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摘 要： 底床失稳模式是形成沟谷泥石流的重要起动模式，目前还没有详细的底床失稳形成泥石流的临界条件 . 对不同粒径、

饱水密度、内摩擦角、渗透系数等泥沙堆积物被起动形成泥石流的起动模式及临界条件开展了一系列的水槽实验 . 发现无黏聚

力的固体物源在底床失稳模式中，形成泥石流的坡度阈值随着泥沙的饱水密度、内摩擦角的增大而增大，最小阈值坡度约 17o；

当底床坡度大于阈值坡度时，底床失稳的饱水层厚度随坡度的增加而减小，最小饱水厚度可以为 0. 河流输运模式形成泥石流

的径流临界流量远大于底床失稳模式形成泥石流的径流临界流量，底床失稳模式起动形成泥石流的临界流量为水槽宽度、泥

沙堆积物的渗透系数和饱水深度之积 .
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Abstract: The bed failure model is the important initiated model for debris flow in channel. However, there is no detail critical 
condition for bed failure model. In this paper, a series of laboratory experiments were carried out to study the initiation of debris 
flow by runoff in the channel. The experiments were conducted for the initiation models and critical condition with different particle 
size, saturated density, internal friction angle, and permeability coefficient. It was found that the slope threshold of debris flow 
initiation in bed failure model with no cohesion sediment increased with the increasing of sediment saturation density and internal 
friction. The minimum slope was about 17 degree in the experiments for the bed failure. When the bed slope is greater than the 
threshold slope, the thickness of the saturated layer of the bed failure decreases with the increase of the bed slope, the minimum 
sediment saturation thickness may be 0. The critical discharge of debris flow in fluvial transport model is much larger than that in 
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bed failure model. The critical discharge of debris flow in bed failure model is the production of the permeability coefficient of 
sediment, the depth of saturated water and the width of channel.
Key words: debris flow; fluvial transport; bed failure; critical discharge; engineering geology.

0 前言  

泥石流常常在山区小流域突然暴发，对下游居

民 、公 路 等 造 成 损 失 . 大 部 分 沟 谷 泥 石 流 是 由 于 山

洪起动沟道内固体物源形成的，在我国西部发生的

泥石流几乎都是这一起动机理 . 根据沟道坡度的不

同 ，沟 道 内 泥 石 流 的 起 动 可 以 分 为 两 种 模 式 ：河 流

输 运 模 式 和 底 床 失 稳 模 式（Lamb et al.，2008；

Prancevic et al.，2014）. 顾 名 思 义 ，所 谓 底 床 失 稳 是

指 在 沟 道 内 松 散 堆 积 体 上 的 从 底 床 到 表 面 的 整 体

失稳起动形成泥石流，是底床上松散泥沙堆积物饱

水后在重力驱动力下的失稳起动，类似于斜坡上的

浅层滑坡失稳运动；而河流输运模式则是径流起动

沟道内较多的表面颗粒，逐渐起动表层以下固体物

源 形 成 泥 石 流 ，是 在 水 动 力 作 用 下 ，剪 切 应 力 作 用

在颗粒上形成的起动，类似于在河流中的泥沙搬运 .
泥石流流域均为小流域，大多数流域面积在 20 km2

以内，最大流域面积不超过 200 km2. 泥石流流域沟

道纵坡降一般在 6o 以上，在 14o（不含堆积区）以上的

沟道坡度就可以被称为“陡”坡，最大的沟道坡度可

以接近 35o，总体上流域面积与沟道纵比降（坡度）成

反比（赵宾杰等，2021）. 在较大的泥石流流域内，因

沟道纵坡较小，泥石流的起动模式一般为河流输运

模式（Prancevic et al.，2014）. 由于流域面积较大，沟

道 较 长 ，径 流 量 往 往 较 大 ，沟 道 中 较 多 的 固 体 源 可

以沿沟道从上游到下游逐渐被起动，最终由山洪演

变为泥石流；泥石流的形成过程是逐渐侵蚀起动沟

道内泥沙，最后形成有较大泥沙体积浓度（容重）的

泥石流 . 然而，在较小的泥石流流域内，沟道纵坡降

较 大 ，饱 水 固 体 物 源 被 较 小 的 径 流 起 动 ，被 称 为 底

床失稳起动模式，也称为“泥石流”起动模式（Taka⁃
hashi，1978；Lamb et al.，2008；Prancevic et al.，
2014），因 为 该 模 式 的 起 动 直 接 形 成 了 较 大 泥 沙 体

积浓度的泥石流 .
底 床 失 稳 模 式 的 泥 石 流 形 成 需 要 一 定 的 沟 道

纵坡，底床失稳模式的阈值（临界值）坡度在不同的

研 究 中 有 所 不 同 ，范 围 从 14.5o 到 25.2o（Takahashi，
1978；庄 建 琦 等 ，2010；Prancevic et al.，2014；亓 星

等，2014）. 均匀层状松散颗粒材料（无黏聚力）的实

验 研 究 得 到 阈 值 坡 度 为 14.5o，在 14.5o~22.9o 范 围

内 ，河 流 输 运 和 底 床 失 稳 都 可 能 发 生（Takahashi，
1978）. 在含砾石、砂土、粉土和黏土的野外土壤试验

中 ，底 床 失 稳 模 式 的 阈 值 坡 度 为 17.5o（庄 建 琦 等 ，

2010）. 泥沙堆积物为无黏聚力的泥沙混合物的水槽

实 验 结 果 是 底 床 失 稳 模 式 的 阈 值 坡 度 为 16o（亓 星

等，2014）. 泥沙堆积物为砾石（平均粒径为 15 mm）

的实验结果是底床失稳模式的阈值坡度为 22o，而当

沟道坡度在 19.6o~ 25.2o 范围内时，泥石流起动模式

为混合模式，即河流输运和底床失稳两种模式都存

在（Prancevic et al.，2014）. 采 用 15~48 mm 的 粗 颗

粒 实 验 研 究 冰 碛 堤 溢 流 通 道 的 粗 化 层 表 面 颗 粒 起

动 模 式 及 冰 碛 湖 溃 决 条 件 ，结 果 与 Prancevic et al.
（2014）实 验 研 究 的 河 流 输 运 及 底 床 失 稳 模 式 阈 值

坡 度 类 似 ，但 坡 度 转 折 点 是 河 流 输 运 模 式 的 起 动

点 ，而 内 摩 擦 角 对 底 床 失 稳 模 式 的 影 响 较 大（余 斌

等，2024）. 现场调查火后小流域泥石流的物源表明，

物源中的干砂砾（dry ravel）粒径较小，中径在 2 mm
以 下 ，沟 床 起 动 形 成 泥 石 流 的 模 式 ，由 底 床 失 稳 转

变为河流输运模式坡度为 20o（Palucis et al.，2021）.
上 述 研 究 中 底 床 失 稳 模 式 均 为 无 黏 聚 力 的 松 散 物

源起动形成泥石流，但泥沙堆积物物源有的是全部

砾 石（Prancevic et al.，2014；余 斌 等 ，2024），也 有 全

部 是 沙 粒 及 更 细 的 泥 沙（Palucis et al.，2021），还 有

混 合 有 砾 石 、砂 土 、粉 土 和 黏 土 等 宽 级 配 泥 沙

（Takahashi，1978；庄 建 琦 等 ，2010；亓 星 等 ，2014），

因此这些泥沙堆积物从粒径、饱水密度、内摩擦角、

渗透系数等岩土力学性质上有较大的差别，造成了

底床失稳模式的阈值坡度有较大的范围，同时这些

研 究 缺 乏 对 底 床 失 稳 模 式 阈 值 坡 度 的 机 理 和 控 制

因素的深入研究 .
对泥石流临界起动径流流量的研究，主要是河

流 输 运 模 式 的 起 动 临 界 流 量（Gregoretti，2000；To⁃
gnacca et al.，2000；Wang et al.，2017），研 究 得 出 的

主 要 结 论 是 泥 石 流 的 起 动 流 量 随 沟 道 坡 度 的 增 大

而 减 小 ，随 泥 沙 粒 径 的 增 大 而 增 大 . 在 河 流 输 运 模

式泥石流起动实验研究中，虽然有的沟道坡度也很

大 ，有 可 能 会 发 生 底 床 失 稳 模 式 的 泥 石 流 起 动 ，但

实际的起动模式还是河流输运模式，其原因可能是
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因为在实验中来流流量迅速增加，在泥沙堆积物饱

水之前，径流就起动了表面及下层泥沙形成了泥石

流（Tognacca et al.，2000）.
在底床失稳模式的泥石流起动实验研究中，泥

石流在沟道坡度较大的条件下，很小的径流流量就

可 能 导 致 沟 道 底 床 失 稳 形 成 泥 石 流（亓 星 等 ，

2014），同时发现在没有表面径流发生的情况下，也

可以引起底床失稳形成泥石流 . 但该研究中泥沙堆

积 物 的 下 游 不 透 水 ，只 有 进 水 没 有 出 水 ，水 流 逐 渐

累积，造成很小的来流流量就可以累积很高的水位

形成底床失稳，无法给出真实的底床失稳起动的临

界径流流量 .
本文通过一系列无黏聚力的泥沙堆积物实验，

研 究 了 大 坡 度 下 底 床 失 稳 模 式 的 临 界 沟 道 坡 度 和

临 界 径 流 流 量 . 采 用 莫 尔 - 库 仑 模 型 ，结 合 内 摩 擦

角 、饱 水 泥 沙 密 度 和 泥 沙 堆 积 物 饱 水 水 深 ，利 用 稳

定 系 数 确 定 底 床 失 稳 的 临 界 沟 道 坡 度 和 临 界 径 流

流量 . 研究可以为沟道纵坡较大的小流域泥石流预

警提供依据 .

1 底床失稳机理  

本文采用基于 Mohr⁃Coulomb 原则的无限长斜

坡模型判断泥沙堆积物的稳定性（Fredlund and Ra⁃
hardjo，1993；Yang et al.，2020；余 斌 等 ，2024）. 泥 石

流沟道内固体物源一般为松散泥沙，泥沙的黏聚力

可 以 忽 略 不 计 ，饱 水 泥 沙 的 内 摩 擦 角 等 于 休 止 角

（水下）. 在有表面流情况下的稳定系数可表示为：

Fs = (ρs- ρ)Hstanϕ /[(ρsHs+ ρHw)tanθ] , （1）

式（1）中：Fs 为稳定系数；当 Fs≤1 时底床失稳 . 有时

因为实验的偶发情况，Fs 稍大于 1 时也可能会失稳 .
ρs 为泥沙饱水密度； ρ 为水密度；Ηs 为泥沙厚度；Ηw 
为表面流水深度；ϕ 为饱水泥沙内摩擦角；θ 为底床

坡度 .
当设定系数 c：

c = Hw /Hs . （2）

公式（1）演变为：

Fs = (ρs - ρ)tanϕ /[(ρs+ cρ)tanθ ] . （3）

如果在刚好有表面流出现时泥石流起动（此时

全 部 泥 沙 都 已 经 饱 水 ，即 饱 水 厚 度 为 Ηs），则 公 式

（3）中 的 c=0，稳 定 系 数 Fs=1 时 的 临 界（阈 值）坡

度为：

tanθ = (1 - ρ/ρs)tanϕ , （4）

式（4）中，水密度 ρ 为常数，泥沙饱水密度和内摩擦

角是影响坡度阈值的两个重要因素 .
然而，底床失稳也可能在没有表面流情况下发

生（亓 星 等 ，2014），即 饱 水 深 度 小 于 泥 沙 堆 积 物 的

厚 度 . 根 据 无 限 斜 坡 平 衡 模 型 ，底 床 失 稳 模 式 的 稳

定系数为（van Asch et al.，2018）：

Fs = (ρs - c0ρ)tanϕ /(ρstanθ ) , （5）

式（5）中 c0 为饱水深度与泥沙厚度之比，介于 0~1：

c0 = H0 /Hs , （6）

式（6）中 H0 为饱水深度；当表面流刚出现时，c0=1，

公式（5）与公式（4）相同 . 当 c0=0 时，床面泥沙全部

为干泥沙，没有饱水层 .
Fs = 1 时，公式（5）可以表示为：

c0 = ρs(1 - tanθ/tanϕ ) /ρ , （7）

在公式（7）中，c0（或饱水深度 H0）随底床坡度 θ 的增

大 而 减 小 ，即 底 床 坡 度 越 大 ，底 床 失 稳 所 需 要 的 饱

水 深 度 越 低 ；在 极 端 情 况 下 ，当 底 床 坡 度 等 于 泥 沙

内摩擦角（休止角）时，没有任何饱水层的泥沙堆积

层也会失稳 .

2 实验装置和材料及实验过程  

2.1　实验装置和材料　

实 验 装 置 如 图 1 所 示 ，实 验 水 槽 长 8 m ，宽

0.3 m，深 0.4 m. 侧壁为玻璃，水从图 1 右侧（以下简

称 上 游）由 稳 定 水 源 进 入 水 槽 ，在 2 m 处 设 置 三 角

堰 ，测 量 流 入 水 槽 中 来 流 流 量 . 水 槽 底 床 坡 度 θ 在

16o~21o 之 间 调 整 ，水 槽 表 面 进 行 人 工 粗 化 加 糙 处

理 ，水 槽 内 泥 沙 堆 积 物 厚 度 Hs 介 于 5~15 cm，堆 积

长度为 2 m. 在水槽的 4 m 和 6 m 处设置两个挡板，

上游挡流板（4 m 处）高度略高于泥沙堆积物厚度 ，

为不透水挡板 ；下游挡流板（6 m 处）高度与泥沙堆

积 物 厚 度 一 致 ，为 可 透 水 挡 板 . 从 稳 定 水 源 流 出 的

水 在 流 过 三 角 堰 后 ，在 上 游 挡 板 后 方 形 成 堰 塞 湖 ，

水流溢出挡板后缓慢进入水槽的泥沙堆积物表面，

不直接冲击泥沙堆积物 . 在水槽下游出口处可以接

水槽流出的水和泥沙，用于取样测量泥石流的容重 .
在水槽周围放置了 3 个摄像机，用于记录泥沙起动

形成泥石流过程（图 1）. 在实验过程中，使用摄像机

记 录 上 下 游 泥 沙 堆 积 物 的 表 面 变 化 过 程 以 及 泥 石

流起动（分别为图 1 中的#1 和#2 摄像机）以及侧面

的泥石流起动和湿润锋（图 1 中的#3 摄像机）.
根据公式（1~7），不同饱水密度和内摩擦角的

无黏聚力松散物源对底床失稳的影响很大，因此本

文 实 验 采 用 不 同 粒 径 分 布 的 泥 沙 模 拟 不 同 饱 水 密
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度 和 内 摩 擦 角 的 松 散 物 源 底 床 失 稳 形 成 泥 石 流 过

程 . 相应地，因为泥沙的颗粒级配不同，对应的渗透

系数也不同 . 泥沙堆积物主要由粉砂、细砂、粗砂和

砾石组成，还添加了约 2.5% 的蒙脱土 . 参照亓星等

（2014）的粗、中、细泥沙级配，考虑泥沙粒径变化会

引起饱水密度、内摩擦角、渗透系数等变化，调整粘

土、砂和砾石的比例，配置了 3 种泥沙堆积物，其粒

径 分 布 如 图 2 所 示 . 对 3 种 泥 沙 堆 积 物 采 用 直 剪 测

试 ，其 黏 聚 力 均 可 忽 略 不 计 . 当 泥 沙 堆 积 物 内 部 黏

聚 力 很 小 时 ，饱 水 内 摩 擦 角 相 当 于 水 下 休 止 角

（Takahashi，1978）. 测量了 3 种泥沙堆积物的天然容

重 ρn、饱水容重 ρs；采用平面床倾斜法测量空气和水

下 泥 沙 堆 积 物 的 摩 擦 角 ，获 得 了 其 自 然 休 止 角 φn、

水 下 休 止 角 ϕ（Prancevic et al.，2014）；用 渗 透 仪 测

量了泥沙堆积物的渗透系数 K，见表 1. 水槽实验前，

将 配 置 好 的 泥 沙 堆 积 物 加 入 少 量 水（5% 的 重 量 含

水率）后搅拌均匀，自然堆放在上下挡板之间，分层

轻度压实 .
2.2　实验过程　

不同泥沙堆积物的实验坡度由表 1 中的坡度阈

值确定：低于阈值坡度 1o 左右为最小实验坡度，最大

坡度为水槽的最大坡度：21o. 实验前，对刚产生表面

流（饱水深度为 HS）时的流量进行了测试，当实验流

量 Q≥KWHS 时（W 为水槽宽度）才能产生表面流 .
实验中随来流流量增加引起水位上升，饱水深度增

加 ，直 到 饱 水 深 度 H0=Hs=Q/（KW）时 ，产 生 表 面

流 . 来流流量 Q<KWHS 时，水位上升不能到达泥沙

堆积物表面，饱水深度 H0<Hs. 在实验设计时，对于

处于坡度阈值附近的底床坡度，底床失稳需要的饱

水深度 H0 接近泥沙堆积物厚度 Hs，实验初始流量设

计 为 Q0=0.85KWHs；在 较 大 坡 度 实 验 时 ，由 公 式

（7）可 以 计 算 出 不 同 泥 沙 堆 积 物 在 较 大 坡 度（大 于

阈 值 坡 度）下 的 c0 及 H0，实 验 初 始 流 量 设 计 为 Q0=
0.85KWH0.

刚开始实验时，水流从水槽上部挡板向下缓慢

流 动 ，水 流 在 上 挡 板 附 近 进 入 泥 沙 堆 积 物 底 层 ，并

从底层向下游流动 . 侧壁观察到水流向下游流动的

水 位 和 润 湿 锋 ，当 润 湿 锋 到 达 泥 沙 堆 积 物 的 1.5 m
长 度（从 上 部 挡 板 向 下 的 距 离 ，下 同）时 ，如 果 泥 沙

堆 积 物 没 有 起 动 ，则 需 要 再 增 大 来 流 流 量 ；为 了 避

免 来 流 流 量 增 长 太 快 造 成 泥 沙 堆 积 物 在 饱 水 前 被

起 动（Tognacca et al.，2000），实 验 中 以 很 小 的 速 率

增加流量并持续约 2 min；如果还没有起动，再重复

上 述 方 法 增 加 流 量 ，直 到 出 现 表 面 流 . 底 床 失 稳 的

起动模式有的在表面流出现前已经发生，有的是在

表面流出现后发生 . 如果表面流在泥沙堆积物的上

游 到 下 游 都 有 出 现 ，仍 然 没 有 底 床 失 稳 现 象 发 生 ，

则 可 能 无 法 发 生 底 床 失 稳 现 象 ，此 时 继 续 增 加 流

量 ，直 到 泥 沙 堆 积 物 以 河 流 输 运 模 式 被 起 动 . 泥 沙

堆 积 物 被 起 动 形 成 泥 石 流 时 在 下 游 取 样 测 量 泥 石

流的容重，记录起动时的临界来流流量 Q；实验过程

中未起动的来流流量也有记录 . 总共实验共 24 次，

实验结果见表 2.

3 实验结果  

表 2 中的 24 次实验，因底坡坡度较低（K1 材料

的 16°~17°，K2 和 K3 材 料 的 16°），有 6 次 实 验 没 有

发生底床失稳，但在随后进一步加大流量后形成了

河流输运模式的泥石流起动，这些实验的泥沙堆积

物 厚 度 都 是 10 cm. 河 流 输 运 模 式 的 泥 石 流 起 动 实

验表明，泥沙堆积物粒径（D50）越大，泥石流起动临

界流量越大 . 其余 18 次实验都发生了底床失稳模式

的 泥 石 流 起 动 ，但 都 没 有 表 面 流 产 生 . 在 底 床 失 稳

阈值坡度及以上坡度、最大坡度（21°）实验，以及不

同泥沙堆积物厚度的实验表明，泥沙堆积物厚度越

图 1　实验水槽及泥沙堆积物布置

Fig.1　Schematic diagram of the channels (not to scale)

图 2　泥沙堆积物粒径分布

Fig.2　Grain size distributions of the materials
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大，泥石流起动临界流量越大；底坡坡度越大，泥石

流 起 动 临 界 流 量 越 小 ；泥 沙 堆 积 物 渗 透 系 数 越 大 ，

泥 石 流 起 动 临 界 流 量 越 大 ；泥 沙 饱 水 容 重 越 大 ，泥

石流起动临界流量越大 . 但实验中存在一些不确定

性 ，特 别 是 底 床 失 稳 的 起 动 模 式 中 ，有 的 起 动 很 显

著 ，起 动 速 度 很 快 并 迅 速 运 动 到 下 挡 板 及 下 游（第

6~8、10、11、18 和 22 次实验）；但有的起动不显著，

起 动 速 度 很 慢 ，很 快 就 停 止 运 动 ，也 没 有 泥 石 流 运

动 到 下 挡 板（第 5、9、13~17、20、21、23 和 24 次

实验）.
本文实验中底床失稳模式形成的泥石流，在越

过 下 游 挡 板 后 取 样 表 明 其 容 重 介 于 1.87~2.08 g/
cm3，大 多 在 2.0 g/cm3 以 上 ，属 于 高 容 重 黏 性 泥 石

流 ；这 个 特 点 与 底 床 失 稳 起 动 模 式 ，也 称 为“ 泥 石

流 ”起 动 模 式（Takahashi，1978；Lamb et al.，2008；

Prancevic et al.，2014）的特点一致，即泥沙堆积物起

动后直接形成较大泥沙体积浓度的粘性泥石流 . 本

文实验中河流输运模式起动的泥石流，其沿程起动

距 离 不 超 过 2 m，容 重 介 于 1.45~1.58 g/cm3，属 于

低泥沙浓度的稀性泥石流 . 这个特点符合河流输运

模 式 的 起 动 特 点 ：不 是 整 体 起 动 ，而 是 表 面 及 下 层

颗粒逐渐起动，因此其容重（泥沙体积浓度）是逐渐

沿 程 增 大 . 如 果 沿 程 起 动 距 离 更 长 ，起 动 泥 沙 会 更

多，泥沙体积浓度会更大，容重会更大，在野外起动

距离较长的条件下，可能形成较大体积浓度的粘性

泥石流 .
3.1　河流输运模式泥石流　

图 3 为第 2 次实验照片，底床坡度为 17°，泥沙堆

积物厚度为 10 cm，渗透系数为 0.036 cm/s（表 2）. 估

算 产 生 表 面 流 的 流 量 为 10.8 cm3/s，实 际 实 验 初 始

流 量 为 9.2 cm3/s，没 有 起 动 后 再 逐 渐 增 加 流 量 ，产

生表面流后仍然无底床失稳现象发生 . 刚开始的水

流在泥沙堆积物内向下游流动，增大流量后形成表

面流，随后在表面局部形成水流通道从上游流向下

游（图 3a），表面流到达下游时仍然没有发生底床失

稳 . 随后每次增加流量幅度约 5 cm3/s，间隔时间仍

然是 2 min；表面水流通道左右摆动，侵蚀带走表面

细颗粒 . 实验过程中，常常出现粗颗粒堵塞通道，表

面 流 再 改 道 形 成 新 的 水 流 通 道 . 当 流 量 增 加 到

120.2 cm3/s 时 ，左 侧 通 道 的 表 面 流 侵 蚀 起 动 粗 颗

粒 ，形 成 泥 石 流（图 3c）. 此 时 通 道 最 窄 处 宽 度 仅 为

4.5 cm，取样得泥石流容重 ρD 为 1.58 g/cm3.

表 1　实验中的泥沙堆积物参数

Table 1　Parameters of sediment in experiments

序号

K1
K2
K3

平均

ρn (g/cm3)
1.58
1.50
1.33
-

ρs (g/cm3)
1.99
1.93
1.83
1.92

φn (°)
35.1
34.5
33.9
-

ϕ (°)
33.6
33.5
32.9
33.3

K (cm/s)
0.036
0.069
0.213

-

d50(mm)
3.0
4.2
5.0

计算坡度阈值  (°)
18.3
17.7
16.4
17.5

实验坡度阈值  (°)
18
17
17

表 2　实验中测量参数

Table 2　The parameters in the experiments

序号

1
2
3
4
5
6
7
8
9

10
11
12
13
14
15
16
17
18
19
20
21
22
23
24

K

(cm/s)

0.036
0.036
0.036
0.036
0.036
0.036
0.036
0.036
0.036
0.036
0.036
0.069
0.069
0.069
0.069
0.069
0.069
0.069
0.213
0.213
0.213
0.213
0.213
0.213

θ

(°)

16
17
17
17
18
18
18
18
18
21
21
16
17
18
18
18
18
21
16
17
18
18
18
21

Hs

(cm)

10
10
10
10
5

10
10
12
15
10
10
10
10
10
10
12
15
10
10
10
8

10
12
10

起动

模式

FT
FT
FT
FT
BF
BF
BF
BF
BF
BF
BF
FT
BF
BF
BF
BF
BF
BF
FT
BF
BF
BF
BF
BF

起动流量

Q(cm3/s)

120.0
120.2
121.8
120.5

5.3
11.8
11.3
14.1
15.2

9.2
8.4

151
23.6
20.3
21.5
25.2
31.3
17.5

165.2
66.7
53.8
67.8
80.3
53.5

Fs

1.15
1.08
1.08
1.08
1.02
1.02
1.02
1.02
1.02
0.86
0.86
1.11
1.04
0.98
0.98
0.98
0.98
0.83
1.02
0.96
0.90
0.90
0.90
0.76

ρD

(g/cm3)

1.50
1.58
1.54
1.52
-

2.08
2.0

2.03
-
2.0

1.87
1.45
-
-
-
-
-

1.97
1.49
-
-

2.05
-
-

注：FT. 河流输运模式；BF. 底床失稳模式 .

4974



第  12 期 余 斌等：底床失稳形成泥石流的起动临界条件实验

3.2　底床失稳模式泥石流　

图 4 为第 8 次实验照片，底床坡度为 18°，泥沙堆

积物厚度为 12 cm，渗透系数为 0.036 cm/s（表 2）. 估

算 产 生 表 面 流 的 流 量 为 13.0 cm3/s，实 际 实 验 初 始

流 量 为 11.2 cm3/s，没 有 起 动 后 再 逐 渐 增 加 流 量 直

到 出 现 表 面 流 . 实 验 开 始 不 久 ，从 侧 壁 观 察 到 一 条

湿润线（图 4a；红色虚线，0~0.5 m 段，指从上游挡板

到下游 0.5 m 段，下同）. 随着水流继续进入水槽，湿

润 线 继 续 向 下 游 扩 展 ，并 向 泥 沙 堆 积 物 表 面 抬 升 ，

直 到 产 生 表 面 流（图 4b）. 在 表 面 流 到 达 的 位 置 ，泥

沙 堆 积 物 饱 水 ；表 面 流 继 续 向 下 游 流 动 ，泥 沙 堆 积

物的饱水段长度增加 . 当很浅的表面流的前端在左

侧 到 达 1.8 m，在 右 侧 到 达 1.7 m 时（此 时 已 有 水 流

流 出 下 游 挡 板 ；如 图 5a，5b），流 量 为 14.1 cm3/s 时 ，

泥 沙 堆 积 物 失 稳 起 动 形 成 泥 石 流 ，起 动 范 围 在 0~
1.5 m（图 6a~6c）. 泥石流的前端部分冲出了下游挡

板，但是后面的泥石流沉积在 1~2 m 的位置（图 6c，

图 7a~7c），取 样 得 泥 石 流 容 重 ρD 为 2.03 g/cm3，远

大于河流输运模式起动的泥石流容重 .
图 8 为第 14 次实验照片，底坡坡度为 18°，泥沙

堆积物厚度为 10 cm，渗透系数为 0.069 cm/s（表 2）.
估 算 产 生 表 面 流 的 流 量 为 20.7 cm3/s，实 际 实 验 初

始流量为 17.6 cm3/s. 当表面流右侧达到 1.7 m，左侧

达 到 1.6 m（图 8a），流 量 为 20.3 cm3/s 时 ，泥 沙 堆 积

物 在 0~1.1 m 段 底 床 失 稳 ，形 成 泥 石 流（图 8b）. 泥

石 流 向 泥 沙 堆 积 物 下 游 运 动 并 沉 积 在 下 挡 板 之 前

（图 8b），因为没有泥石流从下挡板流出，没有取样 .

4 底床失稳模式阈值坡度和临界流量  

各实验中泥沙堆积物全部饱水时（c=0，c0 =1）

的 稳 定 系 数 Fs 列 于 表 2 中 ，图 9 为 稳 定 系 数 Fs 与 坡

度 θ 关 系 图 ，并 与 Prancevic et al.（2014）和 余 斌 等

（2024）实验数据做了对比 . 本文中底床失稳的稳定

系数 Fs 大多小于 1.0，均小于或等于 1.04，但河流输

运的稳定系数 Fs 均大于 1.0. 因此，本文的实验研究

与 公 式（3）的 计 算 结 果 基 本 一 致 ，实 验 数 据 基 本 都

在用平均内摩擦角和饱水密度以及公式（3）计算的

图 4　湿润锋和表面流(第 8 次实验)
Fig.4　The wetting lines and surface flow in run 8

a. 湿润锋  (0~0.5 m 段);b. 表面流(0~0.35 m 段)

图 3　河流输运模式泥石流(第 2 次实验)
Fig.3　The debris flow initiated in fluvial transport model in 

run 2                                                              
a. 水流通道；b. 形成泥石流之前；c. 在水槽左侧刚形成泥石流时 (形
成泥石流的沟道最狭窄处为 4.5 cm)；d. 取样时泥石流；第 2 次实验，

b,c,d 的照片从下游往上游拍摄
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底床坡度与稳定系数 Fs 关系曲线附近，且用稳定系

数 Fs 基 本 能 判 断 底 床 失 稳 模 式 的 发 生 . 同 样 ，

Prancevic et al.（2014）和 余 斌 等（2024）中 实 验 数 据

基本都在用平均内摩擦角和饱水密度以及公式（3）

计算的底床坡度 θ 与稳定系数 Fs 关系曲线附近，稳

定 系 数 Fs 基 本 能 判 断 底 床 失 稳 模 式 的 发 生 .
Prancevic et al.（2014）和余斌等（2024）的底床坡度 θ

与稳定系数 Fs 关系曲线明显比本文研究更高，尽管

这 3 个系列实验的饱水密度 ρs 相差很小，但 Prancev⁃
ic et al.（2014）和 余 斌 等（2024）的 表 面 流 水 深 较 大

（c = 0.17 和 c = 0.18），这将使得稳定系数更小（见

公 式 3），而 本 文 表 面 流 水 深 为 0；促 使 Prancevic 
et al.（2014）和 余 斌 等（2024）的 稳 定 系 数 Fs 更 大 的

原 因 是 内 摩 擦 角 较 大 ：公 式（3）中 稳 定 系 数 Fs 与 内

摩擦角 ϕ 的正切成正比，Prancevic et al.（2014）和余

斌等（2024）的内摩擦角 ϕ 大约 45o，内摩擦角 ϕ 的正

切为 1；本文的内摩擦角 ϕ 大约 33o，内摩擦角 ϕ 的正

切 为 0.65，仅 为 Prancevic et al.（2014）和 余 斌 等

（2024）的 65% 左右 .
在 底 床 失 稳 的 实 验 中 ，阈 值 坡 度 θ 分 别 为 17o

（实 验 材 料 K1）和 18o（实 验 材 料 K2 和 K3），与 公 式

（4）计 算 的 阈 值 坡 度 θ 基 本 一 致（表 1），均 小 于

Prancevic et al.（2014）和 余 斌 等（2024）建 议 的 19.6o

最小阈值坡度 θ，更小于 Prancevic et al.（2014）的平

均 22o 阈值坡度 θ，其原因还是内摩擦角 ϕ 较小造成

阈值坡度 θ 较小：如公式（4）中，在没有表面流情况

下，饱水密度 ρs 基本一致时，阈值坡度 θ 与内摩擦角

ϕ 成正比 . 图 10 为饱水密度 ρs 与阈值坡度 θ 关系图，

数据根据公式（4），在没有表面流情况下计算得到 .
由图 10 可见饱水密度 ρs 对阈值坡度 θ 有较大影响：

泥沙沉积物越松散，饱水密度 ρs 越小，阈值坡度 θ 越

小 . 当饱水密度 ρs 为 1.8 g/cm3 时，阈值坡度 θ 几乎是

内摩擦角 ϕ 的一半，因此可以大致估算在饱水密度

ρs 为 1.8 g/cm3 左 右 时 ，阈 值 坡 度 θ 为 内 摩 擦 角 ϕ 的

一半；饱水密度 ρs 大于 1.8 g/cm3 时，阈值坡度 θ 在内

摩擦角 ϕ 的一半基础上逐渐增加 .
在底床失稳模式泥石流的实验中，对比泥石流

发生前和发生时的来流流量，可以获得底床失稳的

临界流量 . 图 11 为流量 Q 与渗透系数 K、水槽宽度

W、饱水深度 H0 之积的对比图 . 饱水深度 H0 由公式

（6）和 公 式（7）计 算 得 到 ，是 一 个 预 测 值 ，根 据 底 床

坡度 θ、泥沙堆积物的厚度 Hs、内摩擦角 ϕ、饱水密度

ρs，在 稳 定 系 数 Fs = 1 时 计 算 得 到 . 由 图 11 可 以 看

出，形成底床失稳和接近形成底床失稳的流量基本

都 在 Q = KWH0 线 附 近 ，形 成 底 床 失 稳 的 流 量 稍

图 5　泥沙堆积物上的表面流(第 8 次实验)
Fig.5　Surface flow on the mixture in run 8

a. 表面流到达下游(从上游往下游拍摄)；b. 表面流到达下游(从下

游往上游拍摄)
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大 ；由 此 可 以 得 出 临 界 流 量 即 为 水 槽 宽 度 W、泥 沙

堆积物的渗透系数 K 和饱水深度 H0 之积，超过这个

临界流量就会发生底床失稳形成泥石流 . 满足阈值

坡 度 条 件 下 的 底 床 失 稳 模 式 的 泥 石 流 起 动 临 界 流

量 Qc 为：

Qc =  KWH0 = KWHsρs(1-tanθ/tanϕ)/ρ ,（8）

式（8）中 Qc 为 底 床 失 稳 模 式 泥 石 流 起 动 临 界 流 量 ；

W 为水槽宽度 .

5 讨论  

5.1　河流输运起动泥石流临界流量　

起动模式为河流输运模式的实验中，泥石流起

动 单 宽 流 量 q 与 泥 沙 粒 径 dm、底 床 坡 度 θ 的 关 系 为

（Tognacca et al.，2000）：

q/［dm
1.5/tan(θ)1.17］=C1 , （9）

式（9）中 ：q 为 临 界 单 位 宽 度 流 量 ，定 义 为 除 去 了 渗

入泥沙堆积物中的流量后的单宽表面流流量；dm 为

图 7　从下游观测到泥石流起动(第 8 次实验)
Fig.7　The initiation of debris flow from downstream in run 8

a. 刚开始起动;b. 起动中;c. 起动后

图 6　侧壁观测泥石流起动过程(第 8 次实验)
Fig. 6　The initiation of debris flow from sidewall in run 8

图中为 0~1.8 m 实验段; a. 起动前; b. 起动中; c. 起动后
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泥 沙 堆 积 物 的 中 值 粒 径 ；C1 是 系 数 ，C1 =4.0（To⁃
gnacca et al.，2000）.

Tognacca et al.（2000）中实验粒径比较均匀，公

式（9）的粒径 dm 为中值粒径 . 本文实验中粒径分布

较 广 ，河 流 输 运 模 式 起 动 前 有 细 颗 粒 被 水 流 带 走 ，

形成粗化层 . 如果假设本文实验的中值粒径以下的

表面细颗粒被水流带走，留下的最小粒径为中值粒

径 d50，当水流可以起动此粒径时即能形成泥石流 ，

即公式（9）中的起动粒径值为本文实验颗粒的中值

粒 径 ，采 用 中 值 粒 径 d50 计 算 河 流 输 运 模 式 的 起 动

流量 .

图 12 为 本 文 河 流 输 运 模 式 中 临 界 单 宽 流 量 q
与泥沙粒径 dm（表 1 中的 d50）、底床坡度 θ 的关系（公

式 9），临界单宽流量为泥石流发生时最窄处的单宽

流 量 q. 泥 石 流 形 成 时 的 过 流 通 道 宽 度 仅 为 水 槽 宽

度 的 9.3%~15.6%（图 3b）. 通 过 最 窄 处 的 宽 度 、渗

透系数 K 与泥沙堆积物高度 Hs 的一半（假设最窄处

泥沙堆积物高度为原始高度的一半）的乘积来计算

渗入泥沙堆积物的流量，该渗入流量仅为来流流量

的 0.6%~4.5%，因 此 最 窄 处 的 泥 沙 堆 积 物 实 际 高

度的一半假设带来的误差也很小 . 图 12 中，本实验

研 究 的 结 果 略 小 于 公 式（9）计 算 的 结 果（Tognac⁃

图 9　稳定系数与底坡坡度关系

Fig.9　Relationship of safety factor and bed slope
BF. 底床失稳模式；FT. 河流输运模式；Mix. 混合模式

图 8　底床失稳模式的泥石流起动(第 14 次实验)
Fig.8　The initiation of bed failure model in run 14

a. 底 床 失 稳 时 表 面 流 到 达 位 置 (从 上 游 往 下 游 拍 摄 );b. 起 动 后 (侧

面)，0~1.9 m 段，起动的最前端约在 1.1 m                                        

图 10　不同内摩擦角条件下的阈值坡度与饱水密度关系

Fig. 10　 The relationship between the threshold slope 
and the saturation density with different inter⁃
nal friction angle

图 11　流 量 与 渗 透 系 数 、水 槽 宽 度 、饱 水 深 度 之 积 的

关 系

Fig.11　The relationship between the discharge and the 
product of the permeability coefficient, the depth 
of saturated water, and the width of channel

K1.K=0.036 cm/s； K2.K=0.069 cm/s； K3.K=0.213 cm/s
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ca et al.，2000）. 本 文 实 验 过 程 与 Tognacca et al.
（2000）的实验不同之处有：Tognacca et al.（2000）的

实验中，泥石流起动是由表面流流量的突然增加引

起的，且实验泥沙近乎均匀沙；但在本文中，表面流

流 量 是 逐 渐 增 加 的 ，实 验 泥 沙 不 均 匀 ，水 流 通 道 内

的 表 面 颗 粒 粒 径 经 过 前 期 的 水 流 冲 刷 带 走 了 细 颗

粒，造成表面粗化 . 尽管本文实验比 Tognacca et al.
（2000）及公式（9）的计算结果稍小，即系数 C1 稍小，

但非常接近 .
在本研究中，由底床失稳模式引起的泥石流临

界 流 量 远 小 于 由 河 流 输 运 模 式 引 起 的 泥 石 流 临 界

流量，这是因为起动河流输运的粗颗粒临界流量是

地表流量，且为除去渗入泥沙堆积物（固体物源）中

的 流 量 后 的 地 表 径 流 流 量（Tognacca et al.，2000），

只 有 饱 水 后 还 有 足 够 表 面 流 才 能 形 成 河 流 输 运 模

式起动 . 因此沟道纵坡坡度大于底床失稳的阈值坡

度 时 ，形 成 泥 石 流 的 模 式 不 会 是 河 流 输 运 模 式 ，而

是 底 床 失 稳 模 式 . 按 照 公 式（9）计 算 对 比 河 流 输 运

模式的泥石流起动流量，阈值坡度时的起动流量仅

比 低 于 阈 值 坡 度 1o 坡 度 时 的 起 动 流 量 小 7.4%~
7.9%；但底床失稳模式（阈值坡度）的起动流量仅仅

为河流输运模式（低于阈值坡度 1o 的坡度）的起动流

量的 4.4%~48.6% （分别是 K1 泥沙堆积物和 K3 泥

沙堆积物）. 从河流输运模式到底床失稳模式的流量

降 低 程 度 主 要 受 泥 沙 堆 积 物 的 渗 透 系 数 K 和 泥 沙

堆 积 厚 度 Hs 的 影 响 ：泥 沙 堆 积 物 的 渗 透 系 数 K 越

小，泥沙堆积物的厚度 Hs 越小，底床失稳模式流量

降 低 幅 度 越 大 . 因 此 ，当 泥 沙 堆 积 物 的 渗 透 系 数 K
较小，泥沙堆积厚度 Hs 也较小时，在陡坡沟道内极

易 发 生 底 床 失 稳 形 成 泥 石 流 ；反 之 ，泥 沙 堆 积 物 渗

透系数 K 较大，泥沙堆积厚度 Hs 也较大时，即使在

陡坡沟道中，底床失稳模式的起动流量相比河流输

运 模 式 的 起 动 流 量 ，降 低 幅 度 较 小 ，不 容 易 被 起 动

形成泥石流，即较厚砾石层底床失稳模式的起动流

量接近河流输运模式的起动流量 .
5.2　底床失稳阈值坡度　

小流域泥石流物源区沟道纵坡可能为 17o 甚至

更大，但是在一般情况下很难在很小的降雨条件下

形 成 很 小 的 径 流 诱 发 泥 石 流 ，只 有 在 山 火 后 ，或 强

烈 地 震 后 ，才 有 很 小 的 降 雨 诱 发 泥 石 流 现 象 . 在 一

般地区，从滑坡或崩塌形成沟道中的泥石流松散堆

积 物 物 源 ，到 泥 石 流 发 生 往 往 有 一 个 时 间 差 ，可 能

数 天 到 数 年 ，期 间 较 小 的 径 流 冲 刷 沟 道 堆 积 物 物

源，不仅仅使得堆积物密实度更高，饱水密度更大，

也使得细颗粒被带走，造成表面颗粒粗化形成粗化

层，粒径较大，渗透系数很大，且泥沙堆积层厚度较

大，即使沟道纵坡较大也难以形成本文研究中的底

床失稳模式 .
山 火 后 小 流 域 泥 石 流 形 成 区 存 在 大 量 的 干 砂

砾（dry ravel）（Parise and Cannon，2012），粒 径 较 小

且松散 . 因此，物源的饱水密度 ρs 很小，内摩擦角 ϕ
也 很 小（王 鑫 等 ，2018），渗 透 系 数 K 也 较 小 . 由 式

（4）获 得 的 底 床 失 稳 模 式 的 阈 值 坡 度 也 很 小 ：图 10
和公式（4）给出了阈值坡度随饱水密度 ρs、内摩擦角

ϕ 的减小而减小 . 由公式（4）计算泥沙堆积物的饱水

密 度 ρs 为 2.1、1.8 和 1.5 g/cm3 时（内 摩 擦 角 ϕ 为

34 o），c0 = 1，稳定系数 Fs=1 时，底床失稳模式的阈

值坡度分别为 19.5 o、16.7 o 和 12.7o，这表明当泥沙堆

积 物 非 常 松 散 时 ，阈 值 坡 度 会 急 剧 下 降 . 同 样 的

c0 = 1，泥沙堆积物内摩擦角 ϕ 为 28°，饱水密度 ρs 为

1.5 g/cm3 时 ，10.1° 的 底 床 坡 度 θ 也 可 使 稳 定 系 数

Fs=1（图 10）. 当泥沙堆积物内摩擦角 ϕ 为 46°，饱水

密 度 ρs 为 2.2 g/cm3 时 ，29.5° 的 底 床 坡 度 θ 才 可 使

稳 定 系 数 Fs=1. 这 可 以 解 释 为 什 么 在 极 低 降 雨 条

件下，只有 11o 的 沟 道 纵 坡 会 发 生 火 灾 后 的 泥 石

流（Wang et al.，2022）.
在强震区小流域（5 km2 以内甚至小于 2 km2）内

同 震 滑 坡 和 崩 塌 造 成 许 多 小 粒 径 物 源 松 散 堆 积 在

沟道内，与火后的干砂砾一样，物源的饱水密度 ρs、

内摩擦角 ϕ、渗透系数 K 都较小，极易在很小的降雨

条 件 下 形 成 较 小 径 流 引 起 较 陡 沟 道 内 底 床 失 稳 形

成泥石流（亓星等，2014）. 除了沟道纵坡较大、新的

图 12　河流输运模式临界流量与中值粒径和底坡坡度

关系

Fig.12　Relationship between the critical discharge and 
the meidium diameter and slope
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松 散 固 体 物 源 以 外 ，在 山 火 后 小 流 域 内 ，山 火 造 成

的土壤斥水性还使得降雨在土壤中的入渗极少，也

没 有 植 被 的 截 流 ，绝 大 部 分 降 雨 都 形 成 径 流 ，降 雨

形成径流的效率很高，是造成极小降雨诱发火后泥

石 流 的 另 外 一 个 重 要 原 因（Doerr et al.，2003；Can⁃
non et al.，2008；Lamb et al.，2011；亓 星 等 ，2014；

McGuire et al.，2017；Wang et al.，2022；易 伟 等 ，

2024）. 同样的在强震区小流域内，同震滑坡和崩塌

为 泥 石 流 提 供 了 大 量 的 固 体 来 源（Shieh et al.，
2009），不 仅 物 源 松 散 ，粒 径 小 ，泥 石 流 形 成 区 沟 道

因滑坡与崩塌被束窄，同样径流条件下单宽流量更

大，也是极小降雨诱发强震区泥石流的另外一个重

要 原 因（Zhang and Zhang ，2017 ；赵 程 ，2020 ；Yu 
et al.，2021）.

强震和山火刚发生后，因激发泥石流的降雨临

界 值 极 低 ，常 常 暴 发 群 发 泥 石 流 灾 害 ，在 强 震 和 火

后 灾 区 造 成 次 生 灾 害（许 强 ，2010；Wang et al.，
2017；周超等，2023）. 强震区或山火区泥石流的临界

降雨量在强震或山火刚发生后急剧降低，但随后会

逐 年 恢 复（Shieh et al.，2009；Yu et al.，2021；Wang 
et al.，2022）. 随 着 强 震 后 雨 季 山 洪 或 泥 石 流 的 发

生 ，较 细 的 物 源 被 带 走 ，强 震 形 成 的 泥 石 流 固 体 源

密 实 度 增 大 ，粒 径 增 大（Yu et al.，2021），使 得 物 源

饱水密度 ρs 增大，内摩擦角 ϕ 增大，需要更大的沟道

纵坡才会发生底床失稳（图 10）；同样的在山火后也

有类似的现象 . 如在图 10 中从一个极端的 10.1o（刚

刚强震后或山火后）到另一个极端的 29.5 o（恢复到

强 震 或 山 火 前），强 震 区 或 山 火 区 的 底 床 失 稳 模 式

引起泥石流的阈值坡度条件发生了很大的变化，在

强 震 或 火 后 恢 复 的 中 后 期 就 很 难 发 生 底 床 失 稳 模

式 的 泥 石 流 起 动 ，所 需 的 降 雨 临 界 值 也 增 加 很 多 .
此 外 ，在 强 震 区 或 山 火 区 随 后 的 雨 季 中 ，强 震 区 或

火后区的物源粒径增加，形成河流输运模式的流量

也 增 加 较 多 ；同 时 强 震 区 沟 道 宽 度 也 逐 渐 扩 大 ，山

火区土壤斥水性逐渐消失，这都使得泥石流的激发

降雨量迅速恢复到震前或山火前水平 .
图 13 为 不 同 表 面 流 深 度 时 底 坡 坡 度 θ 与 稳 定

系 数 Fs 的 关 系 . 当 沟 道 坡 度 θ 不 满 足 c = 0 时 的 底

床失稳阈值坡度时，在一定的表面流深度下也可能

发 生 底 床 失 稳 . 图 13 为 c=0~0.3 范 围 内 稳 定 系 数

Fs=1 的 阈 值 坡 度（ρs=1.9 g /cm3，ϕ =33o）. 当 c = 
0.3 时，表面流水深较大，阈值坡度为 14.9o，而 c = 0
时对应的阈值坡度为 17.1o. 这说明表面流水深对阈

值 坡 度 影 响 不 大 ，底 床 失 稳 仍 然 需 要 较 大 的 坡 度 ，

这 与 余 斌 等（2024）的 研 究 结 果 一 致 . 然 而 ，如 果 存

在较大的表面流水深（如 c=0.1 或更大），则可能发

生河流输运模式起动形成泥石流（余斌等，2024）. 因

此，很小的表面流情况下形成底床失稳模式的泥石

流 ，是 这 类 泥 石 流 的 主 要 起 动 方 式 ，相 应 的 阈 值 坡

度和临界流量是判断这类泥石流的起动条件 .
5.3　实验条件与野外实际对比　

本 文 实 验 条 件 和 阈 值 坡 度 与 庄 建 琦 等（2010）

和 亓 星 等（2014）都 非 常 接 近 ，但 与 Lamb et al.
（2008）、Prancevic et al.（2014）和余斌等（2024）的砾

石层泥沙堆积物相差较大，实验结果也有较大的区

别 .Lamb et al.（2008）、Prancevic et al.（2014）和余斌

等（2024）在 较 大 坡 度 下 仍 然 需 要 有 表 面 流 才 能 形

成 底 床 失 稳 ，且 砾 石 层 渗 透 系 数 很 大 ，这 些 与 本 文

研究不完全一致 . 对于渗透系数较大的砾石层底床

失稳起动条件及其阈值坡度，还需要进一步研究其

特 殊 性 . 亓 星 等（2014）的 底 床 失 稳 起 动 流 量 非 常

小，是因为下游不透水，水流逐渐累积造成的，但也

能说明小流量可以形成底床失稳 . 本文研究的底床

失 稳 实 验 中 ，在 大 坡 度 ，尤 其 是 小 的 泥 沙 堆 积 层 厚

度及渗透系数小的 K1 材料时，起动流量很小，与亓

星等（2014）的实验类似，但本文给出了考虑渗透系

数 、泥 沙 堆 积 物 厚 度 、沟 道 宽 度 、泥 沙 饱 水 密 度 、泥

沙内摩擦角、底床坡度等的临界流量以及临界流量

的计算方法，可以为泥石流的形成预测提供依据 .
泥石流的固体物质由宽级配颗粒组成，其不均

匀 系 数 可 达 20~2 000（余 斌 ，2008）. 本 文 实 验 中 的

颗粒不均匀系数在 10 左右，远小于泥石流的不均匀

系 数 ，与 有 的 野 外 原 型 地 区 对 比 ，可 能 是 实 验 中 的

图 13　不同表面流深度下的底坡坡度与稳定系数关系

Fig.13　Relationship between the safety factor and the 
slope angle with different surface flow depth

ρs= 1.9 g/cm3，ϕ = 33o
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细 颗 粒 粒 径 较 大（如 蒋 家 沟 泥 石 流 的 泥 沙 D10 在

0.005 mm 左右）而实验中的粗颗粒粒径比较接近野

外（如蒋家沟泥石流的泥沙 D50 在 1~10 mm）；与有

的 野 外 原 型 地 区 对 比 可 能 是 实 验 中 的 粗 颗 粒 粒 径

较小，或是实验中的粗颗粒较小同时实验中的细颗

粒 粒 径 较 大 . 本 研 究 由 于 室 内 实 验 的 尺 度 限 制 ，粗

颗粒粒径比野外泥石流的粗颗粒粒径小，同时因为

本文实验主要针对非黏性土，细颗粒粒径也不可能

太小，因此在粒径范围及不均匀系数上与野外泥石

流有较大差别 . 因本文主要研究的是较松散的非粘

性土，符合本文研究类型及公式（1~8）的泥石流物

源都不受粒径限制而适用于本文研究，但实际野外

的泥石流物源粒径分布范围很大，是否会造成本研

究结果在实际中应用的误差，还有待于将来的进一

步研究 .
本文实验研究与野外实际情况相比，尺度上小

1~2 个 数 量 级 ，相 应 的 ，实 验 水 槽 宽 度 为 0.3 m，野

外形成区宽度对应为 3~30 m；实验起动流量 5.3~
80.3 cm3/s （底床失稳）、120.0~165.2 cm3/s（河流输

运）对 应 的 野 外 起 动 流 量 为 0.001 7~8.030 0 m3/s 
（底 床 失 稳）、0.038~16.5 m3/s（河 流 输 运）. 本 文 实

验的最小底床坡度为 16o，属于窄陡沟道型，野外对

应 的 泥 石 流 流 域 面 积 往 往 小 于 5 km2 甚 至 于 2 km2

（赵宾杰等，2021）. 对于流域面积仅为 2~5 km2 的泥

石流流域，16.5 m3/s 的泥石流起动流量（河流输运）

比较适中；如果流域面积更大，则沟道坡度更小，所

需 要 的 起 动 流 量 更 大 ，也 符 合 实 际 情 况 . 如 果 是 更

小流域的底床失稳机理形成泥石流，起动流量可能

小于 8.03 m3/s，也符合强震区和火后泥石流的降雨

临 界 值 急 剧 降 低（强 震 后 可 能 低 至 原 来 的 20%，或

火后当年基本都会暴发泥石流）的实际情况 .
实 验 中 泥 沙 堆 积 物 的 初 始 湿 度 约 为 5%，与 野

外的泥石流沟道松散堆积物的降雨前湿度接近；但

在 降 雨 过 程 中 ，野 外 泥 沙 堆 积 物 的 湿 度 会 增 加 ，特

别是表层的湿度会增加较多，与实验中的湿度相差

较 大 . 因 激 发 泥 石 流 的 降 雨 多 为 短 历 时 强 降 雨 ，激

发降雨前的较小降雨对松散物源的影响深度有限，

沟 道 松 散 物 源 中 下 层 的 湿 度 可 能 受 激 发 降 雨 之 前

的降雨影响不大，因此本文实验的泥沙堆积物湿度

与野外实际的泥沙湿度接近，可以模拟野外泥石流

堆积物起动 .
5.4　实验的不确定性及局限性　

本文实验中因泥沙分布还不能确保完全均匀，

相应的渗透性也会不均匀；在增加起动流量的过程

中也会存在每次的增加量不同，最终导致泥沙起动

流 量 也 会 存 在 不 确 定 性 . 在 底 床 失 稳 模 式 实 验 中 ，

实验条件下从表层到底层都是几乎均匀的，但在野

外 条 件 下 ，只 要 是 经 过 几 次 小 的 降 雨 过 程 ，泥 沙 堆

积物的表层或多或少都会有粗化现象，泥沙堆积物

与本文实验的泥沙堆积物存在差异 . 而在河流输运

模式实验中，尽管泥石流起动前已经形成表面粗化

现 象 ，但 是 径 流 的 摆 动 和 起 动 颗 粒 的 随 机 性 ，使 得

实验结果存在不确定性 . 这些不确定性在表 2 实验

结果中都有体现：底床失稳模式中显著和不显著起

动没有规律，显著起动的泥石流容重与底床坡度也

没 有 关 系 等 . 综 上 所 述 ，实 验 条 件 的 局 限 性 以 及 与

野外条件的差异性，使得本文实验存在一定的不确

定 性 ；实 验 研 究 结 果 在 使 用 中 ，特 别 是 在 野 外 条 件

下的使用中，将本文研究的临界值适当地扩展为一

定的上下限范围，可能效果会更好 .
本文研究的底床失稳模式泥石流起动机理，是

基于 Mohr⁃Coulomb 原则的无黏聚力松散泥沙的起

动机理，仅仅适用于黏聚力为 0 的泥沙堆积物起动 .
因此黏性土、黏土或有机质含量高的土壤或黏土质

堆积物等都不适用于本研究的结果 . 黏性土这类泥

沙堆积物（黏聚力不为 0）的底床失稳起动过程更为

复 杂 ，有 待 于 在 将 来 的 研 究 中 探 讨 这 个 问 题 . 不 管

是 强 震 后 还 是 火 后 或 是 一 般 的 泥 石 流 物 源 堆 积 在

沟 道 中 ，经 过 较 长 时 间 ，泥 石 流 堆 积 物 都 会 逐 渐 演

变 为 ：（1）表 面 形 成 粗 化 层 ，由 较 大 块 石 组 成 ，此 时

堆 积 物 表 层 类 似 于 Lamb et al.（2008）、Prancevic 
et al.（2014）和余斌等（2024）的砾石层，在较大坡度

下仍然需要有表面流才能形成底床失稳，与本文研

究 不 完 全 一 致 ，且 砾 石 层 渗 透 系 数 很 大 ，是 否 能 采

用 本 文 的 阈 值 坡 度 以 及 临 界 流 量 还 有 待 将 来 研 究

验 证 ；（2）表 层 以 下 逐 渐 密 实 ，渗 透 系 数 较 小 ，在 短

历 时 强 降 雨（激 发 泥 石 流 的 主 要 降 雨 类 型）下 可 能

来不及下渗形成饱水层进而引起底床失稳，本研究

结果可能不适用，这也需要今后开展工作予以验证 .

6 结论  

根据泥石流流域内沟道底坡坡度，泥石流的起

动模式可分为河流输运和底床失稳两种模式 . 本文

进 行 了 一 系 列 无 黏 聚 力 的 泥 沙 堆 积 物 起 动 形 成 泥

石 流 室 内 实 验 ，研 究 了 泥 石 流 起 动 临 界 条 件 ，获 得

了 底 床 失 稳 模 式 的 阈 值 坡 度 和 形 成 泥 石 流 的 临 界
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流量 . 本研究可以得出以下结论 .
（1） 无黏聚力的底床失稳引起泥石流的阈值坡

度 随 着 泥 沙 堆 积 物 饱 水 密 度 和 内 摩 擦 角 的 增 大 而

增 大 . 沟 道 内 松 散 、内 摩 擦 角 很 小 的 泥 沙 堆 积 物 在

10o 左右的底坡坡度下，就可能以底床失稳模式被起

动 形 成 泥 石 流 ，而 致 密 、内 摩 擦 角 很 大 的 泥 沙 堆 积

物在接近 30o 的底坡坡度下才能以底床失稳模式被

起动形成泥石流 .
（2）当 底 坡 坡 度 大 于 或 等 于 阈 值 坡 度 时 ，无 表

面流或很小深度的表面流都可能引起底床失稳；在

较大的沟道纵坡坡度条件下，较小的饱水厚度也能

造 成 底 床 失 稳 . 极 端 情 况 下 ，当 底 床 坡 度 为 泥 沙 内

摩擦角（休止角）时，没有任何饱水层的泥沙堆积层

也会失稳 .
（3）底床失稳模式引起的泥石流临界流量远小

于河流输运模式引起的泥石流临界流量 . 如果沟道

纵坡坡度大于底床失稳的阈值坡角，诱发泥石流的

起动模式不会是河流输运模式，而是底床失稳模式 .
（4）在强震区和山火区，由于滑坡、崩塌或火后

干 砂 砾 等 原 因 ，泥 沙 堆 积 物 疏 松 且 粒 径 较 小 ，饱 水

密度和内摩擦角也较小，极易发生底床失稳模式起

动 形 成 泥 石 流 ；随 后 物 源 粒 径 逐 渐 增 大 ，饱 水 密 度

和内摩擦角也逐渐增加，触发泥石流的临界降雨条

件逐渐恢复到震前或山火前水平 .
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