线平行特征；当流域面积超过 10 mm2后，主干流长度

随流域面积的平方根增加（Hack值为 0.49），指示水流呈树枝状汇流，且该值在不同抬升速率下保持稳定

（图 4a、4b）。类似地，Niemann and Hasbargen（2005）和 Strak et al.（2011）分别获得了 0.5（图 4c、4d）
和 0.48（图 4e、4f）的 Hack指数值，且均与自然界典型范围吻合。这些结果说明，实验模型能够有效刻画自

然流域的水系结构形态。

值得注意的是，上述实验采用了不同的颗粒材料，Niemann and Hasbargen（2005）采用了中位粒径 D50 =
45 μm 的硅粉（掺入约 1%的高岭土以增加内聚力）。而 Strak et al.（2011）则采用“MatIV”混合饱水黏土。两

者所得 Hack指数均接近自然值，表明 Hack 定律在不同材料体系的物理模拟中具有一定的普适性，进一步支

持了实验模型在形态相似性方面的可靠性。
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L—河道长度； A—流域面积

a—Lague et al. （2003） 实验主要过程照片；b—Lague et al. （2003） 实验中主河道长度与流域面积的关系；c—Niemann and Hasbargen （2005） 4个实

验最终照片；d—Niemann and Hasbargen （2005）实验及 2 条自然界河道的主河道长度与流域面积的关系（图中 1/2 为主河道长度与流域面积的比值）；e

—Strak et al. （2011）实验（滑动速率 6 μm/s）最终照片；f—Strak et al. （2011）实验中主河道长度与流域面积的关系

图 4 以往研究中的模拟实验及其主河道长度与流域面积关系

Fig.4 Experiments in previous studies and the relationship between main channel length and drainage basin area
(a) Photographs of the main experimental process from Lague et al. (2003); (b) Relationship between main channel
length and drainage area in the experiments of Lague et al. (2003); (c) Final photographs of four experiments from
Niemann and Hasbargen (2005); (d) Relationship between main channel length and drainage area in the experiments of
Niemann and Hasbargen (2005) and two natural river channels (the “1/2” in the figure indicates the ratio of main
channel length to drainage area); (e) Final photograph of the experiment from Strak et al. (2011) (slip rate of 6 μm/s);
(f) Relationship between main channel length and drainage area in the experiment of Strak et al. (2011).
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1.3 面积-高程积分（HI 指数）

面积-高程积分（HI指数）是量化流域地貌发育阶段与侵蚀状态的重要工具 （Strahler，1952）。该积分

以曲线形式表达，其纵坐标为某一等高线的相对高程与流域总高程差之比，横坐标为该等高线以上的水平横截

面积与总流域面积之比，因此横纵坐标值均在 0～1。HI指数定义为面积-高程积分曲线下方的面积，反映流域

内尚未被侵蚀的相对物质存量 （Strahler，1952；Schumm，1956）。河流地貌对构造活动的响应可通过 HI值
及其曲线形态的变化来表征，通常，凸形曲线与高 HI值指示年轻、构造活跃的地形（如幼年期），而凹形曲

线与低 HI值则代表经历长期侵蚀、构造活动较弱的老年期地貌 （Willgoose and Hancock，1998；Hurtrez et
al.，1999）。因此，HI指数被广泛用于探讨区域构造活动性（邵崇建等，2015；徐伟等，2017；Cheng et
al.，2018）。

Strak et al. （2011） 在正断层背景下的物理模拟中，设置了不同抬升速率（3、6 和 12 μm/s），并提取了

实验流域的面积-高程积分曲线（图 5）。结果显示，所有实验曲线在大部分时段呈凸形，对应高 HI值，反映

持续的构造抬升影响。而其自然界类比对象 Tunka 山脉河流的曲线则呈 S 形，HI值较低。研究认为，这种差

异主要源于实验过程中初始高原面始终存在，流域边界不断向砂箱边缘拓展，导致侵蚀发育不完全。值得注意

的是，在抬升速率最低（3 μm/s）的实验进行至 28800 s 时，曲线逐渐转变为 S 形，且形态与 Tunka 山脉接近，

表明此时分水岭已迁移至砂箱边界，高原被充分切割，水系趋于成熟。该结果印证了 HI指数在刻画侵蚀发育

阶段与构造-侵蚀均衡转换中的有效性。

 

图 5  3 个实验（滑动量分别为 3、6、12 μm/s）不同阶段下盘的面积-高程积分曲线以及 Tunka 山脉的面积-高

程积分曲线（Strak et al.，2011）
Fig. 5 Hypsometric curves for the whole footwall at several stages of the three experiments (slip rates are 3、6、12
μm/s, respectively). The hypsometric curve for the Tunka mountain range is shown for comparison (Strak et al., 2011)

2侵蚀过程相似性

2.1 侵蚀速率相似性

在使用硅粉作为实验材料的模拟实验中，几乎没有对侵蚀速率的相似性进行讨论。但在采用“MatIV”材
料的实验中，研究者尝试建立了模型的几何相似比，然后对侵蚀速率的相似性进行了探讨，并在此基础上讨论

了模型的时间相似比 （Graveleau and Dominguez，2008；Graveleau et al.，2011，2015）。首先，Graveleau
and Dominguez （2008） 通过对比实验地貌特征（包括流域宽度、冲积扇半径、阶地高度、三角面宽度等）

与自然界天山、Wasatch 断层等地区的地貌数据，将该实验材料产生地貌的几何相似比（模型长度与自然界长

度的比值 l*）限定为 1×10⁻⁵～2×10⁻⁵，即实验中 1 cm 代表自然界 500～1000 m。其次，Graveleau et al.
（2011） 通过设计一个初始坡度可调的侵蚀砂箱，在恒定降雨条件下称重被剥蚀物质的累积质量，从而计算
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出实验材料在不同初始坡度下的侵蚀速率（图 6）。“MatIV”材料的侵蚀速率随初始地形坡度的增加呈非线性

增长，在 10°、13°、15°和 20°的初始坡度下，平均侵蚀速率分别为 0.20 mm/h、0.43 mm/h、0.92 mm/h 和 5.30
mm/h （Graveleau et al.，2011）。值得注意的是，当坡度为 15°～20°时，侵蚀速率急剧上升，表明主导侵蚀机

制从以河流下切侵蚀为主转变为以坡面滑坡等重力侵蚀过程为主，这一转变特征与自然界中山脉侵蚀速率随坡

度变化的趋势相一致（Montgomery and Dietrich，1992）。将实验中测得的平均侵蚀速率（0.1～1.0 mm/h）与

自然界中构造相对稳定地区的平均侵蚀速率（0.01～0.20 mm/a）进行对比，结合几何相似比，估算出实验与自

然界的时间相似比（t*）为 1.1×10-10～4.6×10-10，即实验中的 1 s约相当于自然界约 100～300 a（Graveleau et
al.，2011）。

a— Graveleau et al. （2011） 设计的测量实验材料侵蚀通量的实验装置（实验箱倾斜角度 α可调，被侵蚀的颗粒落入装有水的水

箱 1，多余的水溢流至水箱 2，2个水箱的质量变化通过天平进行记录，图中 M1和 M2分别为水箱 1 和 2 的质量）；b——不同初

始坡度下“MatIV”材料的平均侵蚀速率测定结果（b1—b4—不同初始坡度下最终阶段形态的照片；b5—不同表面坡度下侵蚀颗

粒质量随时间的变化曲线；b6—平均侵蚀速率随坡度的变化曲线）

图 6 Graveleau et al. （2011） 测定“MatIV”材料侵蚀速率的方法及结果

Fig. 6 Figure 6. Method and results of measuring the erosion rate of the "MatIV" material by Graveleau et al. (2011)
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(a) Experimental setup designed by Graveleau et al. (2011) to measure the weight of eroded materials (the tilt angle α of
the experimental box is adjustable; eroded particles fall into water tank 1, excess water overflows into tank 2; the mass
changes of the two tanks are recorded by balances; M1 and M2 denote the masses of tank 1 and tank 2, respectively).
(b) Average erosion rates of the “MatIV” material under different initial slopes (including: photographs of the final
morphology at different initial slopes (b1 to b4); curves of eroded particle mass over time for different surface slopes
(b5); curves of average erosion rate as a function of slope(b6)).

在此基础上，Graveleau et al. （2015） 探讨了挤压、伸展、走滑背景下侵蚀速率及时间相似比的适用性。

研究并没有采用固定的几何和时间相似比，而是根据研究对象的时空尺度调整相似比，对于百万年尺度的造山

带构造地貌演化过程（含挤压和伸展背景），采用较“慢”的时间比和较“大”的长度比；对于数百到数千年

尺度的走滑断层地震复发过程，则采用较“快”的时间比和较“小”的长度比，从而 3 种构造背景下都能获得

与自然界可比的侵蚀速率和地貌形态。总的来说，“MatIV”材料通过对比实验和自然界的侵蚀速率，建立了

合理的时间相似性，并可以将实验结果应用于解析自然界不同尺度地貌演化中的关键问题。

2.2 河流裂点（Knickpoints）

基于水力侵蚀模型，裂点的迁移（后退）速率 V可以表示为：

V=C Ah （2）
式中，C—后退效率系数；A—流域面积；h—指数（自然界中接近 0.5）。该式表明裂点迁移速率与上游流域

面积呈幂律关系。此外，裂点迁移还受河道类型、岩性、降雨量、断层滑动速率、时间尺度等因素影响

（Loget and Van Den Driessche，2009；Whittaker and Boulton，2012）。如冲积河道的裂点迁移速率显著高于

基岩河道、岩石强度、降雨量变化等均会影响侵蚀能力与迁移动态。

早期的水槽实验对裂点演化进行了初步模拟 （Gardner，1983）。随着雾化降雨系统的引入，使用不同材

料的实验（如硅粉、“MatIV”）均能观察到裂点的形成与迁移 （Graveleau and Dominguez，2008；Viaplana-
Muzas et al.，2015；Moussirou and Bonnet，2018）。Viaplana-Muzas et al. （2015） 在采用“MatIV”的实验中

发现，裂点迁移速率与断层滑动速率呈正相关，且在相同流域面积下降雨量越大、迁移越快，与自然界观察结

果一致 （Loget and Van Den Driessche，2009；Whittaker and Boulton，2012）。

然而，关于裂点的迁移速率是否恒定，不同实验存在不同的认识。Moussirou and Bonnet （2018） 采用硅

粉饱水黏土的实验中观察到，当构造抬升速率不变、降雨减少时，地貌由均衡状态 SS1向更陡的均衡状态 SS2
过渡，并在下游产生裂点；裂点上游仍保持 SS1 的剖面形态，下游则向更陡的 SS2剖面调整（图 7）。在不同

的实验中，尽管降雨量减少过程历时不同，裂点向上游传播的速率稳定在约 150 mm/h，说明在该实验条件下

裂点传播表现为一种相对恒定的固有地貌过程。

此外，在一些抬升速率发生改变、地貌均衡状态被打破的实验中，尽管未专门分析河流裂点的形成和演化，

但仍可观察到河流纵剖面陡度的变化及裂点的形成迹象 （Bonnet and Crave，2003；Lague et al.，2003），反

映出裂点对构造-气候扰动的普遍响应。
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E—侵蚀速率；U—抬升速率；Tp—红色河流纵剖面所在的实验时间

a—河道持续下切三维透视图以及山脊线和河流纵剖面（裂点在 t=232 min 形成并向上游迁移，t=2298 min 河道侵蚀速率与相对抬

升速率 0.21mm/min达到平衡，该段河道处于稳态；据 Viaplana-Muzas et al.，2015修改）；b—实验 MOD2、MOD23、MOD4 在

降水减少过程中（从均衡状态 SS1阶段到均衡状态 SS2阶段）河流纵剖面的演化过程以及河流纵剖面及裂点迁移演化示意性图

（相邻剖面时间间隔为 20 min；据 Moussirou and Bonnet，2018修改） 

图 7  已有模拟研究中观察到的裂点迁移现象

Figure 7. Knickpoint migration phenomena observed in previous modeling studies
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(a) 3D perspective view of continuous river incision, showing ridge lines and river longitudinal profiles. a knickpoint
formed at t = 232 min and migrated upstream; by t = 298 min, the channel erosion rate balanced the relative uplift rate
of 0.21 mm/min, and this reach of the river reached steady state; E is erosion rate, U is uplift rate (modified from
Viaplana-Muzas  et  al.,  2015).  (b)  Evolution  of  river  longitudinal  profiles  during  a  precipitation  decrease  (from
steady-state stage SS1 to steady-state stage SS2) in experiments MOD2, MOD23, and MOD4 (consecutive profiles are
20 min  apart),  together  with  a  schematic  diagram  illustrating  the  evolution  of  the  river  longitudinal  profile  and
knickpoint  migration.  Tp  denotes  the  experimental  time  at  which  the  red  river  longitudinal  profile  was  recorded
(modified from Moussirou and Bonnet, 2018).

3  侵蚀动力学相似性

3.1 侵蚀模式

构造地貌物理模拟通常将复杂侵蚀过程简化为由地表径流主导的单一机制。尽管化学侵蚀、风力搬运、滑

坡等过程同样影响地貌演化，但从宏观流域系统组织角度看，径流侵蚀仍被视为最主要营力。河道的侵蚀机制

与沉积物的搬运方式密切相关。在侵蚀模式的 2 种端元模型中，一种认为沉积物颗粒运移距离较短，或颗粒沉

降速度小于水流速度（推移质输运属于此类），通常称为输运限制模型（ transport limited model）；另一种认

为颗粒一旦从河床剥蚀下来会被水流长距离搬运（相当于悬移质输运），通常称为剥蚀限制模型（detachment
limited model） （Tucker and Whipple，2002；Whipple and Tucker，2002）。一般认为，造山带河流系统更接

近剥蚀限制模型，因此在均衡状态下，剥蚀速率（或河流的下切速率）与构造抬升速率相等。

Lague et al. （2003） 结合数值模拟分析了物理模拟的侵蚀模式，结果显示，剥蚀限制模型下侵蚀集中于

边界并向内部后退，而搬运限制模型下侵蚀呈弥散分布（图 8a）；而物理模拟既呈现初始的高原后退，又表

现宽泛的侵蚀区域，说明上游侵蚀更符合剥蚀限制模型，向下游则逐渐过渡到搬运限制模型。对自然界河流的

研究表明，坡度-面积关系能够反映河道的侵蚀类型 （Montgomery and Foufoula-Georgiou，1993）。Tejedor et
al. （2017） 依据坡度-面积关系，将其实验中的河道划分为 3 类：流域面积小于 2.5 mm2的坡面流，2.5～250
mm2之间的崩积河道，大于 250 mm2的冲积河道（图 8b）。该分类与自然界流域的坡度-面积结构高度一致

（Montgomery and Foufoula-Georgiou，1993）。Crave et al. （2000） 在无构造抬升的实验中观察到，流域面

积小于 100 mm2的流域坡度与面积呈幂律关系，指数为 0.04（图 9a）。该结果表明坡度相对恒定，汇流过程未

对物质输运产生显著控制，可类比自然界中碎屑流主导千米级流域 （ Montgomery and Foufoula-
Georgiou，1993）。在 Moussirou and Bonnet （2018） 的实验中也观察到了坡度-面积关系的分段特征（图

9b）。

在采用“MatIV”实验中，Strak et al. （2011） 指出局部侵蚀速率虽符合经典河流功率定律，但难以明确

属于哪种端元模型。研究认为混合模型更接近实验中的侵蚀规律，能够解释实验中河流呈现向上的凸型而非自

然界的凹形。然而，要深入理解侵蚀机制对河流纵剖面形态特征的影响，仍需设计更加精细的针对性实验。
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SS—Steady State 的缩写，即均衡状态

a—Lague et al. （2003） 研究中物理模拟实验和数值模拟实验的侵蚀过程结果对比（ a1—实验 RE1 中心区域 7cm宽的条带剖面的平均地形剖面；a2—a4—

输运距离分别为 10000 mm，1 mm 和 200 mm 的数值模拟实验的地形剖面）；b—Tejedor et al. （2017） 模拟实验中稳态地貌的 4 条坡度-面积曲线（时间

间隔为 5 min，这些曲线显示的是对数面积区间内的平均值，SS(t0)到 SS(t3)分别为 t0到 t3时刻的均衡状态，垂直浅蓝色条带标示了不同侵蚀类型的过渡带）

图8 已有模拟研究中的侵蚀模式分析图

Figure 8. Analysis of erosion patterns in previous modeling studies

(a) Comparison of erosion process results between physical experiments and numerical simulations in the study of Lague et al. (2003). (a1)

Average topographic profile from the central area of experiment RE1 (using a 7-cm-wide strip profile); (a2) to (a4) Topographic profiles

from numerical experiments with transport distances of 10,000 mm, 1 mm, and 200 mm, respectively; (b) Four slope-area curves for a

steady-state landscape, with a time interval of 5 minutes in the modeling by Tejedor et al. (2017). Note that these curves show averages over

logarithmic area bins. The vertical light blue bars depict the transitions between different erosion types

3.2 水力侵蚀模型

水力侵蚀模型在自然界中被广泛用于讨论造山带的活动性及构造抬升 （Whipple and Tucker，1999；
Snyder et al.，2000；Whipple，2001；胡小飞等，2014；王一舟等，2016）。在基于水力侵蚀模型的河流演化

模式中，河道纵剖面任意点的高程变化（dz/dt）受构造抬升和侵蚀作用的共同控制 （Howard，1994；Snyder
et al.，2000；Montgomery，2001；张会平等，2008）。其数学关系可以表示为：

dz
dt

=U−E=U−K AmSn （3）
式中，z—河道任一点的高程；t—时间，；U—构造抬升速率；E—河流下切侵蚀速率；K—侵蚀系数；A—流

域面积；S—河道坡度；m、n—常数。

当河道发育达到均衡状态时，构造抬升速率与河流下切速率相等，河道的高程不随时间改变（即 dz/dt =
0），此时的河道纵剖面被称为均衡河道剖面。此时

U =E= KAmSn （4）
则

S=(U /K )1/n A−(m /n)
（5）

令

θ = m/n （6）
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ks = (U/K)1/n （7）
则可以得到坡度-面积关系的幂律方程：

S=ks A
−θ （8）

式中，ks—河道纵剖面的陡峭系数；θ—河道纵剖面的下凹程度指数；其余变量符号含义同上。公式（8）又可
以进一步表达为

log S=−θ ∙ log A+ log ks （9）
因此在双对数坐标系中，达到均衡状态时的流域面积与河道坡度之间为线性关系。

Lague et al. （2003） 通过一系列抬升速率从 0cm/h 到 5cm/h 的实验发现，当抬升速率在 0～3 cm/h之间时，

对于流域面积大于 1 mm2的河道，其坡度与流域面积满足公式（8）。且 θ 平均值约为 0.12，不随抬升速率或

初始地表形态改变（图 9a），表明该条件下侵蚀机制是单一的侵蚀-搬运过程。当抬升速率增至 5 cm/h 时，尽

管 ks值与 θ值与其他实验相近，但坡度-面积关系不再严格符合格幂律关系，可能是由于地表径流中的沉积物

含量升高，导致侵蚀机制由径流侵蚀转变为泥浆侵蚀有关。

自然界 θ值低于 0.25 常见于以下环境：①随机高斯地表；②劣地冲积河道、临时性冲沟和细粒冲积河流

（θ ≈ 0.11～0.24）；③泥石流崩积通道（θ≈0.15）。若从被剥蚀物质的性质来看，Lague et al. （2003） 的实

验与细粒冲积河流相近，但其与尼泊尔 Siwaliks 山崩积河道的高度相似性（图 9c）表明，实验河道更可能类比

为崩积河道。Bonnet and Crave （2006） 在相同抬升速率和降雨速率条件下对比了 2 种不同尺寸的模型，发现

其坡度-面积形态相似（图 9d），且 θ值随流域面积增加呈三阶段变化（0.2～0.3、<0.1、0.3～0.4），反映不

同尺寸模型具有相同的侵蚀过程。Niemann and Hasbargen （2005） 的实验则显示，坡度-面积关系在小流域

面积区符合幂律关系，随流域面积增大 θ值下降，可能与水流条件从剥蚀限制模型（detachment-limited
model）向输运限制模型（transport-limited model）的转变或与边界约束有关。Moussirou and Bonnet （2018）
则指出降雨速率对 θ值的影响：降雨速率较高时 θ值较低（约 0.07），河道纵剖面较为平直；降雨速率较低时

θ值较高（约 0.20），河道纵剖面更为弯曲。

在采用“MatIV”材料的实验中 Guerit et al. （2018）发现，当流域面积小于 104 cm2时，最佳拟合的 θ值为

0.2（图 9e），较低的 θ值可能反映崩积河道占主导或河流系统受逆冲断层前缘的扰动有关。当流域面积超过

104 cm2后 θ值变大，可达约 0.5。Strak et al. （2011） 基于侵蚀速率拟合得到 m=n =1，即 θ值为 1，但该结果
并非直接来自坡度-面积统计，且其统计的最大流域面积（<350 cm2）与 Guerit et al. （2018） 更大的模型

（最大流域面积>104 cm2）难以直接对比，限制了对流域面积影响 θ值的进一步评估。

从公式（7）可以看出，陡峭系数 ks与构造抬升速率有关。在均质岩石和恒定气候、构造条件下，ks应沿

河道保持不变，而高 ks值区域通常指示更高的相对抬升速率。在以往大量实验中，虽然设置了抬升速率的变化，

一些研究者也讨论了河道坡度与抬升速率之间的关系（Yan et al.，2023；Li et al.，2025），但几乎没有开展过

基于公式（7）的陡峭系数分析工作。尽管不同实验均能通过计算获取其 θ值，但目前仍缺乏对陡峭系数 ks值

的有效分析方法和结果。在 Habousha et al. （2023） 的研究中，虽然引入了差异抬升，但也对河流陡峭系数

进行计算。
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SS1—均衡状态 1；SS2—均衡状态 2；TEmin—达到 Emin（非均衡状态下的最小侵蚀速率）所对应的时间；TDelay—地貌及侵蚀响应

开始的时间；Tp—降水减少持续时间；U—抬升速率；A—流域面积；S—河道坡度

a1—部分实验最终阶段的坡度-面积关系；a2—实验 CR2 与自然界 Siwaliks 山一个流域的坡度-面积的关系（据 Lague et al.，2003

修改）；b—Moussirou and Bonnet（2018）中实验 MOD4从均衡状态 1 演化到均衡状态 2 过程中的坡度-面积关系图（灰色点和符

号表示过渡阶段）；c—实验与自然界流域的坡度-面积关系图（据 Niemann and Hasbargen，2005修改）；d—相同抬升速率与降

雨速率下达到稳态的 2个尺寸不同实验的坡度-面积关系图（数据点为整个模型表面原始数据的对数分箱平均值；据 Bonnet and

Crave，2006修改）；e—Guerit et al.（2018）给出的 2个实验的河流坡度-面积关系（2个实验均呈现相同的 m/n比值 0.2，实验中

使用的为“MatIV”饱水黏土）

图 9 已有模拟研究中的坡度-面积关系

Figure 9. Slope-area relationship in previous modeling studies

(a) The upper panel shows the slope-area relationship at the final stage of selected experiments; the lower panel shows the slope-area
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relationship for experiment CR2 and a natural catchment from the Siwaliks Hills (modified from Lague et  al.,  2003).  (b) Slope -area

relationship for experimental and natural catchments, where slopes are calculated using a parameter k = 0.2 (modified from Niemann and

Hasbargen, 2005). (c) Slope-area relationship for two experiments of different sizes that reached steady state under the same uplift and

rainfall rates. Data points are logarithmic bin averages of the raw data from the entire model surface (modified from Bonnet and Crave,

2006). (d) Slope-area relationship for two experiments. Both experiments yield the same m/n ratio of 0.2. Note that this study used “MatIV”

water-saturated clay (modified from Guerit et al., 2018). (e) Slope-area relationship for selected stages during the evolution of experiment

MOD4  (solid  symbols)  and  for  intermediate  stages  (open  symbols)  between  TEmin  (Emin  is  the  minimum  erosion  rate  under

non-steady-state conditions; TEmin is the time at which Emin is reached) and SS2 (SS stands for steady state) (modified from Moussirou

and Bonnet, 2018).

3.3 分水岭迁移

分水岭迁移与构造差异抬升、气候不均一性之间的密切关系称为构造地貌研究的热点科学问题之一

（Willett et al.，2014；Whipple et al.，2017；He et al.，2021；Bian et al.，2025）。很多物理模拟实验尝试探讨

构造活动性与分水岭迁移之间的关系 （Bonnet，2009；Guerit et al.，2018；Habousha et al.，2023；Yan et
al.，2023）。Bonnet （2009） 通过实验发现，跨过分水岭的不均匀降雨能够促使分水岭向降雨少的一侧迁移，

并且与自然界观察到的分水岭地貌和降雨分布特征相吻合。在采用单侧抬升的模拟实验中，无论是使用饱水硅

粉 （Yan et al.，2023） 还是“MatIV”材料 （Strak et al.，2011），都可以观察到流域向初始高原面内部生长

的过程。Yan et al. （2023） 认为，青藏高原内部为内流区，可以假设为未侵蚀高原面，在这种特殊情况下，

河流的溯源侵蚀可以当作分水岭向高原内部的迁移（包含分水岭迁移和流域袭夺过程）来看待，并且据此提出

青藏高原整体抬升是分水岭向高原内部迁移的主要驱动力。

近年来，在水力侵蚀模型的基础上发展出了一种河道剖面变换指标 χ（chi）值用于分析分水岭的迁移趋势

（Willett et al.，2014；Whipple et al.，2017；Forte and Whipple，2018）。χ 变换基于河道坡度（S）与流域面

积（A）之间的幂律关系式（9），表达为

S=ks n A
−θref （10）

式中，ksn—归一化河道陡度指数；θref—下凹程度参考指数；χ 通过积分上游流域面积的变化来线性化河道剖面，

使其在稳态条件下呈现直线。其计算公式：

χ=∫
xb

x

( A0
A ( x ' ) )

θref

d x ' （11）

式中，x—沿河道的距离；x'—虚拟变量；A0—参考流域面积（通常设为 1）；xb—流域出口位置；其余变量符

号含义同上。在稳态条件下，若岩石抬升率、气候、岩性等空间条件均匀分布的情况下， χ 变换后的河道剖面

应为一条直线，其斜率即为 ksn，若剖面出现弯曲或分段线性，则可能反映空间或时间上的非稳态变化，如抬

升速率沿空间的变化、气候变化、岩性差异、流域面积变化（如分水岭迁移、河流袭夺）等。如果分水岭稳定，

两侧在相同参考流域面积处的 χ值应大致相等。如果分水岭两侧 χ 存在显著差异，则可能指示分水岭不稳定，

分水岭倾向于从低 χ侧向高 χ侧迁移。由于空间非均匀性（如抬升梯度）能够造成分水岭两侧 χ值的不均匀性，

因此 χ值异常可能反映未来的潜在不稳定性，即如果当前的空间非均匀性（如抬升梯度）消失，分水岭将按 χ
指示方向迁移，因此通常引入 Gilbert 指标等方法判断分水岭迁移 （Forte and Whipple，2018；Zhou et
al.，2022）。

公式（11）是假设均一抬升和地貌均衡状态（侵蚀速率等于抬升速率）情况下。而 Habousha et al.
（2023） 提出，当抬升速率 U 在空间上随 x 发生变化时，即 U 不再是常数，此时 U 用 U(x)表示，公式（11）
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应修正为：

χ '=∫
xb

x

(U ( x ) A0
m

A ( x ' )m )
1
ndx ' （12）

式中，χ′—修正后的河道剖面变换指标；其余变量符号含义同上。在差异抬升开始后，主要分水岭两侧的

χ′梯度会显著升高，预示着分水岭的迁移方向，主要分水岭会向 χ′值更高的一侧迁移。随着分水岭迁移逐渐完

成，χ′梯度显著降低，表明地貌在新的抬升模式下重新达到了稳定状态。

Guerit et al. （2016） 采用“MatIV”饱水黏土模拟了新西兰走滑挤压背景下流域的演化特征，提出板块间

的走滑挤压造成沿断裂带流域整体流向的旋转。通过分析实验过程中的 m/n 值（图 9d），Guerit et al.
（2018） 利用实验 DEM数据计算出了模型河流的 χ值（图 10a），并且用于判断相邻流域分水岭的迁移趋势

（图 10b）；结果表明，在实验的右旋走滑挤压背景下，约 67%的分水岭表现出左侧 χ值高于右侧，这与预期

的构造变形方向一致（图 10b1），尤其是大型盆地中这一比例更高（70%），说明大型盆地的 χ值更能反映区

域构造应变；在发生迁移的分水岭中，约 65% 的分水岭迁移方向与 Δχ 的预测一致，即向高 χ值一侧迁移（图

10b2）；具体实例中多数分水岭的迁移方向与 Δχ 的预测一致（图 10c）；作者在此基础上提出了走滑挤压背

景下分水岭迁移的理论模型，即受走滑断层边界斜向分布式应变作用的影响，流域发生顺时针旋转，分水岭两

侧不同流域相邻位置（图 10d 中的 A 和 B）到出水口的河道长度加长和缩短的结果不同，从而造成分水岭两侧

χ值的变化（图 10d）。
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a—从实验数字高程模型（DEM）中提取的一幅典型 χ值分布图；b—针对大流域与小流域的 χ值与流域形态关系的统计分析（b1—T0时刻 Δχ 的方向；b2

—为分水岭在 T0至 T1期间的迁移方向及其与 χ 和 Δχ值的关系）；c—大流域（c1 和 c2）与小流域（c3）在 T0至 T1期间的分水岭迁移实例；d—2 条走滑断

层边界斜向分布式应变作用影响下的流域顺时针旋转及 χ值变化趋势

图 10  Guerit et al. （2018） 模拟研究中提取的河道 χ 值及其与分水岭迁移的关系

Fig. 10 Channel χ values and their relationship with drainage divide migration in the modeling study of Guerit et al.
(2018)
(a) A representative χ-map extracted from an experimental DEM. (b) Statistical analysis of the relationship between
χ-values and basin morphology for  large and small  basins.  (b1) Orientation of Δχ at  time T 0.  (b2) The migration
direction of the divide between T0 and T1 and its relationship with Δχ values. (c) Examples of divide migration between
T0 and T1 for large basins (left two) and small basins (right one). (d) Clockwise rotation of drainage basins and χ-value
trends in response to distributed oblique strain bounded by two strike-slip faults.
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4  讨论：实验材料与设置对模拟结果的影响

总的来说，文中重点讨论的实验中采用了硅粉和“MatIV”混合粉末 2 种材料（表 1），部分研究采用了内

聚 力更高 的黄土 ，或者 通 过 在 硅 粉 中加入少量 高 岭 土 来改变 材 料 的 内 聚 力  （ Niemann  and
Hasbargen，2005）。直观对比采用纯硅粉（图 3b）和非纯硅粉（图 4a、4b）的物理模拟实验可以发现，非纯

硅粉的实验生成的地貌更加起伏，河流更加弯曲，这可能是为什么 Niemann and Hasbargen （2005） 文章中生

成的河道弯曲度较高、甚至高于自然界河流的原因。遗憾的是，其他论文中没有对河道弯曲度进行计算，因此

无法对比不同材料是否在这方面有差别。

所有实验产生的河流地貌的坡度-面积关系的幂律指数 θ值总的来说分布在 0.05～0.30，比自然界流域的 θ
值（通常在 0.35～0.60）偏小 （Whipple and Tucker，1999）。在一些采用硅粉、模型长宽较大的实验中，当

流域面积超过 103 mm2的时，可以观察到其坡度-面积关系曲线明显增大 （Babault et al.，2005；Bonnet and
Crave，2006；Moussirou and Bonnet，2018），可能接近自然界 θ值。而 Guerit et al. （2018） 在用“MatIV”
材料的实验中提出，当流域面积超过 104 cm2时，θ值可能增大至 0.5。然而，由于大多数实验室条件的限制，

以及从实验的可行性角度出发，很难将模型无限增大，以提供足够用于 θ值分析的坡度-面积关系图。

表 1 以往实验采用的实验材料和设置

Table 1 Experimental materials and setup used in previous studies

参考文献 实验材料 直径/μm 模型箱（长×宽）/cm
降雨速率/

(mm/h)

硅粉或黄土

Crave et al.，2000 硅粉 10 27×18 50

Bonnet and Crave，2003 硅粉 10～20 20×14 50~350

Lague et al.，2003 黄土 45 30×20 100 ± 15

Babault et al.，2005 硅粉 10 60×40 120 ± 5

Niemann and

Hasbargen，2005
硅粉 (含 1%高岭土) 45

近圆形（面积 6250

cm2）
15~60

Bonnet，2009 硅粉 20 60×40
50~150（梯

度）

Tejedor et al.，2017 硅粉 25 50×50 45 和 225

Moussirou and Bonnet，2018 硅粉 10～20 60×40 60~160

Habousha et al.，2023 硅粉 75 90×50 65 ± 10

“MatIV”（括弧内分别为玻璃微珠、硅粉、PVC 粉、碳粉的比例和粒径）

Graveleau and

Dominguez，2008
“MatIV”（40%、40%、18%、2%） 105 ± 5（88、43、147、172） 220×120 30

Strak et al.，2011 “MatIV”（40%、35%、23%、2%）
80 ± 5（40～70、1～200、50、90～

180）
130×100 26 ± 4

Guerit et al.，2016，2018
“MatIV”（46%、30%、24%，额外

~1%）
未说明（88、43、147、172） 260×140 0~50（梯度）

注：降雨量为范围且没有表明梯度降雨的，为多个实验采用不同降雨量
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5  结束语

传统构造物理模拟的相似性包括 3个方面的相似性：几何学相似性、运动学相似性和动力学相似性。到目

前为止，几乎没有采用硅粉的构造地貌物理模拟实验计算实验的应力相似性和运动学相似性。在使用

“MatIV”材料开展的一系列实验中，通过测定实验材料的内聚力计算了这种材料的应力相似比，并通过对比

实验过程中与自然界的侵蚀速率，计算了实验中的时间相似性，将其应用于一系列模拟实验。

尽管存在上述局限性，物理模拟在解释大尺度构造地貌演化规律方面表现出了较高的可靠性甚至前瞻性，

同时也为数值模型提供了有效的物理验证。The “unreasonable effectiveness” of stratigraphic and geomorphic
experiments 一文中指出，构造地貌物理模拟实验具有“看似不合理的有效性”的特征。尽管实验在空间尺度、

时间尺度、材料属性等方面与自然系统存在巨大差异，难以完全实现实验模型在侵蚀动力学方面的相似性，但

仍能再现自然系统的空间结构和运动学特征。这种“看似不合理的有效性”源于地貌系统的自然尺度独立性，

如果一个系统具有内部自相似性，那么其很可能也表现出外部的相似性，即小尺度实验可以模拟大尺度自然系

统；尺度独立性的物理基础在一定程度上依赖于湍流中雷诺数的独立性，地貌系统中的尺度独立性源于动力学

过程的尺度分离，即大尺度行为对小尺度细节不敏感。

总的来说，将实验室尺度地貌与自然地貌的对比并非易事，与构造物理的相似性不同，构造地貌演化的自

然条件在缩小到实验室尺度时不可避免地产生尺度失真。尽管实验在空间尺度、时间尺度、材料属性等方面与

自然系统存在巨大差异，甚至无法满足经典动力学缩放的所有要求，但通过地貌参数的尺度独立性仍能再现自

然系统的空间结构和运动学特征，实现有意义的类比与机制探讨。

期待在未来的研究中，随着实验方法的不断创新与进步、计算机软硬件技术的飞速发展，构造地貌物理模

拟实验将实现多过程耦合实验设计，引入沉积、构造复活等多过程交互，提高模型的自然真实性与机制解释力；

结合高精度激光扫描、应力应变传感器等技术，实现对实验过程中地形、流速、侵蚀速率的动态监测与定量反

演；发展超重力条件下的地貌模拟方法，实现地貌演化过程中的地壳均衡过程。总之，构造地貌物理模拟实验

仍是一个充满活力且不断发展的研究领域。通过持续的方法创新与跨学科融合，该领域将为构造地貌学理论体

系更加坚实的实验基础与理论支撑。
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