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陆架边缘轨迹自动后退现象的二维数值模拟研究
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摘 要 【【目的目的】】研究陆架边缘轨迹有助于分析陆架边缘沉积系统的演化及预测深水砂体的分布，一直以河流—三角洲体系的

海岸线轨迹作为研究对象的海岸线自动后退原理同样适用于陆架边缘轨迹。为了验证陆架边缘轨迹的自动后退现象，开展了

二维数值模拟研究。【【方法方法】】利用DionisosFlow沉积数值模拟软件，对沉积物由冲积河流稳定供给、基准面曲折上升（低频基准面

上升复合高频基准面旋回）背景下的陆架边缘生长过程进行二维数值模拟。【【结果与结论结果与结论】】模拟结果表明，在基准面曲折上升背

景下，短期的基准面下降使得海岸线推进至最远端形成陆架坡折拐点（陆架边缘），陆架边缘随着基准面整体的缓慢上升不断抬

升，其轨迹表现为早期的向海推进和晚期的向陆后退，上述过程即为陆架边缘轨迹自动后退现象。陆架边缘轨迹自动后退现象

具有以下特征：（1）陆架边缘自动后退的轨迹遵循着和海岸线自动后退相似的理论轨迹；（2）相比于基准面稳定上升背景下生长

的海岸线沉积系统，基准面曲折上升背景下的陆架边缘沉积系统受高频下降期间下切侵蚀的作用，在基准面下降结束后形成的

顶积层坡度较陡，导致发生自动后退的时刻较晚；（3）陆架边缘自动后退现象主要受盆地初始地形几何特征及基准面低频上升

（沉降）速率控制。在其他外部因素不变的条件下，初始冲积河流平原的坡度越小或基准面低频上升（沉降）速率越大，陆架边缘

坡折发生自动后退和自动坡折的时刻越早，反之，陆架边缘发生自动后退和自动坡折的时刻越晚。南海北部珠江口盆地中中新

世韩江组、上新世万山组为可能的沉积实例。验证陆架边缘轨迹的自动后退现象和了解其特征有助于解释不断沉降的被动型

大陆边缘盆地陆架边缘的迁移。
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0 引言 
传统层序地层学将不同的地层单元划分为海

侵、低位、高位体系域[1⁃5]，但是没有表现出体系域预

期连续性的地层可能会被错误解释[6⁃9]。因此，

Helland-Hansen et al.[10]提出成因地层学轨迹研究，通

过沉积系统的海岸线轨迹和陆架边缘轨迹，更为客

观地研究沉积物的搬运和展布。其中，陆架边缘轨

迹是在陆架边缘坡折地形的生长过程中陆架边缘的

迁移路径，通过陆架边缘坡折拐点在垂向和纵向的

位置变化进行识别。陆架边缘轨迹研究有助于分析

陆架边缘沉积系统的演化[10⁃11]，也是预测深水砂体分

布的有利工具[12⁃14]。

陆架边缘坡折地形生长于基准面整体上升（低

频基准面上升复合高频基准面旋回）的背景下，在高

频基准面下降半旋回，三角洲进积到陆架边缘，形成

陆架边缘坡折拐点，基准面上升将其保存起来，进而

形成向盆地前进或向陆地后退的陆架边缘轨迹[15⁃16]。

这个过程受沉积物供应、基准面变化、以及滨线自动

后退机制等多种作用控制，其中，基准面的整体上升
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是陆架边缘生长的主要驱动因素[17⁃18]。

在基准面整体上升的背景下，当可容空间变化

速率A（>0）与沉积物供给速率S保持不变（其他外部

因素同样保持不变）时，与陆架边缘沉积环境和沉积

机制相似的海岸线具有自动后退现象，即在经历短

暂的前进之后，不可避免地后退[17,19⁃20]。这为讨论基

准面整体上升背景下的陆架边缘迁移提供了启示：

低频的基准面上升复合高频基准面旋回，可能也会

引起陆架边缘轨迹的自动后退现象。

本研究应用DionisosFlow沉积数值模拟软件，对

基准面以恒定的升降速率曲折上升，沉积物输入恒

定，盆地几何形态和沉积物运输能力等其他外部因

素保持不变时的陆架边缘生长过程进行二维数值模

拟，主要的研究目的是阐明在上述条件下：（1）陆架

边缘是否以及如何随着基准面曲折上升发生自动后

退；（2）陆架边缘自动后退过程的特征及其理论轨

迹。

如下文所述，二维数值模拟的结果表明当基准

面曲折上升，无需A与 S等外部因素的改变，陆架边

缘轨迹也会由向盆地方向的推进转为向陆地后退。

在此期间基准面低频上升控制陆架边缘的迁移，基

准面低频上升的速率越大，陆架边缘向盆地推进的

最大距离就越小，发生自动后退的时刻也会提前，并

且陆架边缘的自动后退遵循着与海岸线的自动后退

相同的理论轨迹。

陆架边缘迁移模式的改变大多归因于外部因素

的变化，例如沉积物供应量、基准面整体上升速率的

增大或减小[21]。然而，上述原因并不能充分解释陆架

边缘的迁移，陆架边缘轨迹自动后退现象的验证则

为陆架边缘的迁移提供了另一种可能的解释。另一

方面，陆架边缘轨迹与具有良好成藏性的陆架边缘

三角洲、盆底扇的发育密切相关，了解陆架边缘轨迹

的自动后退现象，有助于预测二者的分布，对油气勘

探具有意义[15]。

1 陆架边缘轨迹自动后退现象的理论
分析 
1.1　陆架边缘坡折地形　

陆架边缘坡折地形是研究陆架边缘轨迹必要了

解的基本地貌单元，作为源汇系统中最后一个且起

伏及规模最大的坡折，它将沉积物从陆架推向陆坡

和盆底区域，高度可达数百米或更高，具有明显的顶

积—前积坡折几何形状[15⁃16,22]（图1），其顶积层和前积

层分别为冲积河流平原和水下斜坡，二者的转变点

对应于陆架坡折拐点，记录了不同时期陆架边缘的

位置[11,22⁃26]。

陆架边缘坡折地形生长的关键是反复穿过陆架

的三角洲，其沉积过程经历高频的基准面旋回，由冲

积河流向盆地输入沉积物，三角洲在高频基准面下

降半旋回向盆地进积，在高频基准面上升半旋回向

陆地退积，随着基准面的整体上升，地层逐渐爬升，

最终形成陡峭的、数百米高的陆架边缘坡折地

形[15⁃16,27⁃29]。在陆架边缘的生长过程中，每次基准面下

降结束时的陆架边缘坡折拐点，即陆架边缘的位置

与同时刻的海岸线一致，如上文所述，高频基准面上

升半旋回保存了每次形成的陆架边缘，随着基准面

缓慢的低频上升，陆架边缘轨迹逐渐生长起来。

图 1　陆架边缘坡折地形示意图 [22]

Fig.1　Diagram illustrating shelf⁃edge clinoforms[22]
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1.2　海岸线自动后退现象　

Muto et al.[17,19⁃20]和王俊辉等[30]对河流—三角洲体

系海岸线迁移的二维数值模拟和二维水槽实验表

明，当基准面稳定上升，沉积物输入速率及其他外部

条件保持不变（A>0，A与S保持不变），海岸线总是在

向盆地推进一段时间后，转为向陆地后退，这种现象

被称为海岸线自动后退[16]。这一认识对传统层序地

层学认为A与 S的比值（即A/S）控制海岸线的进积、

退积提出了质疑。传统观点认为，当A/S<1和A/S>1
时，海岸线分别向盆地前进和向陆地后退，当A/S=1
时，海岸线既不前进也不后退。海岸线自动后退理

论则认为，海岸线的迁移并非简单地由A/S比决定，

在基准面上升背景下，对于任意给定的A（>0）与 S，
无论A/S=1、<1或>1，只要A与S保持不变，在河流—

三角洲体系发育的初期，即河流—三角洲体系的规

模足够小，海岸线向盆地方向推进，发生海退，在经

历了特定的初期阶段之后，海岸线自动转变为向陆

后退，发生海侵[17,19⁃20,30]。

海岸线自动后退现象可以通过二维几何模型

解释[30]。如图 2 所示，假设盆地基地由纵向边缘和

水平陆架组成，在 X-Z 坐标系中分别与 X 轴和 Y 轴

平行，二者的交点为 X-Z 坐标的原点。三角洲在恒

定的基准面上升速率和沉积物供给速率的条件下

生长，从上游供给的沉积物几乎全部用于建造三角

洲，在 X-Z 坐标系中三角洲由顶积层和前积层构成

的沉积楔状体表示，具有三个控制其形态的自由边

界：上超点、海岸线或陆架边缘坡折拐点和下超点，

它们在时刻 t=i 时的位置（i = 1，2，3…）在 X-Z 坐标

系中分别表示为Li（x、y）、Fi（x、y）和Bi（x、y），在时间

间隔Δt内沉积系统的累积沉积物量为时刻 i和时刻

i+Δt 沉积楔状体的自由边界所围成的六边形的面

积，生长速率为FiFi+1。最初海岸线位于F1，在时刻 1
与时刻 2 时间间隔∆t 的沉积物增量面积为六边形

L1L2F2B2B1F1，因为假设横截面输入的沉积物量不变，

海岸线位于 F2后，在时刻 2 和时刻 3 时间间隔∆t 的
沉积物增量面积应与六边形 L1L2F2B2B1F1的面积相

同，如果三角洲保持与上一个时间间隔相同的生长

速率，海岸线在时刻 3 的位置将落于 F3’，沉积物增

量为 L2L3’F3’B3’B2F2，其面积明显大于六边形

L1L2F2B2B1F1 的面积，因此 F3 必须位于 F3’的陆地方

向。由此可见，随着基准面的稳定上升，三角洲的

生长速率在横向上的分量将不可避免地减小，海岸

线的进积速率减小。时刻 4~5是海岸线的进积速率

减为 0时，海岸线不再向盆地进积，随着基准面的进

一步上升，在时刻 5~6海岸线的进积速率变为负，转

为向陆地后退。海岸线由进积转向退积的临界点

为海岸线自动后退点，也是海岸线向海最大推进

点[17,20,30]。

图 2　海岸线自动后退现象原理图解（沉积物的供给速率与基准面上升速率均保持不变）[19,30]

Fig.2　 Illustration of the process of shoreline autoretreat in response to base level rise (In this model, both sediment supply 
and base⁃level rise rates are kept constant) [19,30]
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当盆地向陆地一侧的基底，即初始冲积河流平

原的坡度小于前积层的坡度时，海岸线自动后退过

程除了海岸线前进、海岸线后退，还包括自动坡折的

形成。在海侵发生后，如果初始冲积河流平原的坡

度小于前积层的坡度，海侵速率将小于上超点向上

游后退的速率，导致冲积河流系统不断扩大，沉积物

在顶积层分配的比例随之不断增加，直至完全沉积

于顶积层，三角洲系统失去前积部分，整个系统转变

为单一的冲积河流系统，并以固定的长度向陆地后

退。至此，海岸线与上超点将以相同的速率继续向

上游方向后退。水下斜坡因缺少沉积物，坡度发生

改变，在纵面上表现为两段坡折，分别为早期冲积河

流系统扩张时河流—三角洲的前积层斜坡和后期冲

积河流以固定长度后退形成的水下斜坡（其坡度与

初始冲积河流平原的坡度相等），上述水下坡折就是

自动坡折[17,30⁃31]。

1.3　陆架边缘轨迹自动后退现象　

自动后退理论同样适用于陆架边缘。陆架边缘

和海岸线的迁移相似，在沉积体的几何形态方面，在

陆架边缘，斜坡的倾斜度突然向盆地增加，这一几何

特征与河流—三角洲的水下斜坡相似，区别只在于

陆架边缘的规模大于河流—三角洲的海岸线[17]；在沉

积机制方面，陆架边缘的迁移通过河流—三角洲的

海岸线穿过陆架而发生，海侵时河流—三角洲的海

岸线向陆地后退，海退时河流—三角洲的海岸线靠

近或位于陆架边缘，当基准面降至最低，海岸线的位

置为陆架边缘坡折拐点。

在陆架边缘轨迹的生长过程中，基准面曲折上

升，其升降速率和升降周期恒定，沉积物供给速率保

持不变，每个基准面循环周期内的基准面最低点（陆

架边缘形成点）都位于一条上升速率恒定的基准面

低频上升直线上且间隔相同的时间Δt（Δt=Tblr+Tblf）。

随着基准面低频上升，在Δt内基准面低频上升高度

相同，累积沉积物量相同，沉积盆地基底几何形态与

河流—三角洲的海岸线相同，这与海岸线自动后退

现象所发生的条件几乎一致。因此，陆架边缘轨迹

在上述条件下也应当具有自动后退现象，在向盆地

进积一段时间后不可避免地向陆地后退。

2 模拟原理及模拟参数设置 
本研究应用 DionisosFlow 沉积数值模拟软件对

陆架边缘的生长过程进行二维数值模拟，进而研究

陆架边缘轨迹的迁移过程和方向，以此验证陆架边

缘轨迹的自动后退现象。下文介绍了模拟的原理及

参数设置。

2.1　软件介绍　

DionisosFlow 沉积数值模拟软件由法国石油研

究院（IFP）开发，主要的用途是帮助石油地质学家在

勘探和评价阶段定量描述沉积盆地中从冲积平原到

深海各种沉积体系的沉积过程。DionisosFlow 沉积

数值模拟软件可以对与碳酸盐岩及碎屑岩相关的沉

积过程进行正演和反演模拟，建立盆地内地层和沉

积相模型，对沉积体系内部砂泥比也能精细地定量

描述，常被用于研究构造沉降、海平面变化、沉积物

源位置、沉积物供给量、压实、生长断层、沉积物搬运

参数等因素的变化对沉积过程的影响。该软件也是

第一个被用于含油气体系评估的软件，目前已经成

功应用于北非克拉通内盆地坳陷、中东白垩纪碳酸

盐岩台地、尼罗河三角洲、墨西哥湾等多个区域的油

气田勘探开发工作。

2.2　模拟原理　

DionisosFlow 沉积数值模拟软件主要原理是利

用长时间跨度（十几万年—几十个百万年）和大空间

尺度（几十千米—几百千米）下的沉积搬运方程，应

用物质平衡原理模拟每个时间和空间点的沉积或剥

蚀作用，进而模拟地层样式随时间的演化，定量描述

沉积体的形态[32]。本研究是对主要由河流—三角洲

建造的陆架边缘生长的二维数值正演模拟，即从每

一个给定的历史时间开始一步步模拟，每一步模拟

考虑的关键因素包括：可容空间（随基准面变化而变

化）、沉积物供应量（由冲积河流供应）和沉积物搬运

过程（本文基于大尺度沉积搬运规律将其量化）[32⁃33]。

在陆架边缘的生长过程中，沉积物受重力、水动

力驱动，由紊流、长期水流等低能量水流进行长期搬

运。因此，DionisosFlow沉积数值模拟软件的模拟根

据长期低能沉积搬运过程的经验定律，假定沉积物

搬运能力 Qs（km2/ka）正比于斜坡坡度 S（m/km）和搬

运系数K（km2/ka），K是不同环境中水流沉积搬运能

力的总和，具体的搬运方程为：

Qs=K×S （1）
K=Kg+Kwaterqw+Kwavee （2）

式中：Kg代表长期缓慢低能的斜坡和重力条件下均

一、大规模、永久的河流搬运；Kwater代表当地河流的长

期搬运过程；qw是每条河流的相对水流载荷（m/km）；
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Kwave代表波浪长期向下游搬运；e代表相对波浪潮汐

能量（kW/kW）。

2.3　模拟参数设置　

模拟需设置的参数包括盆地基础参数、初始地

形、物源供应、沉积物搬运参数及基准面变化。本研

究共进行 3组模拟，采用控制变量法，变量分别为初

始地形几何特征（由于陆架的地形非常平缓，坡降通

常小于1∶100 [34⁃35]，本文将其简化为水平表面，仅考虑

初始冲积河流平原的地形变化）、沉积物的砂/泥含

量、基准面低频上升速率，每组模拟包括陆架边缘轨

迹模型SG（基准面曲折上升背景）和海岸线轨迹模型

SL（基准面稳定上升背景）（表1），以探讨不同条件下

二者的异同。除上述变量外，其他参数均设置为共

同的常数（表2）。模拟中初始地形、物源及沉积物搬

运参数均在古今沉积系统内解释或观测到的参数范

围内，可以应用于距今360~0 ka。
2.3.1　盆地基础参数及初始地形　

模型区域为 50 km×4 km 的矩形，被划分为 0.2 
km×0.2 km的网格（250×20网格），模拟的沉积环境包

括冲积河流平原和陆架，所有模型的初始陆架为一

个宽度 4 km、长 40 km的水平表面，模型组 1以初始

冲积河流平原坡度为变量，分别为 1°、2°和 3°[36]，其

他模型组的初始冲积河流平原坡度为2°，形态如图3
所示。由于陆架宽度的限制，沉积物的扩散大多数

发生在纵向或沿河流的方向，因此模型X-Z平面可视

为整个陆架冲积体系的二维纵向剖面，这样的二维

数值模拟有助于在同一坐标系下量化及对比模型中

的迁移轨迹。建模考虑了两种岩性：砂岩和泥岩，其

中砂岩的粒径为 0.25 mm，泥岩的粒径为 0.02 mm。

模型运行时间开始于距今 360 ka，结束于 0 ka，时间

步长为2 ka。
2.3.2　沉积物源供应参数　

模型中陆架边缘生长的沉积物源位于盆地西端

中心位置，物源宽度为 50 m（图 3），在模拟运行过程

中，沉积物入口点、河流流量及沉积物供应速率恒定

不变。为简化模型，沉积物只由砂（粒径为0.25 mm）
和泥（粒径为0.02 mm）组成，模型组2以砂/泥含量为

变量，砂含量分别为 80%、63% 和 46%，泥含量分别

为 20%、37%和 54%，其他模型组的砂/泥含量相同，

砂为 63%，泥为 37%。所有模拟的河流流量为 2.04×
1011 m3/ka。上述参数值参考了更新世河流系统的相

关参数[37⁃38]。沉积物供给速率（Qs）通过公式（3）估算：

Qs = HLB
T （3）

式中：H代表水深；L代表陆架沉积系统的长度；B代

表基底宽度；T代表模拟运行时长。

本研究期望当模拟水深达到设置的最高值（约

250 m）时，得到一个长度至少3 km的陆架沉积系统，

表2　模型输入的参数汇总

Table 2　Summary of input parameters in each model group

模型参数

数值

盆地基础参数

盆地

长度

（x轴）/km
50

盆地

宽度

（y轴）/km
4

网格

节点

距离

/km
0.2

运行

时间/ka

360

运行时间

步长/ka

2

物源供应参数

沉积物供给

速率/（m3/ka）

1×107

沉积物源

宽度/m

50

河流

流量/（m3/ka）

2.04×1011

沉积物搬运参数

砂的水驱

动陆地搬

运系数/
（km2/ka）

80

砂的水驱

动海洋搬

运系数/
（km2/ka）

0.02

泥的水驱

动陆地搬

运系数/
（km2/ka）

160

泥的水驱

动海洋搬

运系数/
（km2/ka）

0.2

表1　模型组及其变量设置

Table 1　Model groups and variable settings

模型组序号

1

2

3

模型编号

陆架边缘轨迹模型

SG1-1
SG1-2
SG1-3
SG2-1
SG2-2
SG2-3
SG3-1
SG3-2
SG3-3

海岸线轨迹模型

SL1-1
SL1-2
SL1-3
SL2-1
SL2-2
SL2-3
SL3-1
SL3-2
SL3-3

初始冲积河流平原坡度/（°）

1
2
3

2

2

砂/泥含量（%）

砂：63
泥：37

砂：80；泥：20
砂：63；泥：37
砂：46；泥：54

砂：63 
泥：37 

基准面低频上升速率/（m/ka）

0.4

0.4

0.2
0.4
0.6
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沉积物充填的基底宽度为 4 km，所需要的沉积物体

积近似于由顶积层表面、前积层表面、盆地基底、陆

地基底、模拟区两侧壁构成的六面体的体积。沉积

物供给速率为六面体的体积和最大模拟运行时长

（Tmax=360 ka）的比值，经过计算，这个数值约为8.34×
107 m3/ka，因此模拟采用了在数量级上近似的 1×
107 m3/ka。
2.3.3　沉积物搬运参数　

搬运参数需设置陆地河流冲积平原和海洋（或

湖泊）陆架两个沉积环境的坡度及搬运系数。坡度

来自初始地形的定义（表1），搬运系数的设置经过多

次测试，使得沉积物在每次基准面升降时都能够有

效地运输至陆架边缘，有利于陆架边缘的建造。

具体参数如下：砂的水驱动搬运系数在陆地为

80 km2/ka，在海洋（或湖泊）为 0.02 km2/ka；泥的水驱

动搬运系数在陆地为160 km2/ka，在海洋（或湖泊）为

0.2 km2/ka[39]。本研究模拟的沉积搬运过程主要受水

流驱动，因此泥砂在陆地及在海洋（或湖泊）中的重

力驱动搬运系数很小，为0.000 1 km2/ka。
2.3.4　基准面变化　

基准面变化综合考虑海平面变化和构造沉降，

其中构造沉降引起的基准面变化表现为低频上升，

由海平面升降引起的基准面变化则为高频周期性升

降。在模型组3中，为讨论不同沉降速率对陆架边缘

轨迹的影响，模拟设置了低、中、高3个不同的基准面

低频上升速率（Rblr-overall），分别为 0.2 m/ka、0.4 m/ka和
0.6 m/ka，其数值选取于琼东南盆地的沉降速率范

围[40]。海平面的变化速率参考了全新世海平面的波

动范围[41]，以 1 m/ka 的速率等幅线性升降 9次、升降

周期均为20 ka。上述不同的基准面低频上升速率和

海平面变化组合运行的模拟分别为 SG3-1、SG3-2和

SG3-3（图 4）。在模拟运行过程中，基准面自距今

360 ka开始曲折上升，至 0 ka结束，低频上升的速率

和沉降速率相同，高频升降的速率和周期始终保持

不变。

所有模型SG都有一个对照模型SL，其基准面以

恒定的速率上升，其上升速率（Rslr）与相对应模型SG
的基准面低频上升速率相同，其他条件不变。其他

模型组的基准面变化模式相同，基准面低频上升速

率为0.4 m/ka，海平面以1 m/ka的速率等幅线性升降

9次、升降周期为20 ka。
3 关键参数及其无量纲化 

为定量描述陆架边缘轨迹和海岸线轨迹，将模

型X-Z剖面上初始冲积河流平原与初始陆架的交点

视为X-Z坐标系的原点（0，0），X轴平行于初始陆架，

指向盆地的方向为正值，Z轴表示垂直向上的距离。

在上述X-Z坐标系中，每经过 20 ka记录一次海

岸线的位置，每经过40 ka记录一次陆架边缘的位置

和冲积河流长度。由于 6次模拟的沉积系统尺度不

同，本文将所有模拟结果的长度参数做无量纲化处

理，无量纲化处理的方法是将长度参数除以沉积系

统在二维空间的长度尺度（Λ2D），以使其能够在没有

规模、尺度的影响下进行对比。Λ2D由二维剖面上单

位宽度的沉积物供给速率（qs）和基准面低频上升速

率（Rblr-overall）的绝对值决定[42]，具体表达式为：

Λ2D = qs|Rblr⁃overall| （4）
式中：qs是沉积物供给速率（Qs）和基底宽度（B）的比

值，具体表达式为：

qs = Q S

B （5）

图 3　模型的盆地基地几何形态示意图

Fig.3　Diagram illustrating initial geometrical morphology of basin used in the model
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冲积河流在海侵过程中存在一个临界长度

（Lcrt）
[43]，代表了单位时间内冲积河流表面与基准面上

升创造的空间恰好容纳全部自上游供给而来的沉积

物的最小河流长度，具体表达式如下：

Lcrt = γ 1 + α2

γ - α Λ2D （6）
在经过无量纲化后得到无量纲冲积河流临界长

度Lcrt
*：

Lcrt * = γ 1 + α2

γ - α （7）

式中：γ是初始冲积河流平原坡度，α是顶积层表面

坡度。

当冲积河流的长度（L）小于临界长度 Lcrt（L< 
Lcrt），意味着单位时间内冲积河流表面与基准面上升

创造的空间不足以容纳全部输入盆地的沉积物，沉

积物在充填冲积河流系统后仍有剩余，剩余的沉积

物将向水下前积，形成前积层；当 L≥Lcrt，意味着单位

时间内冲积河流表面与基准面上升创造的空间足以

容纳全部自上游供给而来的沉积物，所有沉积物均

沉积于冲积河流系统，不再前积。

图 4　模型组 3 的基准面变化曲线
（a）模型SG3⁃1及SL3⁃1；（b）模型SG3⁃2及SL3⁃2；（c）模型SG3⁃3及SL3⁃3

Fig.4　Base level curves in model group 3
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18个模型在二维空间的长度尺度Λ2D、无量纲冲

积河流临界长度及计算它们所需的参数记录于表 3
中，无量纲海岸线或陆架边缘轨迹详见于章节4。
4 模拟结果 
4.1　参考模拟组：模型SG3⁃2及其对照模型SL3⁃2　

论文中模型 SG1-2 及模型 SL1-2、模型 SG2-2 及

模型SL2-2和模型SG3-2及模型SL3-2的参数设置完

全相同，相比其他模型，具有中等的初始冲积河流平

原坡度、含砂量和基准面低频上升速率，为模拟结果

的参考模型（下文将以模型 SG3-2及模型 SL3-2作为

讨论对象）。

模型 SG3-2 及对照模型 SL3-2 分别具有完整

的陆架边缘轨迹自动后退及海岸线轨迹自动后退过

程（图 5）。模型 SG3-2 的基准面低频上升速率为

0.4 m/ka，对照模型 SL3-2的基准面恒定上升速率与

模型SG3-2的基准面低频上升速率一致，二者其他参

数设置如表1。
模型 SL3-2最终形成的沉积地层高约 150 m，长

约 7 000 m，海岸线轨迹显示了完整的海岸线自动后

退过程：海岸线前进、海岸线后退、自动坡折的形成

（图5a）[20]。海岸线前进发生于距今360~300 ka期间，

河流—三角洲向盆地进积，进积速率随着模拟的运

行而降低，冲积河流长度不断变大，沉积物在冲积河

流系统分配的比例变多，在水下斜坡分配的比例变

少，同时水下斜坡的长度不断增长，因此水下斜坡的

厚度逐渐变小；海岸线后退开始于距今 300 ka，河
流—三角洲向盆地退积，由于初始冲积河流平原的

坡度小于前积层的坡度，海岸线以小于上超点的速

率向陆地后退，冲积河流系统继续扩大，分配于冲积

河流系统的沉积物进一步增多，水下斜坡越来越薄；

自动坡折形成于距今 200 ka，冲积河流长度在距今

200 ka时达到临界河流长度，沉积物几乎全部分配于

冲积河流系统，沉积系统转变为单一的冲积河流系

统，在距今 200~0 ka冲积河流系统以固定长度向陆

地后退，水下斜坡缺少沉积物，坡度发生改变，在纵

面上表现为两段坡折，分别为早期冲积河流系统扩

张时河流—三角洲的前积层斜坡和后期冲积河流以

固定长度后退形成的水下斜坡。

模型 SG3-2最终形成的沉积地层高约 170 m，长

约5 000 m，陆架边缘轨迹显示了与模型SL相似的自

动后退过程：陆架边缘迁移轨迹前进、陆架边缘迁移

轨迹后退、自动坡折的形成（图 5b）。陆架边缘迁移

轨迹前进发生于距今 360~240 ka（第一至第三个周

期）。第一个周期，河流—三角洲在基准面上升时实

现了完整的自动后退过程，在基准面下降时，河流—

三角洲在早期沿着先存沉积体表面进积，随着基准

表3　各模型在二维空间的长度尺度及无量纲冲积河流临界长度

Table 3　Parameters for two⁃dimensional (2D) length scale and dimensionless critical alluvial length in each model

模型

SG1-1
SL1-1
SG1-2
SL1-2
SG1-3
SL1-3
SG2-1
SL2-1
SG2-2
SL2-2
SG2-3
SL2-3
SG3-1
SL3-1
SG3-2
SL3-2
SG3-3
SL3-3

单位宽度沉积物供给速率

qs/（m2/ka）

2.5×106

2.5×106

2.5×106

基准面（低频）上升速率

Rblr-overall/（m/ka）

0.4

0.4

0.2

0.4

0.6

初始冲积河流

平原坡度γ
0.017 5

0.035 0

0.052 4

0.035 0

0.035 0

顶积层平均坡度α
0.002 52
0.000 90
0.002 68
0.000 70
0.002 66
0.000 84
0.002 75
0.000 97
0.002 68
0.000 70
0.002 50
0.000 91
0.002 50
0.000 73
0.002 68
0.000 70
0.002 70
0.000 65

沉积系统在二维空间的

长度尺度Λ2D/m

6.25×103

6.25×103

1.25×104

6.25×103

4.17×103

无量纲冲积河流

临界长度Lcrt
*

1.168
1.040
1.083
1.020
1.053
1.016
1.085
1.029
1.083
1.020
1.077
1.025
1.077
1.021
1.083
1.020
1.084
1.019
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面的下降，河流—三角洲进入陆架平坦的部分，向盆

地推进，在基准面下降结束后形成陆架边缘。第二、

第三个周期，当基准面上升时，河流—三角洲上超于

盆地基底，其堆积分为两个阶段。一是河流—三角

洲向陆地方向爬升的同时向盆地前积，二是冲积河

流—三角洲系统转为单一的冲积河流系统并以固定

长度向陆地后退，在冲积河流的上超点移动至坡度

更大的初始冲积河流平原后，冲积河流系统的厚度

变大，同时，基准面上升形成大陆架；当基准面下降

时，河流—三角洲沿着先存沉积体表面延伸至平坦

的陆架，陆架边缘较上一个周期向盆地推进的距离

更远，同时由于地层下伏的地形更长，高度更高，在

稳定不变的沉积物供应下，能够进积至斜坡的沉积

物减少，陆架边缘坡折地形水下斜坡的厚度减小。

陆架边缘轨迹后退开始于距今240 ka（第四个周期），

随着模拟的运行，冲积河流—陆架—陆坡沉积系统

的沉积表面面积不断增加，沉积物的恒定输入不足

以维持陆架边缘稳定进积，陆架边缘开始后退。自

动坡折形成于距今 160 ka，此时冲积河流上超点到

陆架坡折拐点间的沉积表面扩张至足以容纳所有来

自上游的沉积物，在之后的基准面循环中，即距今

160~0 ka（第五至第九个周期），陆架边缘轨迹继续

向陆地后退，不论基准面升降，沉积物全部沉积于冲

积河流上超点和陆架边缘坡折拐点间，每次基准面

下降时河流—三角洲进积的最大距离都相同，沉积

物始终没有越过陆架坡折拐点，陆坡缺少沉积物，坡

度发生改变，表现为两段坡折，分别为早期形成陆架

边缘的河流—三角洲的前积层部分和后期河流—三

角洲不再越过陆架边缘坡折拐点后堆叠形成的

斜坡。

将模型 SG3-2 和模型 SL3-2 产生的海岸线轨迹

做无量纲化处理。如图 6所示，无量纲化之后，模型

SG3-2的无量纲化陆架边缘轨迹发生自动后退和形

成自动坡折的时刻相对于模型 SL3-2的无量纲化海

岸线轨迹较晚，向盆地推进的最大距离小于模型

SL3-2向盆地推进的最大距离，在二者的自动坡折形

成后，模型 SG3-2 的无量纲化陆架边缘轨迹和模型

SL3-2的无量纲化海岸线轨迹开始重合（图 6a）。模

型 SG3-2 的无量纲冲积河流长度变化趋势与模型

SL3-2的无量纲冲积河流长度变化趋势一致，二者在

自动坡折形成后的无量纲冲积河流长度都稳定在由

公式（7）计算的无量纲冲积河流临界长度左右（图

6b）。由于模型 SG3-2的顶积层坡度大于模型 SL3-2
的顶积层坡度，模型SG3-2的无量纲冲积河流临界长

度大于模型SL3-2的无量纲冲积河流临界长度。

4.2　对照模拟组　

4.2.1　模型组1（以初始冲积河流平原坡度为变量）

模型 SG1-1 及模型 SL1-1 的初始冲积河流平原

坡度较参考模型（2°）小，为1°，二者其他参数设置如

表1。模型SL1-1和模型SG1-1均具有完整的自动后

退现象（图 7，8），其中模型 SL1-1最终形成的沉积地

层规模高约 150 m，长为 7 000 m，在距今 320 ka发生

自动后退，距今 300 ka 形成自动坡折（图 7a）；模型

SG1-1 最终形成的沉积地层规模高约 165 m，长为

5 000 m，在距今280 ka发生自动后退，在距今160 ka
形成自动坡折（图7b）。

模型 SG1-3 及模型 SL1-3 的初始冲积河流平原

坡度较参考模型大，为3°，二者其他参数设置如表1。
模型 SL1-3 和模型 SG1-3 同样均具有完整的自动后

退现象（图9，10），其中模型SL1-3最终形成的沉积地

图 5　模拟结果横截面
（a）模型SL3⁃2的海岸线自动后退现象陆架边缘自动后退现象；（b）模型SG3⁃2的陆架边缘自动后退现象

Fig.5　Cross⁃sections of the simulation results
(a) phenomenon of shoreline autoretreat in model SL3⁃2; (b) phenomenon of shelf⁃edge autoretreat in model SG3⁃2
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层规模高约 150 m，长为 8 000 m，在距今 300 ka年时

发生自动后退，距今200 ka形成自动坡折（图9a）；模

型 SG1-3最终形成的沉积地层规模高约 160 m，长为

6 000 m，在距今200 ka发生自动后退，距今160 ka时
形成自动坡折（图9b）。

在无量纲空间中，模型 SL1-1 和模型 SG1-1（图

8）、模型SL1-3和模型SL1-3的结果（图10）与参考模

型相似：模型SG总是比模型SL较晚的发生自动后退

及形成自动坡折，向盆地推进的最大距离也较小，二

者的无量冲积河流长度均达到无量纲冲积河流临界

长度，模型 SG1的无量纲冲积河流临界长度小于模

型SL1。

相较参考模型，较小的初始冲积河流平原坡度

使得基准面（稳定或曲折）上升背景下发育的沉积体

规模变小，并较早地发生自动后退和形成自动坡折

（模型 SG1-1）；相反，当初始冲积河流平原坡度较大

时，沉积体的规模增大，且较晚的发生自动后退和形

成自动坡折。

4.2.2　模型组2（以沉积物的砂/泥含量为变量）　

相较参考模型（砂泥比为 63∶37），模型 SG2-1和

模型 SL2-1具有较高的含砂量（砂泥比为 80∶20），模

型 SG2-3 和模型 SL2-3 的砂含量较低（砂泥比为 46∶
54）。即使砂/泥含量不同，模型组2的沉积地层规模

和叠置样式也均相同（图5、图11~14），几乎同时发生

图 7　模拟结果横截面
（a）模型SL1⁃1的海岸线自动后退现象；（b）模型SG1⁃1的陆架边缘自动后退现象

Fig.7　Cross⁃sections of the simulation results
(a) shoreline autoretreat in model SL1⁃1; (b) shelf⁃edge autoretreat in model SG1⁃1

图 6　无量纲陆架边缘轨迹、无量纲海岸线轨迹及无量纲冲积河流长度变化
（a）模型SL3⁃2的无量纲海岸线轨迹及模型SG3⁃2的无量纲陆架边缘轨迹；（b）模型SL3⁃2和模型SG3⁃2模拟每运行40 ka的无量纲冲积河流长度变化

Fig.6　Dimensionless shelf⁃edge trajectory, dimensionless shoreline trajectory, 
and change in dimensionless alluvial river length

(a) dimensionless shoreline trajectory of model SL3⁃2 and dimensionless shelf⁃edge trajectory of model SG3⁃2; (b) change in dimensionless alluvial river length per 40 ka 
run simulated for models SL3⁃2 and SG3⁃2
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自动后退和形成自动坡折，在无量纲空间中，冲积河

流长度的变化趋势也一致（图 12，14）。模型组 2 内

各模型的差异仅体现在沉积体的含砂量上，其与供

给的沉积物含砂量成正比。

4.2.3　模型组3（以基准面低频上升速率为变量）　

模型 SG3-1 及模型 SL3-1 的基准面低频上升速

率较参考模型（0.4 m/ka）小，为0.2 m/ka，二者其他参

数设置如表1。模型SL3-1最终形成的沉积地层规模

高达82 m，长为12 800 m，海岸线随着基准面的稳定

上升，在距今 120 ka 时发生自动后退，在距今 40 ka
时形成自动坡折（图15a）。模型SG3-1最终的沉积地

层规模高达110 m，长为9 400 m，陆架边缘轨迹随着

基准面的曲折上升表现为单一的进积，且进积速率

逐渐减小。在每次基准面的下降过程中，随着冲积

河流上超点到陆架坡折拐点的距离增大，推进至斜

坡的沉积物逐渐减少，同时陆架边缘高度不断变大，

水下斜坡的厚度随之减小（图15b）。
在无量纲空间中，模型 SG3-1和模型 SL3-1的模

拟结果与参考模型的早期相似：模型SG3-1的无量纲

化陆架边缘轨迹向盆地推进的距离总是小于模型

SL3-1的无量纲化海岸线轨迹向盆地推进的距离，随

着无量纲基准面高度的增长，二者的差距逐渐减小

图 9　模拟结果横截面
（a）模型SL1⁃3的海岸线自动后退现象；（b）模型SG1⁃3的陆架边缘自动后退现象

Fig.9　Cross⁃sections of the simulation results
(a) shoreline autoretreat in model SL1⁃3; (b) shelf⁃edge autoretreat in model SG1⁃3

图 8　无量纲陆架边缘轨迹、无量纲海岸线轨迹及无量纲冲积河流长度变化
（a）模型SL1⁃1的无量纲海岸线轨迹及模型SG1⁃1的无量纲陆架边缘轨迹；（b）模型SL1⁃1和模型SG1⁃1模拟每运行40 ka的无量纲冲积河流长度变化

Fig.8　Dimensionless shelf⁃edge trajectory, dimensionless shoreline trajectory, and change 
in dimensionless alluvial river length

(a) dimensionless shoreline trajectory of model SL1⁃1 and dimensionless shelf⁃edge trajectory of model SG1⁃1; (b) change in dimensionless alluvial river length per 40 ka 
run simulated for models SL1⁃1 and SG1⁃1
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（图16a）。模型SL3-1的无量纲冲积河流长度在自动

坡折形成后与无量纲冲积河流临界长度接近，模型

SG3-1则没有达到无量纲冲积河流临界长度，沉积物

仍保持着前积（图16b）。
模型 SG3-3 及模型 SL3-3 的基准面低频上升速

率较参考模型大，为 0.6 m/ka，二者其他参数设置如

表 1。模型 SL3-3 最终形成的坡折地形规模高达

220 m，长为 5 000 m，模型 SG3-3最终的坡折地形规

模高达 230 m，长为 4 000 m，模型 SL3-3的海岸线轨

迹和模型 SG3-3的陆架边缘轨迹都具有完整的自动

后退过程（图 17）。模型 SL3-3的海岸线轨迹在距今

320 ka发生自动后退，在距今 260 ka形成自动坡折，

模型 SG3-3的陆架边缘轨迹在距今 320 ka发生自动

后退，在距今280 ka形成自动坡折。

在无量纲空间中，模型SG3-3向盆地推进的最大

距离小于模型SL3-3的海岸线轨迹向盆地推进的最大

距离。在二者都形成自动坡折后，模型SG3-3的陆架

边缘轨迹和模型 SL3-3 的海岸线轨迹开始重合（图

18a），二者的无量纲冲积河流长度达到无量纲临界河

流长度（图 18b），并在之后的模拟运行过程中保持

不变。

模拟结果表明，基准面低频上升速率越大，基准

图 10　无量纲陆架边缘轨迹、无量纲海岸线轨迹及无量纲冲积河流长度变化
（a）模型SL1⁃3的无量纲海岸线及模型SG1⁃3的无量纲陆架边缘轨迹；（b）模型SL1⁃3和模型SG1⁃3模拟每运行40 ka的无量纲冲积河流长度变化

Fig.10　Dimensionless shelf⁃edge trajectory, dimensionless shoreline trajectory, 
and change in dimensionless alluvial river length

(a) dimensionless shoreline trajectory of model SL1⁃3 and dimensionless shelf⁃edge trajectory of model SG1⁃3; (b) change in dimensionless alluvial river length per 40 ka 
run simulated for models SL1⁃3 and SG1⁃3

图 11　模拟结果横截面
（a）模型SL2⁃1的海岸线自动后退现象；（b）模型SG2⁃1的陆架边缘自动后退现象

Fig.11　Cross⁃sections of the simulation results
(a) shoreline autoretreat in model SL2⁃1; (b) shelf⁃edge autoretreat in model SG2⁃1
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面（稳定或曲折）上升背景下发育的沉积体规模越

小，发生自动后退和形成自动坡折的时刻越早；当基

准面低频上升速率较小时，沉积体可能不发生自动

后退，或仅发生自动后退现象，而不形成自动坡折。

5 讨论 
5.1　陆架边缘的自动后退现象　

模拟结果表明，对于有持续沉积物供应的陆架

边缘，当基准面以稳定的上升和下降速率曲折上升，

沉积物供给速率等其他外部条件保持不变时，陆架

边缘将发生与海岸线的自动后退现象相似的情况：

即陆架边缘在向盆地推进一段时间后，将会不可避

免地后退，在陆架边缘向陆地后退的某一时刻，陆坡

的坡度发生显著的变化，形成自动坡折。

在基准面曲折上升的背景下，在陆架边缘坡折

地形生长的初期，即冲积河流—陆架—陆坡沉积系

统的规模较小时，沉积物的供给使得沉积系统扩张，

陆架边缘表现为进积，随着沉积系统的规模不断增

加，恒定的沉积物供给不足以满足进积的需要，陆架

边缘由前进转化为后退。在陆架边缘向陆地后退

后，当初始冲积河流平原的坡度小于沉积系统的前

积层坡度时，陆架边缘向陆地后退的速率将小于冲

图 12　无量纲陆架边缘轨迹、无量纲海岸线轨迹及无量纲冲积河流长度变化
（a）模型SL2⁃1的无量纲海岸线轨迹及模型SG2⁃1的无量纲陆架边缘轨迹；（b）模型SL2⁃1和模型SG2⁃1模拟每运行40 ka的无量纲冲积河流长度变化

Fig.12　Dimensionless shelf⁃edge trajectory, dimensionless shoreline trajectory, 
and change in dimensionless alluvial river length

(a) dimensionless shoreline trajectory of model SL2⁃1 and dimensionless shelf⁃edge trajectory of model SG2⁃1; (b) change in dimensionless alluvial river length per 40 ka 
run simulated for models SL2⁃1 and SG2⁃1

图 13　模拟结果横截面
（a）模型SL2⁃3的海岸线自动后退现象；（b）模型SG2⁃3的陆架边缘自动后退现象

Fig.13　Cross⁃sections of the simulation results
(a) shoreline autoretreat in model SL2⁃3; (b) shelf⁃edge autoretreat in model SG2⁃3
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积河流的上超点，导致冲积河流系统继续扩张；当陆

架坡折拐点向陆一侧的沉积表面足以容纳所有来自

上游的沉积物，将不会有剩余的沉积物推进至水下

斜坡。在此过程中，用以建设陆坡的沉积物不断减

少并表现为两个方面：（1）基准面下降至低位时越过

先存陆架边缘坡折拐点的三角洲沉积物减少，当基

准面下降结束后形成的冲积河流长度大于或等于临

界长度，冲积河流系统的表面与下降的基准面创造

的空间足以容纳所有输入盆地的沉积物，不再有沉

积物越过先存陆架边缘；（2）基准面上升时三角洲的

前积层变薄，直至基准面上升时的冲积河流系统也

扩张至足够大，当基准面上升，沉积物全部沉积于冲

积河流系统。在之后的基准面循环过程中，地层进

积或退积的新阶段都分别继承了上一个进积或退积

阶段的地形，在基准面上升或下降结束时的冲积河

流长度保持固定，地层的叠加不断重复着上述临界

状态，沉积物始终只沉积于陆架坡折拐点向陆一侧，

缺乏沉积物的陆坡几乎没有厚度的增加。在沉积物

可以越过陆架边缘时，陆坡的坡度与三角洲前积层

相近，在没有沉积物越过陆架边缘时，陆坡的坡度变

得与初始冲积河流平原（陆地基底）相近，由于三角

洲前积层的坡度往往大于初始冲积河流平原（陆地

基底）的坡度，陆坡形成坡折，即自动坡折。

图 14　无量纲陆架边缘轨迹、无量纲海岸线轨迹及无量纲冲积河流长度变化
（a）模型SL2⁃3的无量纲海岸线轨迹及模型SG2⁃3的无量纲陆架边缘轨迹；（b）模型SL2⁃3和模型SG2⁃3模拟每运行40 ka的无量纲冲积河流长度变化

Fig.14　Dimensionless shelf⁃edge trajectory, dimensionless shoreline trajectory, 
and change in dimensionless alluvial river length

(a) dimensionless shoreline trajectory of model SL2⁃3 and dimensionless shelf⁃edge trajectory of model SG2⁃3; (b) change in dimensionless alluvial river length per 40 ka 
run simulated for models SL2⁃3 and SG2⁃3

图 15　模拟结果横截面
（a）模型SL3⁃1的海岸线自动后退现象；（b）模型SG3⁃1的陆架边缘自动后退现象

Fig.15　Cross⁃sections of the simulation results
(a) shoreline autoretreat in model SL3⁃1; (b) shelf⁃edge autoretreat in model SG3⁃1
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5.2　陆架边缘自动后退轨迹的统一性　

对所有模型的无量纲陆架边缘轨迹进行对比，

发现在无量纲空间中，除了模型 SG1-1 和 SG1-3，其
他模型的陆架边缘在相同的基准面高度上，向盆地

推进的距离都非常相近，这意味着它们的轨迹形态

可能遵循着一个统一的理论轨迹。由于陆架边缘轨

迹自动后退现象和海岸线自动后退现象都受整体上

升的基准面控制，且具有相似的沉积地形、沉积地层

形态和沉积物供给条件。本文推测陆架边缘的自动

后退遵循着与海岸线自动后退相同的理论轨迹，并

将所有模型的相关参数代入海岸线自动后退理论轨

迹的公式中进行验证。

在 X-Z 坐标系中，海岸线自动后退的理论轨

迹[17,19⁃20,30]表达为：

X = c1 Z + c2 Z2 + c3⋀2D Z （8）
其中 c1、c2、c3为与坡度相关的系数，分别表达为：

c1 = αΦ - βγ
αγ(β - Φ ) + βΦ (γ - α) （9）

c2 = c1 2 - β - Φ + γ - α
αγ(β - Φ ) + βΦ (γ - α) （10）

c3 = 2(γ - α) ( β - Φ )
αγ(β - Φ ) + βΦ (γ - α) （11）

图 17　模拟结果横截面
（a）模型SL3⁃3的海岸线自动后退现象；（b）模型SG3⁃3的陆架边缘自动后退现象

Fig.17　Cross⁃sections of the simulation results
(a) shoreline autoretreat in model SL3⁃3; (b) shelf⁃edge autoretreat in model SG3⁃3

图 16　无量纲陆架边缘轨迹、无量纲海岸线轨迹及无量纲冲积河流长度变化
（a）模型SL3⁃1的无量纲海岸线轨迹及模型SG3⁃1的无量纲陆架边缘轨迹；（b）模型SL3⁃1和模型SG3⁃1模拟每运行40 ka的无量纲冲积河流长度变化

Fig.16　Dimensionless shelf⁃edge trajectory, dimensionless shoreline trajectory,
 and change in dimensionless alluvial river length

(a) dimensionless shoreline trajectory of model SL3⁃1 and dimensionless shelf⁃edge trajectory of model SG3⁃1; (b) change in dimensionless alluvial river length per 40 ka 
run simulated for models SL3⁃1 and SG3⁃1
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海岸线自动后退的理论轨迹在经过无量纲化

后，各点的坐标表达为：

Z* = Z
Λ2D

（12）
X* = c1 Z* + c2 Z* 2 + c3 Z* （13）
在上述公式中，Λ2D的大小决定沉积系统的规

模，Λ2D越大，沉积系统的规模越大，而盆地基底和沉

积体的几何特征，包括α、β、Φ、γ则影响沉积系统发

生自动后退的轨迹形态。

模型 SG1-1 的 α、β、Φ、γ 分别为 0.002 5、0.021 0
和 0.017 5，模型 SG1-3 的 α、β、Φ、γ 分别为 0.003 2、
0.049 0 和 0.052 4，其他模型（模型 SG1-2、模型组 2、
模型组3）的α、β、Φ、γ相似，α在0.002 6左右，β均在

0.037左右，Φ和γ分别为 0和 0.035。将上述参数代

入公式（12）、（13）中得到三条无量纲陆架边缘理论

轨迹，将其与无量纲X-Z坐标系中所有模型的陆架边

缘进行对比。结果显示，模型 SG1-1、模型 SG1-3 及

其他模型的陆架边缘均沿着其各自对应的无量纲陆

架边缘理论轨迹发生迁移（图19）。
综上所述，基准面曲折上升背景下生长的陆架

边缘遵循着与基准面稳定上升背景的海岸线相同的

理论轨迹。这也解释了基准面低频上升速率相同的

背景下，模型 SG 和 SL 的自动后退轨迹为何存在差

异：在模型SL中，坡折地形在基准面稳定上升的过程

中形成，三角洲具有明显的加积，形成的顶积层坡度

α较缓；而在模型SG中，陆架边缘坡折地形的形成经

历多次基准面下降，三角洲受河流下切侵蚀的作用，

加积微弱，甚至没有加积，形成的顶积层坡度 α 较

陡。不同的顶积层坡度α造成模型SG陆架边缘轨迹

和模型SL海岸线轨迹的差异，相比于模型SL的海岸

线，模型 SG的陆架边缘较晚的发生自动后退现象，

向盆地推进较短的距离。

5.3　陆架边缘自动后退现象的控制因素　

模拟结果和陆架边缘自动后退理论轨迹表明，

当沉积物持续稳定地输入盆地，在基准面曲折上升

且其他外部条件不变的条件下，陆架边缘自动后退

现象主要受盆地初始地形几何特征及基准面低频上

升（沉降）速率控制；而砂/泥含量的变化主要影响陆

架边缘坡折地形的沉积物组成（输入盆地的砂越多、

陆架边缘坡折地形的含砂量越大），不会改变陆架边

缘坡折地形的规模和地层叠置方式。因此，发生自

动后退、形成自动坡折的时刻以及自动后退轨迹的

形态都不会发生改变。

1） 盆地初始地形几何特征

陆架边缘发生自动后退的临界条件与海岸线相

同，王俊辉等[30]推导出该临界条件：在自动后退点处，

dX/dZ=0，根据公式（13），在基准面低频上升过程中，

陆架边缘由前进转为后退时，陆架边缘坡折地形的

图 18　无量纲陆架边缘轨迹、无量纲海岸线轨迹及无量纲冲积河流长度变化
（a）模型SL3⁃3的无量纲海岸线轨迹及模型SG3⁃3的无量纲陆架边缘轨迹；（b）模型SL3⁃3和模型SG3⁃3模拟每运行40 ka的无量纲冲积河流长度变化

Fig.18　Dimensionless shelf⁃edge trajectory, dimensionless shoreline trajectory,
 and change in dimensionless alluvial river length

(a) dimensionless shoreline trajectory of model SL3⁃3and the dimensionless shelf⁃edge trajectory of model SG3⁃3; (b) change in dimensionless alluvial river length per 40 ka 
run simulated formodels SL3⁃3 and SG3⁃3
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规模满足[30]：

c4 X + c5 Z = Λ2D （14）
c4 = βγ - αΦ

( )γ - α ( )β - Φ
（15）

c5 = γ - α + β - Φ
( )γ - α ( )β - α

（16）
当陆架边缘坡折地形的规模小于公式（14）所给

出的临界规模时，陆架边缘向盆地前进，反之，向陆

地后退。模拟结果显示，随着初始冲积河流平原坡

度的减小，陆架和陆坡的坡度（α 和 β）也相应减小。

根据公式（14~16），在Λ2D值相同的条件下，初始冲积

河流平原的坡度越小，陆架边缘坡折地形更容易达

到发生自动后退的临界规模，因此较早地发生自动

后退（模型SG1-1），相反，坡度较大时，自动后退发生

得较晚（模型SG1-3）。
2） 基准面低频上升（沉降）速率

陆架边缘因不同的沉降速率而具有不同的规模

和自动后退轨迹。一方面，沉降速率的增大，表现为

基准面低频上升速率增大，Λ2D随之减小（公式4），在

相同的时间段内形成的冲积河流—陆架—陆坡沉积

系统规模变小；另一方面，如图 18所示，在沉积盆地

和沉积体几何形态相近的条件下，在X*-Z*无量纲空

间中，不同基准面低频上升速率背景下形成的陆架

边缘在相同的高度发生自动后退以及开始线性后

退，如果Λ2D越小，在实际的模拟中，发生自动后退以

及开始线性后退所对应的高度就越小。也就是说，

在沉积物供给速率不变的条件下，如果沉降速率（基

准面低频上升速率）越大，Λ2D越小，陆架边缘将在较

低的基准面高度发生自动后退现象。例如，模型SG3
的沉降速率最大，Λ2D最小，相比沉降速率较小的模型

SG1和模型SG2，最先发生了自动后退和形成自动坡

折，而模拟 SG1的沉降速率最小，Λ2D最大，在模拟运

行结束后，仅发生了单一的进积，基准面的上升高度

不足以使其发生自动后退。

5.4　可能的实例：南海北部珠江口盆地陆架边缘　

30 Ma至今的南海北部珠江口盆地为典型的被

动大陆边缘，前人研究了其陆架边缘演化，发现在渐

新世—中新世界面（23.8 Ma）、中中新世（16.5~
10.5 Ma）和上新世（5.3~1.8 Ma），陆架边缘由向盆地

方向推进转为向陆地方向迁移[44]。其中，中中新世地

层韩江组、上新世地层万山组由三角洲反复进积、退

积旋回形成，发育于盆地不断沉降的背景下[45⁃47]。通

过Xie et al.[48]观测到的白云凹陷沉降曲线，发现白云

凹陷在中中新世、上新世近似于稳定沉降，中中新世

时的沉降速率约 90 m/Ma，上新世的沉降速率约

25 m/Ma。如图 20 所示，中中新世的海平面在 50~
250 m 之间波动上升，海平面低频上升速率约

33 m/Ma，上新世的海平面则在 150~250 m之间等幅

升降，各旋回海平面的下降幅度都到达了陆架边

缘[49,54⁃55]。珠江口盆地的沉积物主要由古珠江供给，

图 19　陆架边缘自动后退模型和理论轨迹的对比

Fig.19　Comparison of shelf⁃edge autoretreat models and theoretical trajectory

955



第43卷沉 积 学 报

沉积物供给速率可通过地层沉积速率估算所得，中

中新世约 4 000 km3/Ma，上新世约 1 000 km3/Ma[48]。

基于上述信息，我们推测韩江组的陆架边缘可能发

生了自动后退现象。由于掌握地震、测井资料等有

限，本文未对韩江组及万山组地层响应于基准面旋

回的沉积过程进行详细的描述与讨论，仅讨论其在

持续的热沉降背景下陆架边缘的迁移。

根据前人的研究，珠江口盆地在大约23.8 Ma开
始进入裂后热沉降阶段，这一阶段一直持续到距今。

在23.8 Ma以前，珠江口盆地的陆架边缘位于白云凹

陷的南侧，自 23.8 Ma以来，白云凹陷的平均沉降速

率远高于番禺低隆起，在白云凹陷北侧形成构造坡

折带，这一坡折成为新的陆架边缘。因此，陆架边缘

表现为在23.8 Ma时向陆地方向跃迁，并奠定了现今

陆架的地貌格局[50,52⁃53]，以番禺低隆起北侧边缘为原

点，坡折位于向盆地方向约 80 km处，向陆一端的坡

度为1.6°~1.8°（向陆一侧的沉积基底坡度γ），向盆地

一端的坡度为 2.4°~3.6°。23.8 Ma 至今的陆架边缘

在上述坡折点来回摆动，在中中新世，沉积物均沉积

于白云凹陷之内，三角洲下超于早期缓慢倾斜的陆

架，坡度可近似于陆架的平均坡度（Φ，约为0.3°），后

期形成的陆架边缘坡折向陆一端的坡度约 0.02°
（α），向盆地一端的坡度约 2°（β）。韩江组及万山组

向盆地推进的最大距离约100 km[44,51]。

本文模拟的是二维体系内的陆架边缘自动后退

现象，在应用于自然沉积体系时，应使用三维体系内

的长度尺度（Λ3D）
[18]：

Λ3D = Qs|Rblr⁃overall| （17）
中中新世期间的基准面变化由波动上升的海平

面变化和稳定沉降复合而成，基准面低频上升速率

约 123 m/Ma，上新世的基准面低频上升速率则与沉

降速率相等，约 25 m/Ma。将中中新世、上新世的沉

积物供给速率、基准面低频上升速率以及盆地、沉积

地层几何特征代入公式（12，13，17），最终取得的陆

架边缘向盆地方向推进的最大距离分别约为

105 km、117 km，近似于实际地震剖面测量的地层最

大推进距离（100 km）。这表明中中新世、上新世陆

架边缘的迁移可能是在稳定的外部条件下发生的，

受盆地和沉积地层几何特征控制，向盆地推进一段

距离后，不可避免地发生了后退。

一直以来，向陆地后退的陆架边缘轨迹被认为由

以下三个因素引发：（1）较低的沉积物供给速率；

（2）较高的基准面上升速率；（3）滑塌作用[56]。但如上

文所述，陆架边缘自动后退现象的证实为其提供了一

种新的解释，在研究不断沉降的被动大陆边缘的陆架

边缘轨迹时，如果未发现外部因素明显变化的证据，

可探讨向陆地后退的陆架边缘轨迹是否为自动后退

现象。

图 20　白云凹陷层序地层格架及陆架断裂的迁移示意图（30 Ma 至今）[44,47,49⁃53]

Fig.20　Schematic diagram showing the sequence⁃stratigraphic framework of the Baiyun Sag and the migration of shelf breaks 
from 30 Ma to the present in the Pearl River Mouth Basin [44,47,49⁃53]
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6 结论 
（1） 二维数值模拟验证了陆架边缘轨迹的自动

后退现象：在基准面曲折上升的背景下，对于任意给

定的基准面低频上升速率和沉积物供给速率，如果

二者保持不变，陆架边缘轨迹将在经历短暂的前进

之后，不可避免地后退。在自动后退的前期，陆架长

度较小，三角洲的前积层会越过前期的陆架边缘，陆

坡坡度与前积层坡度相当，在自动后退的后期，陆架

长度增长至足以容纳全部沉积物，三角洲前积层不

再越过前期的陆架边缘，陆坡坡度与陆地的基底坡

度相当。这一坡度变化形成“自动坡折”。

（2） 陆架边缘的自动后退过程遵循着一个统一

的理论轨迹，其表达式与海岸线自动后退的理论轨

迹相同。由于基准面下降时的下切侵蚀作用，陆架

边缘沉积系统的顶积层坡度明显大于基准面稳定上

升背景下的海岸线沉积系统，造成了二者迁移轨迹

的差异，陆架边缘沉积系统较晚的发生自动后退现

象，并向盆地推进较短的距离。

（3） 陆架边缘自动后退现象主要受盆地初始地

形几何特征及基准面低频上升（沉降）速率控制。

在其他外部因素不变的条件下，初始冲积河流平原

的坡度越小，陆架边缘坡折发生自动后退的时刻越

早；沉降速率越大，基准面低频上升速率越大，陆架

边缘的规模越小，发生自动后退和自动坡折的时刻

越早。

（4） 南海北部珠江口盆地中中新世韩江组、上新

世万山组为可能的沉积实例。对陆架边缘轨迹自动

后退现象的验证，以及对其特征的了解有助于解释

不断沉降的被动型大陆边缘盆地陆架边缘的迁移。

以 DionisosFlow 沉积数值模拟软件得到的模拟结果

是地层对基准面变化响应的平均体现，因此，模拟结

果可能忽略陆架边缘自动后退现象中比较细微的沉

积过程。
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Autoretreat of the Shelf-Edge Trajectory Using 2D Numerical 
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Abstract： ［［Objective］］ The shelf-edge trajectory is the pathway taken by the shelf-edge during the development of a 
series of accreting clinoforms and it records the migration of the shelf-edge system over time. The autoretreat theory， 
which considers the fluvial deltas as the main subject of discussion， is also applicable to the shelf-edge trajectory. 
First， the geometric characteristics of the sediment-wedge in shelf-edge system are similar to fluvial-delta system. Sec⁃
ond， the shelf-edge trajectory is commonly recognized as formed through repeated cross-shelf transits of shorelines. 
When the low-frequency rise rate of base level is kept constant， the growth conditions of the shelf edge are similar to 
the conditions for shoreline autoretreat. Therefore， if the low-frequency rise rate is kept constant during base level 
rise of a zigzag pattern， the shelf-edge trajectory should experience autoretreat.［［Methods］］ To verify the existence of 
autoretreat of the shelf-edge trajectory， sedimentary numerical simulation software DionisosFlow， which is based on 
the sediment diffusion equation， was applied to conduct a two-dimensional （2D） numerical simulation of the growth 
of shelf-edge during base level rise of a zigzag pattern and model shelf edge migration. In addition， 2D numerical sim⁃
ulations of the shoreline trajectory under the steady rise of base level was set for comparison. The simulation includes 
two groups： （1） To simulate the migration of the shelf-edge， the base-level rise occurred in a zigzag pattern； the rise 
rate （Rblr） and fall rate （Rblf） are different during the cycle； however， the rise period （Tblr） and fall period （Tblf） are 
the same. （2） To simulate the migration of the shoreline， the base level rises at a steady rate. Six simulations were 
run in this study.［［Results and Conclusions］］ The simulation results suggests that for a constant low frequency rise 
rate and constant sediment input， during the latest stage of each base-level fall， the delta progrades to the farthest 
end， and the shelf-slope break （shelf edge） is formed； then， the base-level rise preserves the newly formed shelf 
edge. For the zigzag rise of the base level， the shelf-edge trajectory shows early seaward advance and late landward re⁃
treat， which is the autoretreat phenomenon of the shelf-edge trajectory. The autoretreat of shelf-edge during base level 
rise of a zigzag pattern has the following characteristics： （1） It follows the same theoretical trajectory as the autore⁃
treat of the shoreline. （2） Compared with coastal system with the same external conditions but with steady base-level 
rise， at the end of the base0level fall， the shelf-edge system forms a steeper topset due to degradation， resulting in 
the autoretreat phenomenon occurring later. （3） The autoretreat of the shelf-edge is primarily controlled by the initial 
geometric characteristics of the basin and the low-frequency rise of base level （or subsidence rate）. When other exter⁃
nal factors remain constant， a smaller initial slope of the alluvial plain or higher low-frequency rise rate of base level 
（or subsidence rate） lead to the autoretreat and autobreak phenomenon occurring more quickly. For the opposite con⁃
ditions， these events occur later. The Hanjiang Formation of the Middle Miocene and the Wanshan Formation of the 
Pliocene in the Pearl River Mouth Basin in the northern South China Sea are possible examples of the shelf-edge au⁃
toretreat. Verifying the autoretreat of shelf-edge trajectory and understanding its characteristics helps to explain the 
migration of continental shelf edge in passive continental margin basins with continuous subsidence.
Key words： numerical simulation； DionisosFlow； base-level zigzagged rise； shelf-edge trajectory； autoretreat 
phenomenon
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