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摘要    汶川大地震使震区周围的山体出现大量崩塌、滑坡, 为泥石流灾害发育提供了丰富的

固体物源. 一旦降雨条件适宜, 很容易形成山洪泥石流. 山洪泥石流来流量大, 结构较强, 与

主河汇流时, 难以被主河水流及时冲刷, 在汇流区大量堆积, 从而引发一系列的灾害. 本文在

前人的研究成果和相关资料的基础上, 对交汇区泥石流与主河水流间的相互作用关系进行了

合理简化, 采用处理对流项有较好计算稳定性的有限元特征分裂算法, 建立了与主河汇流的泥

石流堆积数学模型. 运用本文模型, 再现了文家沟特大山洪泥石流在绵远河的堆积过程, 分析

了泥石流堆积对主河流路、水深、流速分布等的影响. 采用实测堆积地形对计算成果进行了验

证, 结果表明, 本文模型计算泥石流堆积范围, 堆积厚度分布, 在规律上与实测地形基本一致. 

最后, 文章对模型未来改进方向进行了探讨.  
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泥石流以含有大量大颗粒固体物质(尤其是大尺

寸颗粒)而著称. 从侧向进入主河后, 泥石流赖以维

持运动的地形条件改变, 同时受到主河的阻力作用, 

将引起入汇口附近强烈的水沙交互作用与河床形态

的急剧变化. 一般两江交汇区的地形相对平缓, 是山

区人类生活、生产的重要场所, 同时又是泥石流堆积

泛滥成灾的主要区域, 毁灭性灾害多发生于此. 川藏

公路西藏境内的培龙沟, 1984 年和 1985 年连续爆发

特大规模冰川泥石流, 堵塞干流帕隆藏布江, 形成长

达 6.5 km 的湖泊, 最大宽度达到 220 m 以上, 最大水

深 14.3 m, 回水淹没公路近 7.0 km, 多人死亡, 经济

损失上亿元[1]. 位于四川省马边彝族自治县的挖黑河

与先家普河交汇处的波罗电站建成后仅一年, 遭遇

洪水, 电站厂房被淹. 灾害发生后, 厂房原防洪墙顶

高程加高 1.05~3.16 m. 但恢复发电仅 10 个月后, 又

于 2001 年 7 月 28 日因特大暴雨引发泥石流, 造成交

汇河段泥沙大量堆积, 给电站造成毁灭性灾害. 电站

厂房河段泥沙堆积厚度约 5.0~7.5 m, 电站厂房全部

淹没, 厂房内平均积厚度达 7.5 m[2]. 汶川地震后, 松

散堆积物增加, 受降雨触发, 爆发泥石流的机会增加. 

2010 年地震灾区的汶川映秀(红椿沟)、清平(文家沟)

等地均发生泥石流入江造成干流河道大量堆积, 引

发灾害的事件. 因此, 开展泥石流与主河交汇堆积规

律研究具有重要的应用价值.  

泥石流与主河交汇属于复杂的非牛顿流体与牛

顿流体相互作用问题, 在理论研究上存在诸多困难[3]. 

同时, 由于观测手段不完善, 天然及实验条件下的汇

流资料不易获取, 水槽实验与天然情况的相互关系

难以确定, 使得原型观测或实验研究的成本较高且

难以广泛开展[4]. 因此, 数值模拟作为一种便捷的研
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究手段受到众多学者的青睐.  

目前, 泥石流与主河汇流问题所涉及的河道水

流运动, 研究成果较多, 理论也相对成熟, 模型计算

效率高, 精度较好, 对于含沙水流运动也可取得不错

的计算成果[5,6], 能够较好的满足工程实际的需要[7,8]; 

关于单一泥石流的数值模拟, 王光谦等人[9]提出了基

于两相流理论的泥石流流团模型并建立了相应的方

程以及数值解法. 流团模型具有原理简明, 数值计算

稳定等特点, 特别适合大尺度流动. Hübl 等人[10]采用

二次流变模型与 DEM 相结合的方法模拟了粘性泥石

流的堆积过程. 模拟过程涉及包括地形学, 地质学, 

水文学等多种数据类型. Iovine 等人[11]模拟由强惯性

效应引发的泥石流, 算法采用由遗传算法率定的 S4a

细胞自动机模型. 文献[12]综述了泥石流粒子-流体

模型的最新进展以及尝试利用该模型从理论上解释

泥石流复杂的本构关系. 可见, 泥石流的数值模型在

实用性方面, 与其他学科的交叉方面, 算法的改进方

面以及泥石流理论研究方面都取得了较大的进展 . 

不过, 大量的文献资料和实例研究表明 [13]: 目前泥

石流动力学研究仍然存在一些未能很好解决的难点

问题, 主要包括: 已有泥石流动力学本构模型的不完

善和适用性问题; 已有数值模拟方法之间存在分歧, 

难以选择应用; 泥石流动力学复杂环境效应问题远

未得到很好的解决; 泥石流动力学数值模型耦合算

法发展缓慢. 这些问题的存在, 严重影响了泥石流动

力学模拟结果的准确性和实用性. 因此, 现有的泥石

流数值模型在实际应用时存在一定的困难. 

与单一方面的研究相比, 汇流数值模型的研究

进展相对缓慢. 目前, 完整描述泥石流入汇主河问题

的控制方程还处于探索阶段. 现有的成果, 还少讨论

或模拟泥石流的堆积过程, 尤其是实际发生泥石流

的堆积过程. 建立与主河汇流泥石流堆积数学模型

的困难, 究其原因: 一方面故然与泥石流数值模型的

研究难点有关, 另一方面也与研究者选择不同的处

理方法有关. 泥石流入汇主河的动力机理复杂, 若将

泥石流与主河水流作为一个整体同时进行求解, 难

度很大, 不易实现. 而单独模拟泥石流和水流的运动, 

由两者之间的作用关系来完成汇流的计算是较简单

可行的办法. 这样, 处理方法就涉及以下几个问题: 

一是单独模拟泥石流时, 目前众多的泥石流模型要

采用何种泥石流模型, 才能满足实际应用的需要. 二 

是两者之间的交互机制如何表达. 正如上文所述, 泥

石流与主河交汇属于复杂的非牛顿流体与牛顿流体

相互作用问题, 两者在交界面上的关系难以量化, 研

究者需要采用简化或假定的办法来简单表达两者之

间的交互机制. 三是模型选择的算法, 为了存储与计

算的方便, 算法既要实现对水流的模拟, 也要实现对

泥石流的模拟. 且交汇区河床变化剧烈, 对算法稳定

性要求高. 因此, 算法的通用性与稳定性是研究者要

考虑的. 针对以上问题, 本文在引入泥石流流团模型

的基础上, 对交汇区泥石流与主河水流间的相互作

用关系进行了合理简化, 采用处理对流项有较好计

算稳定性的有限元特征分裂算法, 建立了与主河汇

流的泥石流堆积的数学模型. 运用该模型对干、支流

两种不同本构关系的流体汇流堆积过程进行了模拟, 

并采用实测资料进行了对比分析.   

1  数值模型 

1.1 模型的控制方程 

大量资料显示, 泥石流体具有结构两相流的性

质. 即对于由水和粒径分布范围很广的固体颗粒组

成的泥石流体, 总存在着一个分界粒径, 使得小于该

分界粒径的细颗粒与水形成不分离的浆体, 而大于

分界粒径的粗颗粒其运动速度小于浆体, 且在流动

过程中不同粒径组成的粗颗粒会发生分选现象. 但

是当泥石流体浓度较高、流速较大时, 泥石流内部的

作用力分布于浆体之中, 分选现象不明显. 因此, 采

用文献[14]发展的泥石流流团模型 , 即泥石流采用 

单流体模型, 并引入结构两相流的概念对阻力项进

行模化, 则描述粘性泥石流平面二维运动的控制方

程为 
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(2)和(3)式的右端项分别表示重力坡降, 边界阻力(包

含了液相宾汉应力、粘性力、固相的摩擦力), 以及流

团间相互作用产生的加速度. 方程 1, 2, 3 中: h , u , 

v  为泥石流泥深和速度, g 为重力加速度, oz 为原

始地形高程, B 为浆体宾汉应力, m 为泥石流体的

容重 , B 为浆体粘性系数 , B 为固相的摩阻坡降. 

 sgn 1u   ,  sgn 1v    为二维流速向量在 x , y

方向的符号. 泥石流中液、固两相分界粒径的选取以

及相关特征参数的确定可参考文献[14]. 

描述水流平面二维运动的浅水方程为 
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其中为水位, D 为水深, U, V 为水流速度, xi , yi 为

河床比降, n 为河床糙率系数, 2xx t
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 t 为水平方向的

紊流运动粘性系数. 本文水平方向的紊流运动粘性

系数由 Smagorinsky 涡粘模型来求解:  
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A 为节点影响区域面积.  

对于水流, 泥沙输移的控制方程为 
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其中 为泥沙沉降速度, bz 为可动层厚度,  为可动

层孔隙率,  为不平衡输沙系数, S 为悬移质含沙量, 
*S 为悬移质挟沙力, bxq , byq 为推移质输沙率.  

若考虑到泥石流对床面的泥沙输移的影响, 仿

照水流的推移质输沙率计算, 则泥石流的泥沙连续

方程为 

  1 0.byb bx
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本文推移质输沙率采用梅叶彼德公式:  
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其中 G 为泥沙与水的相对容重, d 为某级配下的泥

沙粒径, 
 
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为起动拖曳力. 计算水流时,  为水的密度, U, V 为

水流流速; 计算泥石流时, 为泥石流密度, U, V 为泥

石流流速. 挟沙力公式采用:  
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本文挟沙力公式的经验常数 k=0.07, m=1.14,  =  

0.3. 推移质和悬移质分界粒径由悬浮指数确定 : 

*

Rz
cu


 , c 为卡门常数, *u 为摩阻流速. 由猝发理

论 [15] 得 出 4.166Rz  , 即 4.166Rz  为 推 移 质 , 

4.166Rz  为悬移质.  

1.2  模型的简化与求解思路 

泥石流入汇主河的动力机理复杂, 就目前的研究

现状, 若将泥石流与主河水流作为一个整体同时进行

求解, 难度很大, 不易实现. 因此, 本文采用的方法

是单独模拟泥石流和水流的运动, 由两者之间的作用
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关系来完成汇流的计算. 两者之间的交互机制简化为: 

泥石流对水流运动产生的最大影响是地形变化, 其它

的影响处于次要地位[16]; 水流对泥石流运动产生的

影响仅考虑泥沙输移引起泥石流泥深的变化.  

模型的求解思路如下: 首先根据泥石流的容重, 

级配, 确定泥石流的分界粒径, 完成相关特征参数的

计算; 根据经验公式估算泥石流进口的初始泥深. 主

河的初始流场由主河的流量与下游边界条件来迭代

求解获得. 然后在每一个时间步: 1) 求解泥石流控

制方程, 以及相应的泥沙连续方程, 即根据泥石流的

边界条件, 求解泥石流的输移以及泥石流堆积对地

形的影响; 2) 求解浅水控制方程, 浅水流泥沙输移

方程, 即根据主河的边界条件, 求解主河的泥沙输移, 

以及泥沙输移对泥石流泥深产生的影响.  

1.3  数值实现 

有限元法是求解各种复杂数学物理问题的重要

方法. 在求解自伴随问题时, Galerkin 法是最优的. 

然而大多数流体力学问题是对流主导的问题, 对流

项需要进行特殊的处理 , 以保证求解的稳定性 , 

Galerkin 法不再是最优的 . 为此 , Zienkiewicz 和

Codina 提出了特征分裂算法(CBS)[17]. CBS 算法格式

简单, 算法稳定. 从现有的计算结果来看, 这一方法

可应用于所有流动范围, 并且给出了至少与其它求

解方法相当的计算结果[18]. 泥石流或山区河流, 坡陡

流急, 流量变幅大, 河床变化剧烈, 对算法稳定性的

要求更高; 而 CBS 算法在泥石流或山区河流的的应

用尚未见报道. 结合本文研究需要, 为提高计算效率

和模型稳定性, 本文采用 CBS 算法进行求解, 作为

CBS算法应用上的一种补充. 特征线Galerkin方法以

及分裂的时间离散和空间离散的详细内容可参考文

献[18]. 以下介绍模型的求解过程:  

1) 泥石流的求解过程 

为书写方便 , 令 ,
 
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i 为泥石流表面比降, 

则矩阵形式的 1nR 求解过程如下: 
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N 为形函数. 10.5 1  为人工压缩参数, e 为边界

的法向单位向量.  

2) 水流的求解过程 

令 ,
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 xi , yi 为地

形坡降, 则矩阵形式的 1nR 求解过程如下.  

第一步. 求解速度变化量 *R . 

    

* *

1 ;
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n
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  
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(12) 

第二步. 求出水深变化量 D . 

   1 *
1 1 ;n n

ht t       D M H R R Gp f  (13) 

第三步. 利用D, 修正R*, 从而得到时间 1nt 

的值. 

 1 ,n n   D D D  (14) 

    1 * 1 T 1
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3) 泥沙输移的求解 

令
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求解泥石流的泥沙输移:  
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为时间步长 , 

emh 为单元尺寸, go D 为浅水波波速.  

1.4  模型的边界条件 

1) 进口边界. 进口流量边界为实际流量过程线, 

泥沙边界条件为不同级配的含沙量.  

2) 出口边界. 当出口边界的水流受下游水流的

影响时, 给定第一类边界条件, 即水流出口边界条件

为实际水位过程线, 否则给定第二类边界条件, 即水

流出口水深梯度为零. 同样, 当出口边界的泥沙输移

受下游河床的影响时, 给定实际河床高程变化过程

线, 否则河床高程变化梯度为零.  

3) 陆地边界. 采用滑移边界条件.  

4) 动边界. 动边界是指计算区域边界线. 本文

的模型需要标记干湿节点与干湿单元. 具体的思路

如下: 判断干湿节点, 即当某节点水/泥深小于最小

水/泥深时, 将其标记为干节点, 否则为湿节点, 如图

1 所示. 当单元含有任一干节点时, 则单元为干单元; 

当某个湿节点的影响单元, 仅有一个单元为湿单元

时, 节点为干节点. 两者都不参与当前步的计算. 这

样就可以得一条较为光滑干湿单元的交界线, 如图 2

所示. 交界线采用滑移边界条件即完成了当前步的

计算. 下一步计算前, 判定交界线上干单元(两个湿 

 

 
 

图 1  不光滑动边界 

 

 
 

图 2  光滑动边界 
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节点)的节点高程均值是否大于单元高程均值, 大于

则干单元上所有的节点均标记为湿节点, 且不再参

与这一步干湿节点的判定. 然后循环以上步骤, 即可

完成下一步的计算.  

2  模型应用 

2.1  文家沟泥石流概况 

2010 年 8 月 12 日深夜至 8 月 13 日凌晨四川省

清平乡境内 5 条因“5·12”地震形成的滑坡体沟遭遇

特大暴雨形成特大山洪泥石流, 影响范围长约 3 km, 

影响宽约 200~600 m, 堆填绵远河 2~18 m, 总体方量

堆积约 700万 m3. 其中文家沟规模最大, 泥石流的平

均流量约为 300 m3/s, 历时 5 h, 在沟口堆积约 450 

万 m3. 

2.2  模型参数 

本文通过数值模型来再现文家沟泥石流与主河

汇流时的堆积过程. 采用文献[14]的方法确定泥石流

有关特征参数. 支沟给定泥石流流量, 初始泥深由假

定泥石流流速计算得到(假定泥石流的最初流速为  

5 m/s 来确定泥石流进口的初始泥深), 实际泥深由数

模迭代计算确定. 主河的进口流量为 300 m3/s, 饱和

输沙. 由于泥石流将原 2009 年建成的文家沟附近幸

福大桥桥面被冲至下游老清平大桥处, 受桥墩阻挡, 

桥板受堵塞桥孔, 致使绵远河水流不畅, 形成“卡口”, 

桥址处水位已达桥面, 故下游水位近似取为清平桥

桥面高程 874.5 m. 根据采样结果, 文家沟泥石流级

配较宽, 考虑到计算效率, 计算泥沙级配分为 12 级, 

每级可动层厚度设为 1 m, 孔隙率为 0.2. 非均匀泥沙

计算方法为床沙分组法, 为了弥补床沙分组法忽略

粗细颗粒间相互作用的缺陷, 采用掩蔽系数[19]来反

映各级泥沙之间输沙能力的相互影响. 干湿节点的

临界水深设为 0.05 m, 临界泥深设为 0.1 m, 糙率值

率定为 0.045. 对泥深变化剧烈的堆积区域采用 h-加

密过程, 自适应加密网格[18]. 时间步长为自适应时间

步长[20]. 图 3 为最后的自适应加密网格.  

2.3  计算成果分析 

    由泥石流堆积厚度等值线图(图 4~6)可见, 泥石

流首先在沟口位置处堆积, 对岸及支沟汇口下游堆

积厚度均较小, 随泥石流铺床过程完成, 泥石流在向 

 
 

图 3  自适应加密网格 

 

 
 

图 4  堆积区堆积厚度等值线图(1 h 12 min) 

 

 
 

图 5  堆积区堆积厚度等值线图(2 h 52 min) 

 

 
 

图 6  堆积区堆积厚度等值线图(3 h 40 min) 

 
对岸、下游分散落淤的同时, 在堆积扇扇面上进一步

加积, 堆积体厚度逐渐增加, 尤其是出沟口区域变化

明显, 泥石流主要堆积在出沟口位置处主河左岸边, 
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堆积形态基本对称于支沟中轴线(图 4). 其后受主河

壅水影响, 堆积扇向主河上游横向扩展受到约束, 受

原始地形及主河水压作用影响, 使得堆积扇在平面

形态上呈现不对称的发展趋势, 堆积向主河下游方

向发展(图 5). 随支沟泥石流来量的增加, 堆积范围、

堆积厚度进一步加大, 主流流路进一步受到泥石流

的压迫(图 6).  

图 7 和 8 所示为堆积不同时刻泥石流流场, 受泥

石流堆积体阻塞影响, 流路由初时图 7 的两股分汊

(右支指向主河上游)流态, 逐渐转变为图 8 的贴近支

沟左岸, 指向主河下游的单一流路.  

图 9 和 10 为泥石流堆积前后主河水深等值线图, 

由图可见, 受泥石流堆积体压迫, 主河流路明显右移. 

天然情况下主河流路弯曲, 水流在文家沟口位置处, 

受右岸地形限制, 沿文家沟原始堆积扇前缘, 导向左

岸文家沟一侧. “8·13”泥石流后, 文家沟口堆积抬高, 

主河水流被迫沿堆积扇前缘的右岸高地(实际为棋盘

村)按顺直流路运动, 河道形态发生较大改变.  

从河道水深可见, 堆积体上游水深显著增加, 说

明由于河床淤高及文家沟口断面河道有效过流宽度

的减小, 堆积体上游壅水作用显著. 堆积体下缘水深

降低主要由床面淤高引起(下游受老清平大桥阻水影 

 

 
 

图 7  堆积体 217 万 m3 时泥石流流速等值线图 

 

 
 

图 8  堆积体 453 万 m3 时泥石流流速等值线图 

 
 

图 9  泥石流堆积前的主河水深图 

 

 
 

图 10  泥石流堆积后的主河水深图 

 
响, 呈壅水流态).  

图 11 和 12 为泥石流堆积前后主河流场图, 由图

可见, 天然主河流路弯曲, 沟口及其上游河段水流流

速较高, 右岸不过流. 泥石流堆积后, 流路发生较大

改变, 主流位置右移, 沟口段水流流速显著增高. 堆

积体上游, 受地形抬高影响, 水流流速明显降低, 为

主河泥沙落淤创造了条件, 堆积体下缘段水流扩散, 

流速较高的向岸水流, 将引起河岸侵蚀. 可见泥石流

堆积后, 不仅抬高了河道洪水位, 还将带来河岸的侧

向侵蚀, 对河道防洪以及河势的稳定均将带来不利

的影响.  

主河的输沙能力也会对泥石流的堆积产生影响.  

 

 
 

图 11 泥石流堆积前主河流场图 

 

 
 

图 12  泥石流堆积后主河流场图 
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本算例中, 泥石流的堆积束窄了主河的有较过

流宽度, 加大的主河下游的输沙能力, 一部分堆积物

被主河冲刷, 向下游运动, 从而减小了泥石流在堆积

区的堆积速度. 由图 13 泥石流堆积过程线可知, 虽

然堆积总量逐渐增加, 但堆积速度呈递减趋势. 图

14 为泥石流堆积量为 450 万 m3 时地形高程等值线.  

由于缺乏实际的实时观测资料, 将模拟的 5 h(文

家沟泥石流历时约 5 h)的泥石流堆积厚度(图 15)与 3

天后实测的堆积地形(图 16)进行了对比. 由图可见, 

从最大堆积部位, 主要堆积区域看, 计算堆积厚度与

实测情况总体上是相似的. 从定量的堆积厚度看, 计

算值较实测值略高, 从堆积范围上看, 计算堆积厚度

在沟口上、下游及支沟对岸均略有差异. 其原因在于, 

随着泥石流过程的结束, 前期含水量较高的堆积物

中水分将逐渐析出, 淤积厚度将总体有所降低; 同时, 

在淤积物表面, 支沟后继来水将冲刷堆积体表面尚

未固结的泥沙, 形成含沙浓度较高的细颗粒浆体继

续向下游运动, 沿支沟流路造成堆积体的重分布; 泥

石流堆积体在泥石流过程结束后还将存在一个后继

变形过程. 当然模型的一些简化, 对泥石流运动阻力

项的模化, 对初始条件和边界条件的确定的不准确

也会对模拟的结果产生较大的影响, 对于这几方面

的问题模型还需要进行改进.  

 

 
 

图 13  泥石流堆积过程线 

 

 
 

图 14  堆积量为 450 万 m3 时地形高程等值线图 

 
 

图 15  模拟的堆积区堆积厚度等值线图 

 

 
 

图 16  实测的堆积区堆积厚度等值线图 
 

2.4  模型在治理方案设计的应用 

“8·13”特大山洪泥石流使当地群众和“5·12”灾

后重建工作蒙受了巨大损失, 其中泥石流形成的河

道堆积造成的破坏最大, 并存在非常大的灾后安全

隐患. 为了降低泥石流堆积的灾后风险, 相关部门制

定了一系列的河道应急治理实施方案, 新开河槽, 建

设堤防, 固定主河流路, 图 17 为在 20 年一遇洪水条

件下推荐方案河道计算流场图. 然而, 实地勘测表明, 

虽然本次山洪泥石流规模巨大, 但是因汶川大地震

形成的固体物源尚有 5000 万 m3, 一旦山洪暴发, 还

有形成大型泥石流的风险. 因此, 利用数值模型来预

测再次发生泥石流堆积时, 新治理河道流场的变化

及未来防洪能力, 为方案的设计提供有用的参考信

息.由于篇幅限制，仅列举了推荐方案下泥石流堆积

量分别为 50 万 m3 与 200 万 m3(按“8·13”泥石流给定

干、支流入流条件)泥石流堆积地形(图 18 和 19)及推

荐方案下泥石流淤积量为 200 万 m3 时, 河道干(绵远

河)、支(文家沟)流发生 20 年一遇洪水的河道流场图

(图 20).  

模型的数值结果表明, “8·13”堆积模式条件下,  
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图 17  推荐方案整治后河道流场图 

 

 
 

图 18  推荐方案整治后 50 万 m3 泥石流堆图 

 

 
 

图 19  推荐方案整治后 200 万 m3 泥石流堆积图 

 
当泥石流规模小于50万m3时, 河道水位壅高约1.8 m, 

新开主槽仍基本可基本满足 20 年一遇洪水行洪要 

求. 当泥石流规模进一步增加, 规模达到 200 万 m3 

时, 正对沟口位置处主槽淤积厚度达 8 m 以上, 主河

道水位壅高近 8 m, 对河道行洪能力产生较大影响. 

这些成果已应用到河道应急治理实施方案的设计  

当中.  

3  结论与讨论 

3.1  结论 

本文在对泥石流与主河水流交互机制进行简化

的基础上, 建立了泥石流汇流数学模型, 采用新近发

生的清平文家沟泥石流入汇绵远河案例进行了验证

计算, 结论如下.  

1) 简化假定泥石流、主河水流交汇区的相互作

用模式及作用, 建立了分布耦合的泥石流汇流模型, 

模型可以对泥石流入汇过程及干支流水沙运动规律

及堆积分布、变化过程进行分析.  

2) 采用在对流主导问题计算上具有较高稳定性

的有限元 CBS 算法, 提高了泥石流与陡坡主河水流

汇流模型的稳定性, 拓展了 CBS 算法的应用领域.  

3) 对新近发生的清平文家沟泥石流汇流案例进

行了模拟, 采用实测淤积地形对模型进行了验证, 结

果表明堆积范围、堆积厚度分布等在定性上与实测成

果一致, 考虑到实测地形的后继变形影响, 模型的计

算结果较为理想.  

 

 
 

图 20  推荐方案整治后 200 万 m3 泥石流堆积的河道流场图 
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3.2  问题与讨论 

泥石流汇流问题涉及到牛顿流体与非牛顿流体

相互作用, 物理机制复杂. 本文做了简化假定, 建立

了汇流数值模型, 该模型在定性取得了较好的模拟

效果, 但在定量上存在较大的误差. 为了提高模型计

算结果的准确性和实用性, 在以下方面尚需改进.  

1) 物理机制的完善. 本文模型是建立在概化假

定基础上的, 随着泥石流汇流理论的进步, 可对泥石

流与水流相互作用关系进行完善以使模型理论上更 

加完备.  

2) 入流条件的改进. 模型的一个重要难点是泥

石流入流条件. 为提高模型计算精度, 参考无资料纪

录流域产流与产沙分析方面的研究成果, 更准确地

给定泥石流入流条件.  

3) 有限元 CBS算法是一种基于物理过程的计算

方法, 因此计算稳定性较高, 但同时计算量较大, 今

后可采用 CBS 算法与其它算法相耦合, 对模型进一

步改进. 
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