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Geïdealiseerde processtudie van systeemovergangen naar hypertroebelheid:
WP 1.5 Sedimentmodel met dynamische beschikbaarheid

Abstract

In dit rapport wordt het geïdealiseerde sedimentmodel van Brouwer e.a., 2022 (rapport 1.4) uitgebreid met
een dynamische beschrijving van sedimentbeschikbaarheid door deze te koppelen aan de dikte van een ero‐
deerbare sedimentlaag op de bodem. Deze laag evolueert op een lange tijdschaal op basis van de Exnerver‐
gelijking. Op deze wijze hoeft niet langer a priori te worden verondersteld dat de horizontale verdeling van
sediment volgt uit de strikte aanname van morfodynamisch evenwicht. Daarnaast worden de optredende
sedimentconcentraties begrensd door de erodeerbaarheid te relateren aan de beschikbaarheid. Hierbij zijn
twee situaties te onderscheiden. Bij betrekkelijk geringe bodemlaagdikte wordt de erosieflux in belangrijke
mate bepaald door de hoeveelheid sediment op de bodem: dit wordt een beschikbaarheidsgelimiteerde si‐
tuatie genoemd. Bij een grotere laagdikte verdwijnt deze relatie en vindt erosie plaats tegen de maximale
waarde die onder gegeven lokale hydraulische omstandigheden mogelijk is: dit wordt een erosiegelimiteerde
situatie genoemd.
Het model wordt toegepast op het Scheldebekken. Door erosiegelimiteerdheid treden er condities op waarbij
constant sediment wordt geïmporteerd terwijl de hoeveelheid gesuspendeerd materiaal in getijgemiddelde
zin niet verandert. Deze evenwichten in de sedimentverdeling worden derhalve gekenmerkt door een voort‐
durende aangroei van de sedimentlaag op de bodem. Erosiegelimiteerde evenwichten treden vaak op bij lage
afvoer en stellen zich op een veel kortere tijdschaal in dan globale morfodynamische evenwichten. Bij ver‐
hoging van de afvoer reageren zij echter veel trager op de nieuwe forcering. Tot slot blijkt dat de instantane
sedimentverdeling kwalitatief vaak sterke gelijkenissen vertoontmet het evenwicht dat wordt gevonden onder
de aanname van morfodynamisch evenwicht, in elk geval voor wat betreft de lokatie van estuariene troebel‐
heidsmaxima (ETMs).
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Geïdealiseerde processtudie van systeemovergangen naar hypertroebelheid:
WP 1.5 Sedimentmodel met dynamische beschikbaarheid

1 Inleiding

Dit rapport betreft de oplevering van deliverable 1.5 van WL‐project 13_103 ”Geïdealiseerde processtudie
van systeemovergangen naar hypertroebelheid”. Het beschrijft een eerste niet‐lineaire extensie van het sedi‐
mentmodel dat in Brouwer e.a. (2022) (rapport 1.4) is beschreven. Voor verdere uitbreidingen wordt de lezer
verwezen naar Schramkowski e.a. (2022) en Dijkstra e.a. (2019).

In Hoofdstuk 2 wordt kort het sedimentmodel uit rapport 1.4 samengevat. Dit model gaat uit van de morfody‐
namische evenwichtsvoorwaarde die door Chernetsky e.a. (2010), Schramkowski e.a. (2017a) (rapport 2.1) en
Schramkowski e.a. (2017b) (rapport 2.2) is gebruikt. Vervolgens wordt in Hoofdstuk 3 deze aanpak uitgebreid
met een dynamische beschrijving van de beschikbaarheid van het sediment. Tevens wordt hier een niet‐lineair
effect toegevoegd door de erodeerbaarheid niet onbeperkt te laten toenemen als de beschikbaarheid groot
wordt. In dit hoofdstuk wordt ook ingegaan op de evenwichtsverdelingen voor sediment die bij de nieuwe
beschrijving kunnen voorkomen. Het sedimentmodel met dynamische beschikbaarheid wordt in Hoofdstuk 4
op de Schelde toegepast. In Hoofdstuk 5 worden de resultaten van het Scheldemodel samengevat.
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WP 1.5 Sedimentmodel met dynamische beschikbaarheid

2 Modelbeschrijving

In dit hoofdstuk wordt een beschrijving gegeven van zowel het actuele hydrodynamischemodel als het actuele
sedimenttransportmodel, die deel uitmaken van de geïdealiseerde aanpak die binnen het WL‐hypertroebel‐
heidsproject 13_103 wordt ontwikkeld. Beide beschrijvingen zijn hier redelijk beknopt: het hydrodynamische
deel is uitgebreid besproken in Brouwer e.a. (2017) (rapport 1.3) terwijl de sedimentmodellering reeds in rap‐
port 1.4 aan de orde is gekomen.

De modelgeometrie wordt in Sect. 2.1 kort besproken. Vervolgens wordt in Sect. 2.2 het hydrodynamische
model kort beschreven en in Sect. 2.3 de sedimentmodule. Daarna worden in Sect. 2.4 de oplossingsmethode
besproken terwijl in Sect. 2.5 de bepaling van de beschikbaarheid van het sediment aan de orde komt. Tot slot
volgt in Sect. 2.6 een korte vooruitblik op de komende twee hoofdstukken.

2.1 Modelgeometrie

Het twee‐dimensionale breedtegemiddelde (2DV) model maakt gebruik van een geschematiseerde weergave
van de geometrie van een estuarium. De geometrie is die van een recht kanaal met lengte 𝐿 en een varierend
langsverloop van bodemdiepte𝐻(𝑥) en breedte𝐵(𝑥) (zie Fig. 1). Deze grootheden variëren geleidelijk op een
lengteschaal vergelijkbaar met de bekkenlengte 𝐿. De zijwanden van het bekken zijn vertikaal zodat er geen
getijplaten (droogval) worden meegenomen. De zeewaartse rand bevindt zich op 𝑥 = 0 terwijl ter hoogte
van de opwaartse rand (𝑥 = 𝐿) een stuw is gelokaliseerd die een constante afvoer 𝑄 onderhoudt. Zijrivieren
worden in de huidige aanpak niet meegenomen.
Er wordt aangenomen dat de waterbeweging in het estuarium getijgedomineerd is en dat de bijdrage van de
rivierafvoer relatief klein is. Bovendien worden de windeffecten verwaarloosd.

z=ζ(x)
x

z

z=−H(x)

H0

rivier

zee

Zijaanzicht

B(x) x u rivier
zee

Bovenaanzicht

Figuur 1 – Geometrie van het getijbekken zoals gebruikt in het geïdealiseerde model. Links: zijaanzicht, rechts: bovenaanzicht.
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2.2 Hydrodynamica

2.2.1 Modelvergelijkingen

Het hydrodynamische model berekent de waterstand 𝜁(𝑥, 𝑡) en de horizontale en vertikale stroomsnelheid
(𝑢(𝑥, 𝑧, 𝑡) resp. 𝑤(𝑥, 𝑧, 𝑡)) door de breedtegemiddelde ondiepwatervergelijkingen op te lossen. Deze ver‐
gelijkingen bestaan uit een bewegingsvergelijking en een massabehoudswet, welke respectievelijk worden
gegeven door

𝜕𝑢
𝜕𝑡 + 𝑢𝜕𝑢

𝜕𝑥 + 𝑤𝜕𝑢
𝜕𝑧 + 𝑔 𝜕𝜁

𝜕𝑥 + 𝑔
𝜌 ∫

𝜁

𝑧

𝜕𝜌
𝜕𝑥 d𝑧′ = 𝜕

𝜕𝑧 (𝐴𝑣
𝜕𝑢
𝜕𝑧 ) , (1)

𝜕(𝐵𝑢)
𝜕𝑥 + 𝜕(𝐵𝑤)

𝜕𝑧 = 0 . (2)

De getijstroming in het bekken wordt gedreven door een voorgeschreven harmonische waterstand 𝜁𝑒 op de
zeewaartse rand (𝑥 = 0). Deze forcering bevat enkel een 𝑀2 ‐en 𝑀4‐component en is gegeven door

𝜁𝑒 = 𝐴M2
cos(𝜎𝑡) + 𝐴M4

cos(2𝜎𝑡 − 𝜑), (3)

waarbij 𝐴M2
, 𝐴M4

, en 𝜑 respectievelijk de amplitudes van het vertikale 𝑀2 ‐en 𝑀4‐getij zijn en 𝜑 hun fasever‐
schil. De grootheid 𝜎 ∼ 1.4×10−4 rad s−1 is de cirkelfrequentie van het 𝑀2‐getij.
Aan de opwaartse rand (𝑥 = 𝐿) is een stuw die een constante afvoer geeft. Hier geldt derhalve de conditie

⟨∫
𝜁

−𝐻
𝐵(𝑥)𝑢(𝑥 = 𝐿, 𝑧, 𝑡) d𝑧⟩ = −𝑄 , (4)

waarbij ⟨⟩ middeling over de getijperiode 𝑃 = 2𝜋/𝜎 voorstelt en het minteken aangeeft dat de rivierafvoer
zeewaarts is gericht.

De vertikale randvoorwaarden aan het wateroppervlak (𝑧 = 𝜁) bestaan uit de kinematische conditie en de
eis dat daar geen schuifspanning wordt uitgeoefend. Aan de bodem (𝑧 = −𝐻) volgt de vertikale snelheid
uit ondoordringbaarheid terwijl de horizontale snelheid volgt uit een lineaire relatie tussen de kinematische
schuifspanning en de snelheid

𝐴v
𝜕𝑢
𝜕𝑧 ∣

𝑧=−𝐻
= 𝑠𝑓𝑢|𝑧=−𝐻. (5)

Deze relatie wordt de partial slip randvoorwaarde genoemd. De grootheid 𝑠𝑓 is de wrijvingsparameter en is
een maat voor de hydraulische ruwheid van de bodem. De vertikale viscositeit 𝐴𝑣 is vertikaal uniform maar
hangt wel af van de ruwheid 𝑠f en de lokale bodemdiepte 𝐻(𝑥) volgens Dijkstra (2022)

𝐴v = 1
2𝑠f𝐻 = 𝐴v0

𝐻
𝐻0

, (6)

waarbij 𝐻0 = 𝐻(𝑥 = 0) en 𝐴v0 = 𝑠f𝐻0/2 de bodemdiepte resp. de vertikale viscositeit aan de ingang
voorstellen. Op deze wijze is de formulering van het gebruikte turbulentiemodel dus afhankelijk geworden
van één enkele parameter (𝑠𝑓 ).

2.2.2 Zoutverdeling

De getijgemiddelde zoutverdeling wordt vooralsnog niet expliciet opgelost in het model, maar dient te worden
voorgeschreven. Deze verdeling heeft de volgende functionele vorm (Talke e.a., 2009; Warner e.a., 2005)

𝑠(𝑥) = ̂𝑠
2 [1 − tanh(𝑥 − 𝑥𝑐

𝑥𝐿
)] , (7)
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waarbij ̂𝑠 de waarde van het zoutgehalte (in psu) is op open zee. Verder is 𝑥𝑐 de lokatie van de maximale
zoutgradiënt en is 𝑥𝐿 de typische lengteschaal waarop de saliniteit variëert (feitelijk is het een maat voor de
grootte van de zouttong). Bij gebruik van Vgl. (7) wordt aangenomen dat het estuarium vertikaal goed is
doorgemengd zodat de longitudinale zoutverdeling niet van de diepte 𝑧 afhangt (McCarthy, 1993).

Met het voorgeschreven zoutveld kan de gravitationele circulatie worden beschreven. De temporele variatie
van het zoutveld binnen een getijcyclus wordt hiermee echter niet meegenomen. Dit betekent dat stromingen
die het gevolg zijn van periodieke vertikale stratificatie (Simpson e.a., 1990; Jay en Musiak, 1994; Stacey e.a.,
2008) momenteel niet kunnen worden beschouwd.

2.3 Sedimentdynamica

2.3.1 Evolutievergelijking

Het model van Chernetsky e.a. (2010) berekent de sedimentconcentratie 𝑐(𝑥, 𝑧, 𝑡) in het modeldomein. Het
sediment wordt verondersteld te bestaan uit niet‐cohesieve fijne deeltjes met een uniforme korrelgrootte (en
daarmee ook een vaste valsnelheid). Verder is aangenomen dat sediment uitsluitend als zwevend stof wordt
vervoerd, er is dus geen sprake van bodemtransport. De sedimentdynamica wordt beschreven door de breed‐
tegemiddelde concentratievergelijking

𝜕𝑐
𝜕𝑡 + 𝑢 𝜕𝑐

𝜕𝑥 + 𝑤𝜕𝑐
𝜕𝑧 = 𝑤𝑠

𝜕𝑐
𝜕𝑧 + 𝜕

𝜕𝑥 (𝐾ℎ
𝜕𝑐
𝜕𝑥) + 𝜕

𝜕𝑧 (𝐾𝑣
𝜕𝑐
𝜕𝑧) + 1

𝐵
𝜕𝐵
𝜕𝑥 𝐾ℎ

𝜕𝑐
𝜕𝑥, (8)

waarbij 𝑐 de breedtegemiddelde sedimentconcentratie is, 𝑤𝑠 de valsnelheid aangeeft terwijl 𝐾ℎ en 𝐾𝑣 de
horizontale resp. vertikale diffusiviteit zijn. De vertikale diffusiviteit is verder gelijk gesteld aan de vertikale
viscositeit 𝐴𝑣. De eerste term aan de linkerkant van Vgl. (8) geeft het effect van temporele settling lag: dit
geeft een bijdrage aan getij‐asymmetrie omdat het concentratieveld niet helemaal in fase is met de temporele
variatie van opwerveling (Groen, 1967). De advectieve term in Vgl. (8) is een bron van getij‐asymmetrie die
samenhangt met de ruimtelijke variatie van het snelheidsveld (de Swart en Zimmerman, 2009; Postma, 1954).
De eerste en derde term aan de rechtkant van Vgl. (8) zijn respectievelijk het effect van de valsnelheid van het
sediment en het vertikale transport ten gevolge van diffusie. De overige twee bijdragen geven het effect van
horizontale diffusie van sediment.

De randvoorwaarden bij sedimentbalans (8) luiden dat er geen sedimenttransport door het wateroppervlak
kan plaatsvinden terwijl de diffusieve (opwaartse) sedimentflux aan de bodem gelijk is aan de erosieflux 𝐸.
Deze condities kunnen respectievelijk worden geschreven als

𝑤𝑠𝑐 + 𝐾𝑣
𝜕𝑐
𝜕𝑧 − 𝐾ℎ

𝜕𝑐
𝜕𝑥

𝜕𝜁
𝜕𝑥 = 0, op 𝑧 = 𝜁, (9)

𝐾𝑣
𝜕𝑐
𝜕𝑧 + 𝐾ℎ

𝜕𝑐
𝜕𝑥

𝜕𝐻
𝜕𝑥 = −𝐸, op 𝑧 = −𝐻. (10)

De erosieflux 𝐸 is gerelateerd aan de zogenaamde referentieconcentratie 𝑐∗ via 𝐸 = 𝑤𝑠𝑐∗. De referentiecon‐
centratie op haar beurt is gegeven door

𝑐∗(𝑥, 𝑡) = 𝜌𝑠
|𝜏𝑏(𝑥, 𝑡)|
𝜌0𝑔′𝑑𝑠

𝑎(𝑥), (11)

waarbij 𝜌𝑠 en 𝜌0 de dichtheden van sediment resp. water zijn. Verder is 𝑔′ = 𝑔(𝜌𝑠 − 𝜌0)/𝜌0 de gereduceerde
zwaartekrachtsversnelling, 𝑑𝑠 de korrelgrootte en 𝑎(𝑥) de beschikbaarheid van erodeerbaar sediment. De
grootheid 𝜏𝑏(𝑥, 𝑡) geeft tenslotte de bodemschuifspanning weer, welke is gedefinieerd als

𝜏𝑏 = 𝜌0𝐴𝑣
𝜕𝑢
𝜕𝑧 = 𝜌0𝑠𝑓𝑢, (12)

waarbij in de laatste stap bodemrandvoorwaarde (5) is gebruikt.
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2.3.2 Rivier‐rivier interactie en spatial settling lag

Hier zullen kort twee mechanismen worden besproken die in Chernetsky e.a. (2010) zijn verwaarloosd maar
die wel in het huidige sedimentmodel zijn meegenomen: de zgn. “rivier‐rivier‐interactie” (RRI) en “spatial sett‐
ling lag” (SSL).
RRI betreft sedimenttransport waarbij sediment enkel door de rivierstroming wordt opgewerveld èn getrans‐
porteerd. Dit transport hangt dus niet af van de getijwerking. Voor de Schelde is RRI doorgaans niet belangrijk:
de rivierstroming is immers zwak ten opzichte van de 𝑀2‐snelheid. Enkel nabij de opwaartse stuw (waar de
getijsnelheid nul wordt) is RRI dominant. In het algemeen is RRI relevant voor de sedimentbalans van lange
estuaria waar de meer opwaartse delen niet getijgedomineerd zijn (Jalon Rojas, 2016).
Bij SSL is er sprake van netto sedimenttransport doordat de amplitude van de dominante 𝑀2‐snelheid ruim‐
telijk variëert. SSL zal fijn sediment transporteren naar gebieden met lage 𝑀2‐snelheid, waar het vervolgens
kan accumuleren (de Swart en Zimmerman, 2009). In rapport 1.4 is aangetoond dat SSL essentieel bijdraagt
aan het vasthouden van sediment in de Beneden Zeeschelde en de Westerschelde.

2.4 Vereenvoudigende aannames en oplossingsmethode

Eén van de sterke punten van een geïdealiseerd model is dat het relatieve belang van individuele fysische
mechanismen die een rol spelen bij waterbeweging en sedimenttransport kan worden vastgesteld. Hiertoe
worden de volledige modelvergelijkingen vervangen door een benaderde beschrijving door gebruik te maken
van schalingsanalyse (voor details, zie rapport 1.3). Door schaling kan de sterkte van individuele bijdragen aan
de vergelijkingenworden gekwantificeerd. In het onderhavige geval gebeurt dit aan de hand van de parameter
𝜖, gedefiniëerd als

𝜖 =
𝐴𝑀2

𝐻0
, (13)

waarbij 𝐻0 de bodemdiepte is aan de zeewaartse rand. Een belangrijke aanname is dat de amplitude van
het vertikale getij klein is ten opzichte van de bodemdiepte zodat 𝜖 ≪ 1. Tevens wordt aangenomen dat
het externe 𝑀4‐getij zwak is: 𝐴𝑀4

/𝐴𝑀2
∼ 𝜖. Deze aannames geven een sterke vereenvoudiging van de

wiskundige beschrijving, omdat 𝜖 de sterkte van niet‐lineaire termen aangeeft: de vergelijkingen worden door
schaling zwak niet‐lineair en daardoor eenvoudiger oplosbaar.

De aldus verkregen vergelijkingen kunnen benaderend worden opgelost door de waterstand, snelheid en sedi‐
mentconcentratie te schrijven als eenmachtsreeks in de kleine parameter 𝜖. Invulling van deze benaderingen in
de vereenvoudigdemodelvergelijkingen geeft afzonderlijke vergelijkingen voor elkemacht van 𝜖, beginnend bij
𝜖0 = 1. Door oplossing van deze vergelijkingen vindt men voor de waterbeweging achtereenvolgens op 𝑂(1)
het lineaire 𝑀2‐getij terwijl de vergelijkingen voor 𝑂(𝜖) de bijdragen voor het 𝑀4‐getij en de reststroming ge‐
ven. Zodoende kunnen de horizontale stroomsnelheid en de waterstand bij benadering worden geschreven
als (zie rapporten 1.3 en 1.4)

𝑢 = 𝑢𝑀2
+ ⟨𝑢⟩ + 𝑢𝑀4

, (14)

𝜁 = 𝜁𝑀2
+ ⟨𝜁⟩ + 𝜁𝑀4

, (15)

waarbij de subindex de getijcomponent aangeeft en ⟨.⟩ tijdsmiddeling over een 𝑀2‐getijperiode betekent. De
getijbeweging wordt dus gedomineerd door het 𝑀2‐getij terwijl de 𝑀4 ‐en restbijdragen een relatieve grootte
∼ 𝜖 hebben.
Analoog aan het hydrodynamische model (zie rapport 1.3) wordt de sedimentconcentratie gevonden door
gebruik te maken van een perturbatieve oplossingsmethode, waarbij de sedimentconcentratie 𝑐 wordt weer‐
gegeven als een machtsreeks in 𝜖. Het blijkt dan dat de oplossing van de sedimentconcentratie 𝑐 met 𝑂(1) en
𝑂(𝜖)‐bijdragen kan worden geschreven als (zie rapport 1.4)

𝑐 = ⟨𝑐⟩ + 𝑐M4
+ 𝑐M2

, (16)

Definitieve versie WL2024R13_103_6 5



Geïdealiseerde processtudie van systeemovergangen naar hypertroebelheid:
WP 1.5 Sedimentmodel met dynamische beschikbaarheid

Het 𝑀2‐gedeelte van de sedimentconcentratie (𝑐M2
) is nu juist klein (dwz. 𝑂(𝜖)) vergeleken met de residuele

‐en 𝑀4‐bijdragen (⟨𝑐⟩ resp. 𝑐M4
) die beiden 𝑂(1)‐grootheden zijn. De sedimentverdeling hangt echter nog

van de beschikbaarheid 𝑎(𝑥) af. Meer specifiek geldt dat de sedimentconcentratie kan worden geschreven als

𝑐 = 𝑎 ̂𝑐a + d𝑎
d𝑥 ̂𝑐ax , (17)

waarbij

̂𝑐a = ⟨ ̂𝑐⟩ + ̂𝑐M4
+ ̂𝑐aM2

̂𝑐ax = ̂𝑐axM2
.

De rest ‐en 𝑀4‐bijdragen schalen dus met de beschikbaarheid, terwijl de 𝑀2‐component zowel door de be‐
schikbaarheid als haar gradiënt wordt bepaald. Deze afhankelijkheid van 𝑀2 is een direkt gevolg van het mee‐
nemen van SSL. Met de hierboven besproken modelvergelijkingen en hun vereenvoudigingen worden feitelijk
⟨ ̂𝑐⟩, ̂𝑐M4

, ̂𝑐aM2
en ̂𝑐axM2

opgelost. Om de sedimentconcentratie 𝑐 te verkrijgen dient dan enkel nog de beschik‐
baarheid 𝑎(𝑥) te worden bepaald.

2.5 Bepaling van de beschikbaarheid van het sediment

In navolging van Friedrichs e.a. (1998)wordt aangenomen dat de totale hoeveelheid sediment in het estuarium
variëert op een tijdschaal die veel langer is dan de typische tijd waarop erodeerbaar sediment longitudinaal
kan worden herverdeeld. In dat geval zal de sedimentverdeling zich instellen volgens een evenwicht waarbij
voor een constante rivierafvoer het temporele gedrag enkel uit harmonische componenten zal bestaan. In het
bijzonder betekent dit dat er lokaal geen netto toe ‐of afname van de sedimentconcentratie kan voorkomen.
Dit impliceert weer dat het getijgemiddelde sedimenttransport overal divergentievrij dient te zijn of, equiva‐
lent daaraan, dat overal in het bekken een netto balans is tussen erosie en depositie. Omdat dit weer aangeeft
dat de bodem niet zal veranderen wordt dit ook wel demorfodynamische evenwichtsconditie genoemd.
Indien tot slot wordt aangenomen dat er geen sedimentimport plaatsvindt via de stuw dan kan de morfody‐
namische evenwichtsconditie worden geschreven als (zie Chernetsky, 2012, voor een gedetailleerde afleiding)

⟨
𝜁

∫
−𝐻

(𝑢𝑐 − 𝐾ℎ
𝜕𝑐
𝜕𝑥) 𝑑𝑧⟩ = 0. (18)

Aangezien 𝑐 aan 𝑎(𝑥) gerelateerd is middels Vgl. (17) kan met deze voorwaarde op basis van de inmiddels
gekende oplossing voor {⟨ ̂𝑐⟩ , ̂𝑐M4

, ̂𝑐aM2
, ̂𝑐axM2

} een vergelijking voor de beschikbaarheid 𝑎(𝑥) worden afgeleid.
Deze vergelijking is van de volgende vorm

𝐹 d𝑎
d𝑥 + 𝑇 𝑎 = 0, (19)

waarbij

𝐹 = ⟨
0

∫
−𝐻

[−𝐾ℎ ̂𝑐 + 𝑢 ̂𝑐axM2
] 𝑑𝑧⟩ , (20)

𝑇 = ⟨
0

∫
−𝐻

(𝑢 ̂𝑐a − 𝐾ℎ
𝜕 ̂𝑐
𝜕𝑥) 𝑑𝑧⟩ . (21)

De oplossing van Eq. (19) voor 𝑎(𝑥) luidt

𝑎(𝑥) = 𝐴 exp⎡⎢
⎣

−
𝑥

∫
0

𝑇
𝐹 𝑑𝑥′⎤⎥

⎦
. (22)
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Vanwege RRI geldt dat 𝐹(𝑥) overal negatief is zodat 𝑎(𝑥) in het gehele domein positief is. De integratiecon‐
stante 𝐴 is bepaald als de domeingemiddelde beschikbaarheid 𝑎⋆, gedefiniëerd als

𝐿
∫
0

𝐵(𝑥)𝑎(𝑥)𝑑𝑥
𝐿
∫
0

𝐵(𝑥)𝑑𝑥
= 𝑎∗, (23)

is vastgelegd. Merk op dat binnen het huidige model 𝑎∗ feitelijke een parameter is die niet intern wordt op‐
gelost. Sedimentverdelingen zijn dus eigenlijk bepaald tot op een multiplicatieve factor 𝐴 die van 𝑎⋆ afhangt.
De parameter 𝑎⋆ wordt in de praktijk bepaald door calibratie op een waargenomen sedimentverdeling. An‐
ders gezegd: het huidige model is met name geschikt om uitspraken te doen over de ruimtelijke verdeling van
sediment, en minder over de feitelijk optredende sedimentconcentraties.

2.6 Vooruitblik

In het voorgaande is kort de opbouw van het sedimentmodel uit rapport 1.4 besproken. De sedimentverdeling
is hierbij op cruciale wijze afhankelijk van de beschikbaarheid 𝑎(𝑥), die echter onder de strikte voorwaarde van
morfodynamisch evenwicht bepaald wordt, en dan nog enkel qua verloop en niet qua grootte. In het volgende
hoofdstuk worden de bezwaren tegen deze aanpak explicieter gemaakt en zal ook worden besproken opwelke
wijze tot een meer bevredigende beschrijving van de sedimentbeschikbaarheid kan worden gekomen. Deze
beschrijving wordt vervolgens in hoofdstuk 4 toegepast op het geïdealiseerde model voor de Schelde.
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3 Formulering vandynamische erodeerbaarheid

3.1 Tekortkomingen van de morfodynamische evenwichtsconditie

De in hoofdstuk 2 genoemde aanname van morfodynamisch evenwicht gaat ervan uit dat het totale getijge‐
middelde sedimenttransport ℱoveral in het getijbekken nul is. Deze aanname kent een drietal problemen.
Allereerst is niet duidelijk dat het morfodynamische evenwicht ook kan voorkomen. Een evenwicht kan im‐
mers enkel bestaan indien het stabiel is. In dit geval betekent stabiliteit dat het evenwicht zichzelf weer instelt
als er kleine verstoringen in de beschikbaarheid optreden. Dit is tot dusverre nog niet aangetoond.
Daarnaast wordt ervan uitgegaan dat veranderingen in de systeemforceringen (getij en sediment op de zee‐
rand, rivierafvoer) dermate langzaam plaatsvinden zodat de sedimentverdeling zich min of meer instantaan
aan conditie (18) kan aanpassen. Dit is niet vanzelfsprekend. In Hoofdstuk 4 zal blijken dat dit met name voor
variabele rivierafvoer niet zondermeer correct is.
Tot slot leidt de de aanname van morfodynamisch evenwicht vaak tot veel te hoge SPM‐waarden in het getij‐
bekken, zeker bij lage rivierafvoeren. Men kan dit verhelpen door de totale hoeveelheid beschikbare sediment
(𝑎⋆) te tunen maar dit leidt dan tot een onderschatting van de sedimentconcentratie op de zeerand. Er ont‐
breekt dus een beschrijving waarbij de sedimentconcentratie in het bekken niet willekeurig hoog kan worden.
Hieronder zal worden aangegeven hoe deze problemen door het gebruik van dynamische erodeerbaarheid zijn
opgelost, en op welke wijze dit relateert aan de evenwichtsaanpak die eerder is gebruikt. Concreet zullen de
eerste twee problemen worden verholpen door een dynamische massabalans voor de erodeerbare sediment‐
laag op de bodem te gebruiken, terwijl het probleem van onrealistisch hoge SPM‐waarden wordt opgelost
door er rekening mee te houden dat de erosie van sediment bij hoge beschikbaarheid begrensd is.

3.2 Massabalans van de bodemlaag

Er wordt aangenomen dat er een erodeerbare sedimentlaag aanwezig is bovenop een harde, niet‐erodeerbare
bodem. De dikte ℎbed van deze bodemlaag evolueert op basis van de breedte‐geïntegreerde Exnervergelijking
als

𝜌s(1 − 𝑝)𝐵𝜕ℎbed

𝜕𝑡 = −𝜕ℱ
𝜕𝑥 , (24)

waarbij 𝑝 de porositeit van het sediment voorstelt. Er wordt aangenomen dat de bodemlaag zich ontwikkelt
op de subtidale tijdschaal die lang is vergeleken met de periode van het 𝑀2‐getij 1. Vervolgens wordt de dikte
van sedimentlaag gerelateerd aan de beschikbaarheid 𝑎(𝑥, 𝑡) van het sediment via de relatie

ℎbed(𝑥, 𝑡) = 𝑎(𝑥, 𝑡)𝐻0 . (25)

zodat de beschikbaarheid feitelijk eenmaat is voor de lokale dikte van de erodeerbare bodemlaag. Vergelijking
(24) kan dan worden geschreven als

𝜕𝑎
𝜕𝑡 = − Γ

𝐵
𝜕ℱ
𝜕𝑥 , (26)

met Γ = 1/[𝜌s(1−𝑝)𝐻0]. Bij de aanname vanmorfodynamisch evenwicht wordt a priori ℱ nul verondersteld
en dan volgt inderdaad dat de dikte van de bodemlaag onveranderlijk is op de subtidale tijdschaal (𝜕𝑎/𝜕𝑡 = 0).
Echter, in het algemeen is deze a priori aannameniet te rechtvaardigen en is het niet zondermeer gegarandeerd
dat het morfodynamische evenwicht ook echt zal voorkomen. Tevens is het dan niet zo dat de totale massa

1Het begrip “subtidaal” verwijst hier naar een lagere frequentie dan de getijfrequentie, en dus een langere tijdschaal.
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𝑀bed in de sedimentlaag, welke is gegeven door

𝑀bed(𝑡) = 𝜌s(1 − 𝑝)𝐻0 ∫
L

0
𝐵(𝑥)𝑎(𝑥, 𝑡) d𝑥 , (27)

een behouden grootheid is. Met andere woorden: de dynamische beschrijving van beschikbaarheid zoals
beschreven in Vgl. (26) laat expliciet netto uitwisseling van sediment over de zeerand toe.

3.3 Dynamische erodeerbaarheid

Zoals in Sect. 3.1 aangegeven is het gebruik van morfodynamisch evenwicht in combinatie met een voorge‐
schreven sedimentconcentratie op de rand problematisch omdat dit aanleiding kan geven tot onrealistisch
hoge concentraties in het interieur van het estuarium. Dit verschijnsel komt voort uit het feit dat de erosie‐
functie linear schaalt met de beschikbaarheid (zie Vgl. 11). Als er meer sediment op de bodem ligt, wordt
er dus navenant ook meer opgewerveld. Dit is echter niet realistisch: bij almaar toenemende dikte van de
sedimentlaag ℎbed is de verwachting immers dat niet al het sediment in de laag ook beschikbaar is voor erosie.
Dit kan worden weergegeven door in Vgl. (11) niet gebruik te maken van de beschikbaarheid maar van de
erodeerbaarheid 𝑓 . Deze erodeerbaarheid is enkel gerelateerd aan de beschikbaarheid 𝑎 en voldoet aan de
volgende eisen:

1. de erodeerbaarheid neemt toe met de beschikbaarheid: d𝑓/d𝑎 > 0
2. bij lage beschikbaarheid is de erodeerbaarheid gelijk aan de beschikbaarheid: 𝑓 → 𝑎 als 𝑎 → 0.
3. bij hoge beschikbaarheid blijft de erodeerbaarheid eindig:

lim
𝑎→∞

𝑓(𝑎) = 1
𝛽 .

4. voor 𝛽 → 0 is de erodeerbaarheid niet begrensd en geldt 𝑓(𝑎) = 𝑎.
Conditie 1 is, zoals zal blijken, belangrijk voor de stabiliteit van het morfodynamische evenwicht (indien dit
optreedt). Tevens garandeert deze eis dat de relatie tussen 𝑓(𝑎) en 𝑎 voor eindige 𝑎 altijd inverteerbaar is.
Condities 2 en 4 garanderen dat bij lage beschikbaarheid of oneindige erodeerbaarheid het morfodynamische
evenwicht opnieuw kan voorkomen. Voorwaarden 1,2 en 4 geven dus consistentie met de resultaten van het
sedimentmodel van Chernetsky e.a. (2010) en rapport 1.4. Conditie 3 beperkt de opwerveling van sediment
bij hoge beschikbaarheid en zorgt er zodoende voor dat de optredende SPM‐concentraties begrensd blijven.
Een en ander wordt bepaald door de parameter 𝛽 die de capping parameter wordt genoemd: deze parameter
speelt feitelijk de rol die 𝑎⋆ heeft bij de morfodynamische evenwichtsaanpak.
Er is ‐ afgezien van bovenstaande vier eisen ‐ geen eenduidige functie 𝑓(𝑎) die vanuit verdere overwegingen
kan worden gevonden. Hierna zal gebruik worden gemaakt van het volgende functionele verband

𝑓(𝑎) = 𝑎
1 + 𝛽𝑎 . (28)

Omdat de erodeerbaarheid enkel van de beschikbaarheid afhangt zal deze ook uitsluitend op de lange, subti‐
dale tijdschaal evolueren. De grootheid 𝑓 is daarom doorheen een getijcyclus effectief constant.
Op dit punt is het van belang om de begrippen beschikbaarheidsgelimiteerde condities en erosiegelimiteerde
(EG) condities te introduceren. Beschikbaarheidsgelimiteerde condities treden op als de bodemlaag relatief
dun is zodat de erodeerbaarheid wordt bepaald door de hoeveelheid erodeerbaar sediment op de bodem. De
erodeerbaarheid 𝑓 is dan significant lager is dan de maximale waarde 𝑓EG = 1/𝛽. Merk op dat voor 𝛽 = 0 er
altijd sprake is van beschikbaarheidsgelimiteerde omstandigheden. Naarmate de bodemlaag dikker is zal de
hoeveelheid sediment op de bodem echter steeds minder een beperkende factor zijn voor de erodeerbaar‐
heid. Bij een voldoende dikke sedimentlaag zal erosie plaatsvinden tegen de maximale flux die mogelijk is
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bij de gegeven lokale hydraulische omstandigheden. Er geldt dan dat 𝑓 nagenoeg gelijk is aan haar maximale
waarde 𝑓EG = 1/𝛽, en in dit geval spreekt men van erosiegelimiteerde condities. In het algemeen geldt dat het
bestaan van erosiegelimiteerde omstandigheden waarschijnlijker is naarmate de capping parameter 𝛽 groter
is. In de literatuur worden beschikbaarheidsgelimiteerde en erosiegelimiteerde condities ook wel type I resp.
type II erosie genoemd. In het algemeen kunnen in een estuarium zowel beschikbaarheidsgelimiteerde als
erosiegelimiteerde gebieden naast elkaar voorkomen.

3.4 Wiskundige bepaling van de erodeerbaarheid

Het gebruik van de erodeerbaarheid in de opwerveling betekent dat de sedimentverdeling 𝑐(𝑥, 𝑧, 𝑡) en het
sedimenttransport ℱ(𝑥, 𝑡) nu respectievelijk worden gegeven door

𝑐 = 𝑓 ̂𝑐a + 𝜕𝑓
𝜕𝑥 ̂𝑐ax , (29)

ℱ = 𝐵𝑇 𝑓 + 𝐵𝐹 𝜕𝑓
𝜕𝑥 , (30)

waarbij ̂𝑐ax wederom enkel een 𝑀2‐component heeft. Merk op dat ⟨𝑐⟩ = 𝑓 ⟨ ̂𝑐a⟩ aangezien 𝑓(𝑥, 𝑡) effectief
constant is gedurende een getijcyclus. De dynamische beschikbaarheid uit zich bij de sedimentconcentratie
en het transport dus uitsluitend door het vervangen van 𝑎(𝑥) door 𝑓(𝑥, 𝑡). Het verschil met de aanpak in
Chernetsky e.a. (2010) en rapport 1.4 zit in het feit dat nu zowel de beschikbaarheid als de erodeerbaarheid
dienen te worden bepaald, en dat beiden variëren op de subtidale tijdschaal. Dit vergt twee relaties voor
𝑎(𝑥, 𝑡) en 𝑓(𝑥, 𝑡).
De eerste relatie is de tijdsevolutie van de beschikbaarheid (Vgl. 26) die vanwege (30) gerelateerd is aan de
erodeerbaarheid 𝑓(𝑥, 𝑡) volgens

𝜕𝑎
𝜕𝑡 = − Γ

𝐵
𝜕

𝜕𝑥 [𝐵𝑇 𝑓 + 𝐵𝐹 𝜕𝑓
𝜕𝑥] . (31)

Het tweede verband tussen 𝑓(𝑥, 𝑡) en 𝑎(𝑥, 𝑡) is de algebraische betrekking (28). Hiermee is het gedrag van
beide grootheden vastgelegd als begin ‐en randvoorwaarden zijn voorgeschreven.
Aan de opwaartse rand (𝑥 = 𝐿) wordt als voorheen aangenomen dat er geen netto sedimenttransport is
(ℱ = 0), derhalve geldt

[𝑇 𝑓 + 𝐹 𝜕𝑓
𝜕𝑥]

𝑥=𝐿
= 0 . (32)

Aan de zeerand wordt de getij ‐en dieptegemiddelde concentratie ⟨𝑐⟩ voorgeschreven. Hiermee wordt met
Vgl. (29) de erodeerbaarheid gespecificeerd via

𝑓(𝑥 = 0) = ⟨𝑐⟩
⟨ ̂𝑐a⟩

≡ 𝑓sea . (33)

Als beginvoorwaarde wordt meestal een eenvoudig verloop van 𝑓(𝑥) voorgeschreven dat aan randvoorwaar‐
den (32) en (33) voldoet en overal beschikbaarheidsgelimiteerd is (𝑓 < 𝑓EG). Een voorbeeld hiervan is

𝑓(𝑥, 𝑡 = 0) = 𝑓sea [1 − 𝑥
𝐿]

2
.

Hieronder zal blijken dat er binnen de dynamische formulering van erodeerbaarheid twee soorten evenwich‐
ten kunnen voorkomen, waarbij “evenwicht” is gedefinieerd als een getijgemiddelde sedimentverdeling ⟨𝑐⟩
die niet varieert op langere tijdschaal. Deze evenwichten impliceren een tijdsonafhankelijke verdeling van de
erodeerbaarheid 𝑓(𝑥, 𝑡) = 𝑓(𝑥) maar niet noodzakelijkwijze een stationaire beschikbaarheid.
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3.5 Sedimentbalans onder beschikbaarheidsgelimiteerde condities

3.5.1 Morfodynamisch evenwicht

Uit Vgl. (31) volgt dat binnen de beschrijving met dynamische erodeerbaarheid het morfodynamische even‐
wicht (𝜕𝑎/𝜕𝑡 = 0) overeenkomt met een erodeerbaarheid 𝑓eq(𝑥) die voldoet aan

d
d𝑥 [𝐵𝑇 𝑓eq + 𝐵𝐹 d𝑓eq

d𝑥 ] = 0 . (34)

Hierbij dient te worden aangenomen dat de functies 𝑇 en 𝐹 niet van de tijd afhangen. Met randvoorwaarden
(32) en (33) geeft dit

𝑓eq(𝑥) = 𝑓sea exp(− ∫
𝑥

0

𝑇 (𝑥′)
𝐹(𝑥′) d𝑥′) ,

hetgeen analoog is aan de oplossing voor de beschikbaarheid, zie Sect. 2.5. Deze oplossing is enkel geldig
onder beschikbaarheidsgelimiteerde omstandigheden, dat wil zeggen:

max
0<x<L

𝑓eq(𝑥) < 1
𝛽 .

3.5.2 Stabiliteit

Er zal hieronder worden aangetoond dat het morfodynamische evenwicht 𝑓eq een stabiele oplossing is, dat wil
zeggen: als we een kleine verstoring van deze oplossing beschouwen dan blijkt deze in de loop van de tijd altijd
uit te dempen. Beschouw hiertoe de volgende verstoorde oplossing van Vgl. (31)

𝑓(𝑥, 𝑡) = 𝑓eq(𝑥) + 𝑓 ′(𝑥, 𝑡) .

Voor de bijbehorende verstoring 𝑎′ van de beschikbaarheid geldt

𝑎′ = (d𝑎
d𝑓 )

f=feq

𝑓 ′ .

Merk op dat d𝑎/df positief is vanwege conditie 1 uit Sect. 3.3. We vinden zo voor elke willekeurige, maar
kleine verstoring 𝑓 ′ de volgende evolutievergelijking:

𝐵 (d𝑎
d𝑓 )

f=feq

𝜕𝑓 ′

𝜕𝑡 = −Γ 𝜕
𝜕𝑥 [𝐵𝑇 𝑓 ′ + 𝐵𝐹 𝜕𝑓 ′

𝜕𝑥 ] = −Γ 𝜕
𝜕𝑥 [𝐵𝐹𝑓eq

𝜕
𝜕𝑥 ( 𝑓 ′

𝑓eq
)] . (35)

In de laatste stap is conditie (34) gebruikt. De verstoorde randvoorwaarden (zie Vgln. 32 en 33) luiden

[𝑇 𝑓 ′ + 𝐹 𝜕𝑓 ′

𝜕𝑥 ]
𝑥=𝐿

= 0 , (36)

𝑓 ′(𝑥 = 0) = 0 . (37)

Indien we nu Vgl. (35) vermenigvuldigen met 𝑓 ′/𝑓eq en vervolgens integreren tussen 𝑥 = 0 en 𝑥 = 𝐿 dan
vinden we met partiële integratie en met behulp van (36) en (37) de volgende relatie

d𝐼
d𝑡 = Γ ∫

𝐿

0
𝐵(𝑥′)𝐹(𝑥′)𝑓eq(𝑥′) [ 𝜕

𝜕𝑥 ( 𝑓 ′

𝑓eq
)]

2

d𝑥′ , (38)

waarbij

𝐼(𝑡) = 1
2 ∫

𝐿

0

𝐵
𝑓eq

(d𝑎
d𝑓 )

f=feq

(𝑓 ′)2 d𝑥′ .
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Nu is 𝐼(𝑡) een functie van de tijd die altijd positief is tenzij 𝑓 ′ overal nul is, in welk geval ook 𝐼 nul is. Tevens
geldt dat 𝐹(𝑥) altijd negatief is (zie Sect. 2.5) zodat de rechterkant van Vgl. (38) altijd negatief is, behalve
wederom als 𝑓 ′ identiek nul is. Zodoende volgt uit Vgl. (38) dat d𝐼/d𝑡 < 0 hetgeen betekent dat 𝑓 ′ → 0. Elke
kleine verstoring van 𝑓eq zal dus uitdempen, het morfodynamische evenwicht is derhalve stabiel. Overigens is
nergens expliciet relatie (28) gebruikt; de stabiliteit is dus aangetoond voor alle formuleringen die aan de in
Sect. 3.3 genoemde condities voldoen.
De stabiliteit van 𝑓eq impliceert ook de stabiliteit van 𝑎eq aangezien de relatie 𝑓(𝑎) inverteerbaar is. De sta‐
biliteit van het morfodynamische evenwicht is een belangrijk resultaat. Immers, evenwichten kunnen enkel
optreden als ze stabiel zijn. Dit betekent dat de evenwichten in Chernetsky e.a. (2010) en rapporten 2.1, 2.2
en 1.4 die eerder a priori waren aangenomen dus inderdaad kunnen voorkomen.

3.5.3 De aanpassingstijdschaal

Het morfodynamische evenwicht zal zich instellen indien de forceringen (getij en getijconcentratie op de zee‐
rand, rivierafvoer) constant zijn. Of dit evenwicht ook zal optreden bij variabele forcering is niet a priori duide‐
lijk. Belangrijk is de tijdschaal waarop een evenwicht zich kan instellen en de verhouding van deze tijdschaal
tot de snelheid waarmee de forceringen variëren. Deze aanpassingstijdschaal kan voor gegeven tijdsonafhan‐
kelijke𝑇 (𝑥) en𝐹(𝑥)worden bepaald uit de vergelijkingen (35), (36) en (37) voor de lineaire stabiliteitsanalyse.
Om dit verder te onderzoeken schrijven we de verstoring 𝑓 ′(𝑥, 𝑡) als

𝑓 ′(𝑥, 𝑡) = exp(−𝜇𝑡) ̂𝑓𝜇(𝑥) . (39)

We vinden dan dat Vgl. (35) er als volgt uitziet:

−𝜇𝐵 (d𝑎
d𝑓 )

f=feq

̂𝑓𝜇 = −Γ 𝜕
𝜕𝑥 [𝐵𝐹𝑓eq

𝜕
𝜕𝑥 (

̂𝑓𝜇
𝑓eq

)] , (40)

waarbij ̂𝑓(𝑥) aan randvoorwaarden (36) en (37) moet voldoen. Vergelijking (40) is een Sturm‐Liouville eigen‐
waardeprobleem. Dat betekent dat er oneindig veel eigenwaarden 𝜇 (en bijbehorende eigenfuncties ̂𝑓𝜇(𝑥))
bestaan die aan Vgl. (40), (36) en (37) voldoen. De eigenfuncties vormen een volledige basis, dat wil zeggen
dat elke willekeurige verstoring 𝑓 ′(𝑥, 𝑡) een superpositie is van deze eigenfuncties. Bovendien zijn de eigen‐
waarden reëel en kunnen zij geordend worden als

𝜇1 < 𝜇2 < 𝜇3 < … ... . (41)

Er is dus een kleinste eigenwaarde en omdat het evenwicht stabiel is voor elke verstoring moet 𝜇1 positief zijn.
Als dat niet zo zou zijn, dan is de verstoring 𝑓 ′(𝑥, 𝑡 = 0) = ̂𝑓𝜇1

(𝑥) niet gedempt, hetgeen in tegenspraak is
met de in Sect. 3.5.2 aangetoonde stabiliteit.
Elke eigenfunctie dempt dus temporeel uit ∼ exp(−𝜇𝑡). Uit Vgl. (41) volgt dan dat de eerste eigenfunctie ̂𝑓𝜇1

trager uitdempt dan alle andere. Dit betekent dat deze eigenmode het tijdsverloop naar morfodynamische
evenwicht zal domineren. De inverse van 𝜇1 kan dan gezien worden als de tijdschaal waarop morfodynamisch
evenwicht bereikt wordt, de zogenaamde aanpassingstijdschaal 𝑇adapt. Er geldt dus dat

𝑇adapt = 1
𝜇1

. (42)

Zij nu 𝑇forc de tijdschaal waarop externe forceringen veranderen, dan zal bij 𝑇adapt ≪ 𝑇forc het systeem zich
min of meer instantaan kunnen aanpassen en zal het morfodynamische evenwicht zich dus kunnen instellen.
Voor 𝑇adapt ≫ 𝑇forc daarentegen zal de forcering sneller veranderen dan dat het morfodynamische evenwicht
zich kan instellen. In dat geval zal het morfodynamische evenwicht dus niet voorkomen.
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3.6 Sedimentbalans onder erosiegelimiteerde condities

3.6.1 Evenwicht

Indien we de sedimentbalans in bodemlaag (Vgl. 31) combineren met de relatie 𝑓(𝑎) dan volgt de volgende
vergelijking voor de erodeerbaarheid 𝑓(𝑥, 𝑡):

𝐵𝜕𝑓
𝜕𝑡 = −Γ d𝑓

d𝑎
𝜕

𝜕𝑥 [𝐵𝑇 𝑓 + 𝐵𝐹 𝜕𝑓
𝜕𝑥] . (43)

waarbij d𝑓/d𝑎 altijd uit te drukken is in 𝑓 aangezien de relatie 𝑓(𝑎) inverteerbaar is. De erodeerbaarheid
kent twee statische evenwichten (𝜕𝑓/𝜕𝑡 = 0) die beide overeenkomen met een statische getijgemiddelde
sedimentconcentratie. Het eerste is wederom het morfodynamische evenwicht 𝑓eq (waarvoor ℱ = 0) dat
hiervoor is behandeld. Het tweede evenwicht treedt op als d𝑓/d𝑎 nul wordt. Vanwege condities 1 en 3 uit
Sect. 3.3 vereist dit strikt genomen een oneindige beschikbaarheid 𝑎(𝑥) zodat

𝑓 = 𝑓EG = 1
𝛽 . (44)

Het zal echter blijken dat resultaten voor erosiegelimiteerde condities al bij eindige beschikbaarheid kunnen
voorkomen vermits 1 − 𝛽𝑓 voldoende klein is.

3.6.2 Stabiliteit

Om de stabiliteit van het erosiegelimiteerde evenwicht te onderzoeken wordt gemakshalve aangenomen dat
de erodeerbaarheid overal gelijk is aan 𝑓EG. Merk op dat deze aanname vanwege de randvoorwaarde aan de
landwaartse zijde (Vgl. 36) niet nabij de opwaartse stuw geldig kan zijn. Beschouw nu de verstoorde erodeer‐
baarheidsverdeling

𝑓 = 𝑓EG − 𝑓 ′ ,

waarbij de kleine verstoring 𝑓 ′(𝑥, 𝑡) nooit negatief kan zijn aangezien de erodeerbaarheid niet groter kan zijn
dan 1/𝛽. Indien we nu gebruik maken van (28) dan volgt dat de verstoring voldoet aan

𝐵𝜕𝑓 ′

𝜕𝑡 = Γ (𝑓 ′)2
𝛽

d
d𝑥(𝐵𝑇 ) .

Het erosiegelimiteerde evenwicht is dus stabiel (𝜕𝑓 ′/𝜕𝑡 < 0) indien

d
d𝑥(𝐵𝑇 ) < 0 . (45)

Dus enkel in gebieden waar aan conditie (45) is voldaan zal erosiegelimiteerdheid kunnen optreden. Dit zijn de
gebieden waar sediment zich zal ophopen indien de erodeerbaarheid ruimtelijk niet varieert. Merk op dat (45)
een noodzakelijke conditie is voor het optreden van erosiegelimiteerde condities: het is dus niet gegarandeerd
dat deze zich dan ook zullen voordoen. Hiervoor dient in de praktijk de grootheid 1 − 𝛽𝑓 voldoende klein te
worden.
Tot slot zij ook opgemerkt dat voorwaarde (45) louter afhangt van de hydrodynamica (niet van de sedimentver‐
deling) zodat gebieden waar erosiegelimiteerdheid potentiëel kan optreden al op basis van de waterbeweging
kunnen worden geïdentificeerd.
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3.6.3 Evolutie van de beschikbaarheid

Bij erosiegelimiteerdheid geldt 𝑓 = 𝑓EG = 1/𝛽 en hieruit volgt met Vgl. (31) dat de beschikbaarheid 𝑎(𝑥, 𝑡)
onder erosiegelimiteerde condities zal voldoen aan

𝜕𝑎
𝜕𝑡 = − Γ

𝐵𝛽
𝜕

𝜕𝑥(𝐵𝑇 ) .

In gebieden waar erosiegelimiteerdheid optreedt neemt de dikte van de sedimentlaag dus toe in de tijd, voor
een tijdsonafhankelijke transport functie 𝑇 (𝑥) is deze groei lineair. De sedimentconcentratie in de waterkolom
neemt echter niet toe: immers, deze schaalt met 𝑓 en is dus begrensd. Deze situatie kan dus enkel voorkomen
indien er sediment van buitenaf wordt geïmporteerd.

3.7 Sedimentbalans onder hybride evenwichtscondities

In deze sectie zal worden besproken hoe de sedimentbalans in een estuarium eruit ziet als a priori wordt aan‐
genomen dat er sprake is van een evenwichtssituatie. Uit de analyses in Secties 3.5 en 3.6 volgt dat de even‐
wichtssedimentverdeling in een getijbekken in principe twee componenten kent. Allereerst is er het morfody‐
namische evenwicht waarbij ℱ nul is en de beschikbaarheid en erodeerbaarheid eindig en statisch zijn. In het
bijzonder is de dikte van de bodemlaag ℎbed hier onveranderlijk. Dit is kenmerkend voor beschikbaarheidsgeli‐
miteerde gebieden. Daarnaast zijn er locaties waar de erosieflux (nagenoeg) gelijk is aan de maximale waarde
die door de hydraulica wordt bepaald. Dit zijn erosiegelimiteerde gebieden waar morfodynamisch evenwicht
niet mogelijk is. In deze delen van het estuarium is de erodeerbaarheid (en daarmee de concentratie in de
waterkolom) begrensd maar groeit de sedimentlaag gestaag aan.
Op de locaties die beide soorten gebieden scheiden geldt dat het sedimenttransport ℱ continu moet zijn. Dit
kan als volgt worden ingezien. Zij 𝑥⋆ zo’n locatie en beschouw het gebied tussen 𝑥⋆ − 𝛿 en 𝑥⋆ + 𝛿. Integratie
van Vgl. (26) over dit gebied geeft

∫
𝑥⋆+𝛿

𝑥⋆−𝛿
𝐵𝜕𝑎

𝜕𝑡 d𝑥′ = −Γ ℱ|𝑥⋆+𝛿
𝑥⋆−𝛿 .

Omdat nu 𝜕𝑎/𝜕𝑡 altijd begrensd is zal de integraal links naar nul gaan voor de limiet 𝛿 → 0, waarmee uit de
rechterkant automatisch continuiteit volgt: ℱ(𝑥 ↑ 𝑥⋆) = ℱ(𝑥 ↓ 𝑥⋆).

3.7.1 Getijbekken met één erosiegelimiteerd gebied

Stel nu dat er sprake van een situatie waarbij er in één gebied tussen 𝑥1 en 𝑥2 erosiegelimiteerdheid optreedt
(zie Fig. 2). Opwaarts van dit gebied geldt de morfodynamische evenwichtsvoorwaarde en is het transport ℱ
dus nul. In het erosiegelimiteerde gebied (𝑥1 < 𝑥 < 𝑥2) geldt dat 𝑓 ≈ 1/𝛽 zodat het transport hier wordt
gegeven door

ℱ(𝑥) = ℱ(𝐿) − ∫
L

𝑥

𝜕ℱ
𝜕𝑥′ d𝑥′ = ℱ(𝐿) − 1

𝛽 ∫
𝑥2

𝑥

d(𝐵𝑇 )
d𝑥′ d𝑥′ = 𝐵(𝑥)𝑇 (𝑥)

𝛽 , (46)

waarbij is gebruikt dat ℱ(𝑥2) = 0 vanwege continuiteit. Uit conditie (45) volgt dat ℱ(𝑥) > 0 en dus in het
erosiegelimiteerde gebied in afwaartse richting toeneemt. Op 𝑥 = 𝑥1 geldt derhalveℱ(𝑥1) = 𝐵(𝑥1)𝑇 (𝑥1)/𝛽
en dit opwaartse transport is nodig om in de totale aangroei van de sedimentlaag te voorzien. De hoeveelheid
gesuspendeerd materiaal in het erosiegelimiteerde gebied neemt immers niet toe.
Afwaarts van 𝑥 = 𝑥1 geldt weer het morfodynamische evenwicht 𝜕ℱ/𝜕𝑥 = 0 dat nu dus impliceert dat
ℱ = 𝐵(𝑥1)𝑇 (𝑥1)/𝛽 constant ismaar niet nul. Hieruit volgt dat er op de zeerand sedimentwordt geïmporteerd
om de toename van de sedimentlaagdikte in het erosiegelimiteerde gebied te compenseren.

14 WL2024R13_103_6 Definitieve versie



Geïdealiseerde processtudie van systeemovergangen naar hypertroebelheid:
WP 1.5 Sedimentmodel met dynamische beschikbaarheid
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< 0  
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Figuur 2 – Sedimentbalans voor een estuarium met één erosiegelimiteerd gebied. Voor verdere toelichting zie de hoofdtekst.

3.7.2 Uitbreiding naar meerdere erosiegelimiteerde gebieden

De voorgaande analyse kan direkt worden uitgebreid naar meerdere erosiegelimiteerde gebieden. Bij een
tweede, meer opwaartse gesitueerde erosiegelimiteerde zone tussen 𝑥3 en 𝑥4 zal ℱ afwaarts van 𝑥3 zijn ver‐
hoogd met een bijdrage

Δℱ = 𝐵(𝑥3)𝑇 (𝑥3) − 𝐵(𝑥4)𝑇 (𝑥4)
𝛽 > 0 ,

en eventuele verder afwaarts gelokaliseerde erosiegelimiteerde gebieden zullen op soortgelijke wijze elk een
verdere verhoging van het sedimenttransport geven. Op de zeerand is er dan sprake van netto importwaarmee
de aanslibbing in alle erosiegelimiteerde zones in stand wordt gehouden.

3.8 Samenvatting

In dit hoofdstuk is de beschrijving van beschikbaarheid dynamisch gemaakt door de tijdsevolutie van de sli‐
blaag mee te nemen in het sedimentmodel en deze te relateren aan de lokale beschikbaarheid. Daarnaast
is de erosieflux gerelateerd aan de erodeerbaarheid, die begrensd blijft bij hoge beschikbaarheid. Met deze
uitbreidingen is aangetoond dat het morfodynamische evenwicht uit rapporten 2.1, 2.2 en 1.4 stabiel is en dus
ook kan optreden. Tevens is aangegeven op welke wijze de tijdschaal kan worden berekend waarop een mor‐
fodynamisch evenwicht zich instelt. In gebieden met een hoge sedimentbeschikbaarheid is morfodynamisch
evenwicht niet langer mogelijk en zal de erodeerbaarheid een maximale waarde bereiken die begrensde SPM‐
waarden geeft. De onderliggende sedimentlaag op de bodem zal evenwel blijven aangroeien en er is netto
sedimentimport over de zeerand om in deze aangroei te voorzien.

3.9 Naschrift

Door Brouwer e.a. (2018) is een formulering voor dynamische erodeerbaarheid voorgesteld die niet uitgaat
van de massabalans van een sedimentlaag op de bodem, maar van de balans van de sedimentvoorraad. De
sedimentvoorraad is de diepte‐geïntegreerde hoeveelheid sediment, met inbegrip van de erodeerbare laag op
de bodem. Deze aanpak geeft een andere functionele relatie voor de erodeerbaarheid 𝑓 . De formulering van
Brouwer e.a. (2018) is superieur aan de onderhavige beschrijving omdat zij expliciet is gebaseerd is op fysische
processen en tevens een scherpe overgang definieert tussen beschikbaarheidsgelimiteerde en erosiegelimi‐
teerde situaties. De kwalitatieve resultaten lijken echter sterk op de bevindingen uit dit rapport.
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4 Resultaten

In dit hoofdstuk zal het sedimentmodel met dynamische beschikbaarheid worden toegepast op de Schelde.
De gebruikte gebiedsschematisatie en modelparameters zullen in Sect. 4.1 worden besproken. Vervolgens
zullen de belangrijkste resultaten van rapport 1.4 in Sect. 4.2 kort worden samengevat. In Sect. 4.3 worden de
drie afvoerverlopen besproken die zijn gebruikt voor de modelberekeningen. Hier wordt ook een belangrijk
hulpmiddel geïntroduceerd: de ruimtelijke correlatie. In Secties 4.4, 4.5 en 4.6 worden vervolgens de model‐
resultaten voor elk afvoerverloop gepresenteerd. In Sect. 4.7 tenslotte worden de belangrijkste bevindingen
besproken.

4.1 Model voor het Schelde estuarium

 

     

 

 Gentbrugge
(160 km)

Dendermonde
(120 km)

Temse
(97 km)

Antwerpen
(75 km)

Nederland

België

10 km0

51°40’ N N

51° N

3° E 4° E 5° E

51°20’ N

Bath
(50 km)

Hansweert
(34 km)

Terneuzen
(18 km)

Vlissingen
(0 km)

Figuur 3 – Het Schelde estuarium.

Het geïdealiseerdemodel is toegepast op het Scheldebekken tussenVlissingen enGentbrugge, dit is een gebied
met een totale lengte𝐿 van 160 km (zie Fig. 3). Hetmodel gebruikt de breedte‐gemiddelde bodemligging𝐻(𝑥)
en breedteprofiel 𝐵(𝑥) die reeds in rapport 1.3 werden gebruikt. Deze geometrie is gebaseerd op het 2DH‐
model van Coen e.a. (2016), waarbij de uiteindelijk gebruikte breedte en diepte zijn bepaald door het maken
van een gladde fit. Het breedtegemiddelde diepte ‐en bodemprofiel zoals verkregen uit de geometrie van
het 2DH model zijn als blauwe punten weergegeven in Fig. 4. De gladde benaderingen zijn in beide gevallen
aangegeven als een rode curve.

Het getijgemiddelde zoutveld langsheen het Schelde estuarium is gebaseerd op conductiviteitsmetingen die
in Februari en Oktober 2009 zijn uitgevoerd (voor meer details zie rapport 2.1). Dit zoutverloop is in rapporten
2.1, 2.2 en 1.4 bekeken voor zowel zomer ‐als winteromstandigheden. In de onderhavige toepassing van het
model is echter enkel de zoutverdeling die kenmerkend is voor dewintermeegenomen. De belangrijkste reden
om geen seizoenseffectenmee te nemen in het dichtheidsveld is de constatering in rapporten 2.2 en 1.4 dat de
barocliene forcering van ondergeschikt belang is voor de sedimentbalans in de Schelde. Het gebruikte zoutveld
is derhalve de blauwe curve in Fig. 5.
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Figuur 4 – Longitudinaal verloop van de breedte (boven) en breedtegemiddelde diepte (onder) in het Scheldebekken. Blauwe punten
zijn gebaseerd op de feitelijke geometrie terwijl de rode lijnen de in het model gebruikte benaderingen weergeven.

De parameterwaarden die voor het Scheldemodel zijn gebruikt zijn samengevat in Tabel 1. Het model is ge‐
kalibreerd op 𝑀2 ‐en 𝑀4‐waterstanden door de waarden van de vertikale turbulente viscositeit 𝐴𝑣 en hy‐
draulische ruwheid 𝑠𝑓 te optimaliseren (zie rapport 1.3 en Dijkstra, 2022 voor details). In navolging van Coen
e.a. (2016) is de standaardwaarde van de valsnelheid van sediment op 2 mm s−1 gezet. De waarde voor de
erodeerbaarheid op de zeerand (𝑓sea) komt overeen met een diepte ‐en getijgemiddelde concentratie van
20 mg l−1. De capping parameter 𝛽 is zodanig bepaald dat de getijgemiddelde oppervlakteconcentratie niet
hoger wordt dan 500mg l−1, hetgeen ongeveer demaximale waargenomenmaandgemiddelde waarde is (Ma‐
ris e.a., 2015).
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Figuur 5 – Getijgemiddelde zoutverdeling langsheen het Schelde estuarium. De blauwe en rode punten geven gemeten waarden
voor winter ‐resp. zomercondities weer. De lijnen geven voor beide situaties de beste functionele fit weer volgens Vgl. (7). In het
onderhavige model is enkel de blauwe verdeling gebruikt, voor de bijbehorende parameterwaarden, zie Tabel 1. Het gebied met

negatieve 𝑥‐coördinaten maakt geen deel uit van het modeldomein.

Tabel 1 – Parameterwaarden van het gekalibreerde Scheldemodel.

Parameter Waarde Parameter Waarde

𝐿 160 km ̂𝑠 30.3296 psu
𝐴M2

1.77 m 𝑥𝑐 60.4140 km
𝐴M4

0.14 m 𝑥𝐿 27.1020 km
𝜑 ‐1.3∘ 𝑤𝑠 2 mm s−1

𝐴𝑣0
= 𝐾𝑣0

0.0367 m2 s−1 𝑓sea 2.835 × 10−6

𝑠𝑓 0.0048 m s−1 𝛽 8903
𝐾ℎ 100 m2 s−1

4.2 Samenvatting van eerdere resultaten

Hier zullen kort de relevante hoofdresultaten uit rapport 1.4 worden samengevat. Deze studie betrof de va‐
riatie van de sedimentverdeling in functie van de afvoer, maar onder de aanname dat de morfodynamische
evenwichtsconditie instantaan geldig is. De breedte ‐en getijgemiddelde sedimentverdeling is in Fig. 6 weer‐
gegeven voor vier verschillende afvoeren. Merk op dat deze verdelingen relatief zijn, dwz. dat ze geschaald zijn
op basis van de maximale waarde. Bij lage afvoer is er een zeer gepiekte SPM‐verdeling die een ETM geeft op
ca. 155 km van Vlissingen. Bij hogere afvoer (𝑄 = 30 m3/s) ontstaat rond 120 km van Vlissingen een tweede,
meer afwaarts gelokaliseerd ETM. Bij verdere verhoging van de afvoer (𝑄 = 80 m3/s) is het opwaartse ETM
verdwenen en zien we dat het afwaartse ETM is verschoven naar ca. 90 km van Vlissingen. Bij hoge afvoer
tenslotte (𝑄 = 340 m3/s) accumuleert al het sediment aan de zeewaartse rand. Aangezien de sedimentcon‐
centratie op deze rand ca. 20mg/l bedraagt komt dit overeenmet een situatiewaarbij het sediment nagenoeg
is uitgespoeld.
Op basis van deze resultaten wordt geconcludeerd dat er bij lage afvoer een sterke, opwaarts geconcentreerd
ETM is dat onder invloed van toenemend rivierdebiet verdwijnt en overgaat in een meer afwaarts gelokali‐
seerd ETM dat uiteindelijk verdwijnt door uitspoeling. Dit beeld is consistent met trends in jaargemiddelde
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Figuur 6 – Relatieve getijgemiddelde verdeling van het sediment voor vier verschillende afvoeren. Voor verdere details, zie de
hoofdtekst.

afvoer ‐en SPM‐gegevens (Vandenbruwaene e.a., 2016).
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4.3 Opgelegde verlopen voor de rivierafvoer

In dit hoofdstuk zal met name worden bestudeerd hoe de beschikbaarheid 𝑎(𝑥, 𝑡) en erodeerbaarheid 𝑓(𝑥, 𝑡)
(en daarmee de sedimentverdeling) zich gedragen bij variabele rivierafvoer. Hierbij zullen eerst twee geïde‐
aliseerde tijdseries worden beschouwd. Het voordeel hiervan is dat een aantal belangrijke resultaten voor
dergelijke kunstmatige afvoerverlopen gedegen kan worden bestudeerd. Tot slot zullen ook modelresultaten
worden besproken voor een meer realistisch afvoerverloop dat is ontleend aan dagwaarden teMelle uit 2009.
Alvorens deze verlopen te bespreken zal echter eerst worden ingegaan op de relatie tussen aanpassingstijd‐
schaal 𝑇adapt en bovenafvoer, aangezien dit al een indicatie zou kunnen geven over het al dan niet optreden
van een morfodynamische evenwichtsverdeling van het sediment.

4.3.1 Aanpassingstijdschaal

In Sect. 3.5.3 is aangetoond dat de lineaire stabiliteitsanalyse van het morfodynamische evenwicht kan wor‐
den gebruikt om de aanpassingstijdschaal 𝑇adapt te berekenen. Dit is de tijdschaal waarop het morfodynami‐
sche evenwicht zich zal instellen. In Fig. 7 is het verloop van deze tijdschaal weergegeven versus de afvoer
te Melle. Hieruit blijkt dat de aanpassingstijdschaal afneemt met toenemende rivierafvoer. Hierbij geldt voor
𝑄 ≳ 30m3/s een tijdschaal van ongeveer 1−3weken, terwijl 𝑇adapt voor lagere afvoeren zeer sterk toeneemt:
bij een afvoer van 20 m3/s bedraagt 𝑇adapt al ruim één jaar. Bij hoge afvoer lijkt de aanpassingstijdschaal con‐
stant te worden (𝑇adapt ∼ 8 dagen). Aangezien de rivierafvoer doorgaans varieert op tijdschalen van enkele da‐
gen tot enkele weken kan uit dit verloop ruwweg worden geconcludeerd dat het morfodynamische evenwicht
zich bij lage afvoeren (𝑄 ≲ 30 m3/s in de praktijk te traag instelt om ook op te kunnen treden. Voor hogere
afvoeren is dit ‐ afhankelijk van de variabiliteit van het rivierdebiet zelf ‐ wel mogelijk. Het zal echter blijken
dat deze conclusie niet geheel correct is: de kwalitatieve eigenschappen van de ruimtelijke sedimentverdeling
blijken vaak juist wèl gelijkenis te vertonen met de verdeling onder morfodynamisch evenwicht.

4.3.2 Geïdealiseerde afvoerverlopen

Het gekozen geïdealiseerde afvoerverloop is als volgt. Eerst wordt gedurende ca. 150 dagen een constant
debiet van 60 m3/s voorgeschreven. Hierbij worden de initiële erodeerbaarheid en beschikbaarheid gekozen
conform het bijbehorende morfodynamische evenwicht. Vervolgens vindt gedurende 100 dagen een geleide‐
lijke overgang plaats naar een lange periode 𝑃min ≈ 750 dagen met een minimale afvoer 𝑄min. Tot slot neemt
de afvoer in 100 dagen tijd weer toe tot 60 m3/s die vervolgens tot het einde van de simulatie (1232 dagen)
wordt aangehouden. Het volledige tijdsverloop is weergegeven in Fig. 8.
Er zullen twee waarden voor de lage afvoer 𝑄min worden beschouwd: 𝑄min = 25 m3/s en 𝑄min = 20 m3/s.
De reden is dat de aanpassingtijdschaal voor beide afvoeren aanzienlijk verschilt: 66 dagen resp. 537 dagen
(zie Fig. 7). Gelet op de periode 𝑃min betekent dit dat we voor 𝑄min = 25 m3/s een evolutie naar evenwicht
verwachten maar voor 𝑄min = 20 m3/s niet.

4.3.3 Afvoerverloop te Melle in 2009

Naast de geïdealiseerde afvoerverlopen zal ook de gemeten afvoer te Melle in 2009 worden beschouwd. Voor
de opgelegdetijdserie is uitgegaan van dagwaarden. Omdat de interesse hier vooral uitgaat naar seizoenseffec‐
ten is deze tijdserie gladder gemaakt door gebruik te maken van een zogenaamd Savitzky‐Golay filter (Savitzky
en Golay, 1961) met een middelingsperiode van 90 dagen. De keuze voor een middelingsperiode is gelegen
in het feit dat de sedimentdynamica niet instantaan kan reageren op dagelijkse variatie, dit volgt expliciet uit
het feit dat 𝑇adapt tenminste enkele dagen bedraagt. Het aldus verkregen verloop is in Fig. 9 weergegeven. Fi‐
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Figuur 7 – Verloop van de aanpassingstijdschaal 𝑇adapt (blauw: lineaire schaling, rood: logarithmische schaling) als functie van de
rivierafvoer te Melle.

guur 9 toont ook de verhouding tussen de aanpassingstijdschaal 𝑇adapt en de tijdschaal 𝑇forc waarop de afvoer
varieert, deze laatste is hier gedefinieerd als

𝑇forc = 𝑄 /∣d𝑄
d𝑡 ∣ . (47)

Met name tussen ca. 150 en 300 dagen is deze verhouding groot en het is dan ook te verwachten dat het
morfodynamische evenwicht dan niet zal optreden.

4.3.4 Ruimtelijke correlatie tussen erodeerbaarheid en beschikbaarheid

Alvorens de resultaten voor drie afvoerverlopen te presenteren introduceren we eerst een handig hulpmiddel:
de ruimtelijke correlatie 𝐶fa tussen de instantane erodeerbaarheid 𝑓(𝑥, 𝑡) en de beschikbaarheid 𝑎eq(𝑥) bij
morfodynamisch evenwicht. Deze grootheid is gedefinieerd als

𝐶fa(𝑡) =
∫

L

0
𝑓(𝑥, 𝑡)𝑎eq(𝑥) d𝑥

√∫
L

0
[𝑓(𝑥, 𝑡)]2 d𝑥 ∫

L

0
[𝑎eq(𝑥)]2 d𝑥

, (48)

waarbij de term in de noemer een normalisatiefactor is die garandeert dat 𝐶fa altijd tussen 0 en 1 ligt. Nega‐
tieve waarden voor 𝐶fa treden niet op omdat 𝑓(𝑥, 𝑡) en 𝑎eq(𝑥) beiden positief zijn. De ruimtelijke correlatie is
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Figuur 8 – Geïdealiseerde afvoerverloop te Melle met 𝑄min = 25 m3/s (blauw) en 𝑄min = 20 m3/s (rood).

een maat voor de overeenkomt tussen de kwalitatieve ruimtelijke verdeling van erodeerbaarheid en de even‐
wichtsverdeling van beschikbaarheid. Als bijvoorbeeld de locatie van ETMs overeenkomen dan zal 𝐶fa relatief
groot zijn. Als zodanig geeft 𝐶fa weer in hoeverre de sedimentverdeling bij dynamische beschikbaarheid lijkt
op de evenwichtsverdeling. Merk op dat 𝐶fa een kwalitatievemaat is en niets zegt over de overeenkomst tus‐
sen optredende SPM‐waarden.
Er kan ook een ruimtelijke correlatie worden gedefinieerd op basis van getijgemiddelde sedimentverdelingen.
Deze correlatie lijkt echter sterk op 𝐶fa en zal daarom niet worden beschouwd.

4.4 Geïdealiseerd afvoerverloop met 𝑄min = 25 m3/s

Hier zullen eerst de resulaten voor 𝑄min = 25 m3/s worden besproken. Omdat de aanpassingstijdschaal bij
dit afvoerverloop relatief kort is zal blijken dat het in Sect. 3.7 besproken evenwicht hier zal optreden.

4.4.1 Ruimtelijke correlatie

Figuur 10 laat de ruimtelijke correlatie zien tussen erodeerbaarheid 𝑓 en beschikbaarheid 𝑎eq voor drie waar‐
den van de capping parameter 𝛽. Hieruit volgt dat 𝐶fa vaak dichtbij 1 ligt, behalve gedurende perioden waarin
de afvoer wisselt van hoog naar laag of andersom (vertikale zwarte lijnen in Fig. 10). Opvallend is dat de corre‐
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Figuur 9 – Gefilterd afvoerverloop te Melle op basis van dagwaarden in 2009 (blauw). De groene curve geeft de instantane waarde
van de ratio 𝑇adapt/𝑇forc weer. Merk op dat de schaling voor deze ratio logarithmisch is.

latie bij toename van de afvoer slechter is dan bij afname. Ook lijkt de correlatie slechter te worden naarname
erosiegelimiteerdheid belangrijker wordt (hogere 𝛽).
Om dit nader te illustreren is in Fig. 11 voor 𝛽 = 0 (geen erosiegelimiteerdheid) en 𝛽 = 8903 (mogelijke
erosiegelimiteerdheid) de verdeling van 𝑓(𝑥, 𝑡) en 𝑎eq(𝑥) getoond voor 𝑡 ≈ 200 dagen en 𝑡 ≈ 1100 dagen,
dit is ten tijde van de minimale correlaties. Rond 𝑡 ≈ 200 dagen zien we dat 𝑎eq(𝑥) een sterke opwaartse
piek heeft en een minder geprononceerd afwaarts maximum. Beide pieken vinden we kwalitatief terug in de
instantane verdelingen van de erodeerbaarheid. Bij toename van de afvoer (𝑡 ≈ 1100 dagen) is de correlatie
voor dynamische beschikbaarheid bij 𝛽 = 0 nog redelijk groot omdat de verdeling van de erodeerbaarheid de
beide pieken van de evenwichtsbeschikbaarheid kwalitatief reproduceert. Voor de situatie bij 𝛽 = 8903 is er
sprake van eenmaximum in de beschikbaarheid 𝑎eq rond ca. 100 km van Vlissingen terwijl de erodeerbaarheid
een sterke opwaarts gelokaliseerde piek heeft (rond 150 km). Dit is de reden waarom de correlatie in dit geval
relatief laag is (∼ 0.5).

4.4.2 Massabalans voor waterkolom en bodemlaag

De hoge correlatie 𝐶fa en de relatief korte aanpassingtijdschaal (𝑇adapt ≈ 66 dagen) suggereren dat de sedi‐
mentverdeling zich tijdens de periodemet lage afvoer naar een evenwicht zal ontwikkelen. Dit wordt bevestigd
in Fig. 12 waar de totale hoeveelheid gesuspendeerd materiaal (𝑀sus) en de totale massa in de sedimentlaag
(𝑀bed) zijn weergegeven. Hierbij zijn drie situaties getoond: instantaan morfodynamisch evenwicht (ℱ = 0),
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Figuur 10 – Temporele verloop van de ruimtelijke correlatie 𝐶fa voor 𝛽 = 0, 𝛽 = 5221 en 𝛽 = 8903 bij 𝑄min = 25 m3/s. De
vertikale zwarte stippellijnen markeren de tijdstippen waarop de verandering van de afvoer maximaal is (zie Fig. 8).

dynamische beschikbaarheid bij 𝛽 = 0 en dynamische beschikbaarheid bij 𝛽 = 8903.
De hoeveelheid gesuspendeerd materiaal (Fig. 12a) wordt gedurende de periode van lage afvoer voor alle
gevallen constant. Voor dynamische beschikbaarheid stelt dit evenwicht zich wat later in dan voor instan‐
taan evenwicht, en deze tijdschaal lijkt goed overeen te komen met de aanpassingstijd 𝑇adapt = 66 dagen.
De hoeveelheid gesuspenseerd materiaal is lager bij 𝛽 = 8903: dit is te verwachten indien bij lage afvoer
de evenwichtsverdeling van de erodeerbaarheid (𝑓eq) voldoende hoog wordt zodat 𝑓(𝑥, 𝑡) begrensd is. De
hoeveelheid sediment in de waterkolom is dan immers beperkt. Hieronder zal blijken dat de erodeerbaarheid
lokaal inderdaad nabij haar maximale waarde 𝑓EG is .
Merk op dat de overgang naar hogere afvoer (rond 1100 dagen) bij de gevallen met dynamische beschikbaar‐
heid gepaard gaat met een aanvankelijke toename van 𝑀sus. Bij de evenwichtsaanname daalt de hoeveelheid
gesuspendeerd materiaal echter direkt als de afvoer toeneemt.

In Fig. 12b is eenzelfde verloop weergegeven, maar nu voor de totale hoeveelheid sediment 𝑀bed in de ero‐
deerbare bodemlaag. Voor de gevallen zonder erosiegelimiteerdheid wordt tijdens de periodemet lage afvoer
een constante waarde bereikt. Voor het geval 𝛽 = 8903 zien we echter een lineaire groei van de massa in de
bodemlaag. Dit impliceert dat er bij lage afvoer erosiegelimiteerde omstandigheden voorkomen waardoor de
erodeerbaarheid lokaal haar maximale waarde 𝑓 = 𝑓EG aanneemt (zie Sect. 3.7).
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Figuur 11 – Vergelijking tussen ruimtelijke verdeling van erodeerbaarheid 𝑓 (blauw) en evenwichtsbeschikbaarheid 𝑎eq (groen). De
linkerpanelen hebben betrekking op de minimale correlatie nabij 𝑡 = 200 dagen, rechts op de lage correlatie rond 𝑡 = 1100 dagen.
In de bovenste panelen (a,b) is de situatie voor 𝛽 = 0 weergegeven, onder (c,d) voor 𝛽 = 8903. De precieze tijdstippen per paneel

zijn: (a): 222 dagen, (b): 1053 dagen, (c): 224 dagen en (d): 1066 dagen.

4.4.3 Sedimenttransport bij erosiegelimiteerde condities

Om de situatie voor 𝛽 = 8903 nader te beschouwen is in Fig. 13a de ruimtelijke variatie van het transport ℱ
weergegeven voor 𝑡 = 900 dagen. Om duidelijker aan te geven waar erosiegelimiteerdheid optreedt is ook
de grootheid 1 − 𝛽𝑓 geplot, deze grootheid is klein bij erosiegelimiteerde condities aangezien dan immers
geldt dat 𝑓 ≈ 𝑓EG = 1/𝛽. Het totale transport is nul aan de opwaarste rand en neemt in afwaartse richting
rond 155 km van Vlissingen afwaarts ineens toe, waarna ℱ constant blijft tot de zeerand. Op basis van de
evenwichtsanalyse in Sect. 3.7 is het gebied waar het transport sterk toeneemt een erosiegelimiteerde zone.
Dit wordt bevestigd door het feit dat 1−𝛽𝑓 hier een lokaal minimum aanneemt en heel klein wordt (∼ 0.001).
Ter verdere illustratie is in Fig. 13b het sedimenttransport weergegeven voor 𝛽 = 135000, dit correspondeert
met een situatie waarin erodeerbaarheid een nog grotere rol speelt, aangezien de erodeerbaarheid 𝑓 naar
boven is begrensd tot 𝑓EG = 1/𝛽. De erosiegelimiteerde zonedie bij𝛽 = 8903optreedt is nog steeds aanwezig,
maar er is nu ook een tweede gebied tussen ca. 100 en 110 km van Vlissingen. Beide erosiegelimiteerde zones
vallen samen met lokale minima van 1 − 𝛽𝑓 die hier kleine waarden aanneemt.
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(a) Massa in suspensie

(b) Massa in de bodem

Figuur 12 – Tijdsverloop van de hoeveelheid massa in de waterkolom (a) en in de bodemlaag (𝑀bed, b) voor evenwichten voor
dynamische beschikbaarheid bij 𝛽 = 0 resp. 𝛽 = 8903.
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(a) 𝛽 = 8903

(b) 𝛽 = 135000

Figuur 13 – Ruimtelijk verloop van het transport (ℱ, blauw) en de grootheid 1 − 𝛽𝑓 (groen) op tijdstip 𝑡 = 900 dagen voor (a)
𝛽 = 8903 en (b) 𝛽 = 135000.
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4.5 Geïdealiseerd afvoerverloop met 𝑄min = 20 m3/s

Bij het geïdealiseerde afvoerverloop met 𝑄min = 20 m3/s is de aanpassingstijdschaal tijdens lage afvoer onge‐
veer 537 dagen, en dit is niet kort vergelekenmet de periodewaarbinnen deze afvoer optreedt. Een evenwicht
zoals gevonden in Sect. 4.4 wordt hier dan ook niet verwacht.

4.5.1 Ruimtelijke correlatie

Figuur 14 laat wederom de ruimtelijke correlatie zien tussen erodeerbaarheid en beschikbaarheid voor drie
waarden van de capping parameter 𝛽. Ondanks de langere aanpassingstijdschaal zien we dat 𝐶fa toch meestal
boven 0.8 ligt, behalve tijdens de toename van lage naar hoge afvoer. Ook is de correlatie weer slechter naar‐
mate de capping parameter 𝛽 groter is.

Figuur 14 – Temporele verloop van de ruimtelijke correlatie 𝐶fa voor 𝛽 = 0, 𝛽 = 5221 en 𝛽 = 8903 bij 𝑄min = 20 m3/s. De
vertikale zwarte stippellijnen markeren de tijdstippen waarop de verandering van de afvoer maximaal is (zie Fig. 8). De minimale

correlatie voor 𝛽 = 0 bedraagt 0.64.

In navolging van Fig. 11 is in Fig. 15 de verdeling van 𝑓(𝑥, 𝑡) en 𝑎eq(𝑥) weergegeven voor de tijdstippen rond
𝑡 = 200 dagen en 𝑡 = 1100 dagen, dit is wanneer de ruimtelijke correlatie minimaal is. Eigenlijk zien de
kwalitatieve verdeling van erodeerbaarheid en beschikbaarheid er hetzelfde uit als in Fig. 11, zodat dezelfde
conclusies kunnen worden getrokken. In het bijzonder zien we weer dat de erodeerbaarheid bij erosiegeli‐
miteerde situaties slecht overeenkomt met de beschikbaarheid als de afvoer van laag naar hoog toeneemt.
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Figuur 15 – Vergelijking tussen ruimtelijke verdeling van erodeerbaarheid 𝑓 (blauw) en evenwichtsbeschikbaarheid 𝑎eq (groen) bij
𝑄min = 20 m3/s. De linkerpanelen hebben betrekking op de minimale correlatie nabij 𝑡 = 200 dagen, rechts op de lage correlatie

rond 𝑡 = 1100 dagen. Boven (a,b) is de situatie voor 𝛽 = 0 weergegeven, onder (c,d) voor 𝛽 = 8903.

4.5.2 Massabalans voor waterkolom en bodemlaag

In Fig. 16 is het temporele verloop van de totale massa in suspensie en in de erodeerbare sedimentlaag weer‐
gegeven. Wat nu in Fig. 16a opvalt in vergelijking met Fig. 12a is dat de hoeveelheid gesuspendeerd materiaal
𝑀sus voor dynamische beschikbaarheid zonder erosiegelimiteerdheid (𝛽 = 0) niet een evenwicht bereikt om‐
dat de periode met lage afvoer te kort duurt. Voor 𝛽 = 5221 lijkt juist wel snel een evenwicht voor 𝑀sus te
worden bereikt, zij het op een relatief lage waarde. De geringe hoeveelheid materiaal in suspensie suggereert
hier dat er sprake is van erosiegelimiteerde condities: hierdoor wordt immers de hoeveelheid op te wervelen
sediment begrensd.
Dit beeld wordt bevestigd als we naar de hoeveelheid sediment in de bodemlaag (Fig. 16b) kijken. Wederom
is te zien dat de hoeveelheid sediment voor 𝛽 = 0 naar een evenwicht evolueert, maar dit niet bereikt van‐
wege de te korte duur van de periode met lage afvoer. Voor 𝛽 = 5221 neemt de hoeveelheid sediment in de
sedimentlaag juist lineair toe, hetgeen karakteristiek is voor een evenwicht bij erosiegelimiteerde omstandig‐
heden.
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(a) Sedimentmassa in de waterkolom

(b) Sedimentmassa in de bodemlaag

Figuur 16 – Tijdsverloop van de hoeveelheid massa in de waterkolom (𝑀susp, a) en in de bodemlaag (𝑀bed, b) voor dynamische
beschikbaarheid bij 𝛽 = 0 resp 𝛽 = 8903.
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4.5.3 Sedimenttransport bij erosiegelimiteerde condities

Uit het voorgaande volgt dat bij dynamische beschikbaarheid met 𝛽 = 0 geen evenwicht wordt bereikt terwijl
dit voor de situatie met 𝛽 = 5221 wel het geval lijkt. Om dit nader te onderzoeken is in Fig. 17 voor beide
gevallen het ruimtelijke verloop van het totale sedimenttransport ℱ geplot voor een drietal tijdstippen tijdens
de periode met lage afvoer.
In Fig. 17a (𝛽 = 0, geen erosiegelimiteerdheid) zien we dat ℱ positief is, hetgeen overeenkomt met import
en dus consistent is met de toename van 𝑀sus en 𝑀bed. Ook wordt het transport in de loop van de tijd overal
kleiner. Echter, de periode met lage afvoer duurt te kort om ℱ naar nul te laten gaan.
Voor de situatie met 𝛽 = 5221 (Fig. 17b) zien we een geheel ander beeld. Gedurende de periode met lage
afvoer stelt het transport zich snel in op een ruimtelijke verdeling die karakteristiek is een voor evenwicht
met één enkel erosiegelimiteerd gebied (zie Sect. 3.7). Rond 154 km van Vlissingen is er een klein gebied
waar erosiegelimiteerdheid optreedt (zie de lokale lage waarden voor 1 − 𝛽𝑓). Het sedimenttransport neemt
in deze zone in stroomafwaartse richting toe tot ca 1.5 kg/s en blijft afwaarts constant (niet getoond) zodat
daar sprake is van een morfodynamisch evenwicht. Blijkbaar kan een evenwicht zich bij aanwezigheid van een
erosiegelimiteerd gebied snel instellen. Bij 𝛽 = 8903 (niet getoond) verloopt de ontwikkeling naar evenwicht
sneller.

4.6 Afvoerverloop van 2009

Tot slot beschouwen we het gefilterde afvoerverloop te Melle voor 2009 (zie Sect. 4.3.3). Hierbij treden af‐
voervariaties op die veel korter zijn dan de aanpassingstijdschaal (zie Fig. 9).

4.6.1 Ruimtelijke correlatie

In Fig. 18 is de ruimtelijke corrrelatie 𝐶fa geplot voor drie waarden van 𝛽. Hierbij is ook aangegeven wan‐
neer de afvoer minimaal is (ca. 10 m3/s). Wederom blijkt de overeenkomst tussen de sedimentverdeling bij
dynamische beschikbaarheid enerzijds en de verdeling bij morfodynamisch evenwicht anderzijds behoorlijk
goed, enkel bij toename van de afvoer zien we weer een sterke afname van de correlatie, en deze afname is
groter wanneer 𝛽 hoger is. Opmerkelijk is dat de correlatie hoog is als de afvoer heel laag is. Dit is opmerkelijk
aangezien bij minimale afvoer (𝑄 ≈ 10 m3/s ) de aanpassingstijdschaal ruim 1500 jaar bedraagt! In Fig. 19
is daarom de ruimtelijke verdeling van de erodeerbaarheid 𝑓(𝑥) en de beschikbaarheid 𝑎eq bij minimale af‐
voer weergegeven. Merk op dat al deze grootheden sterk gelokaliseerd zijn nabij de opwaartse rand. Wat nu
opvalt is dat de waarden voor de erodeerbaarheid ordes van grootte kleiner zijn dan de sedimentbeschikbaar‐
heid onder evenwicht. Echter, de ruimtelijke correlatie is groot omdat alle grootheden tussen 155 en 160 een
maximum hebben. Daarbij is de overeenkomst met 𝑎eq bij lage 𝛽 wat beter omdat de locatie van de maxima
beter samenvalt.
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(a) 𝛽 = 0

(b) 𝛽 = 5221

Figuur 17 – Ruimtelijk verloop van het transport (ℱ) voor drie verschillende tijdstippen bij (a) 𝛽 = 0 (b): 𝛽 = 5221. Voor het laatste
geval is ook de grootheid 1 − 𝛽𝑓 getoond (zwarte curve).
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Figuur 18 – Temporele verloop van de ruimtelijke correlatie 𝐶fa voor 𝛽 = 0, 𝛽 = 5221 en 𝛽 = 8903 bij het afvoerverloop uit
2009. De vertikale zwarte stippellijn geeft het tijdstip weer waarop de afvoer te Melle minimaal is (zie Fig. 9).

Figuur 19 – Ruimtelijk verloop van de erodeerbaarheid 𝑓 en de evenwichtsbeschikbaarheid 𝑎eq voor het afvoerverloop uit 2009, ten
tijde van minimale afvoer. Merk op dat enkel het gebied opwaarts van 140 km van Vlissingen is getoond: de genoemde grootheden

zijn meer afwaarts verwaarloosbaar klein.
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4.6.2 Massabalans voor waterkolom en bodemlaag

De hoeveelheid sediment in de waterkolom (Fig. 20a) volgt onder evenwichtscondities direkt de afvoer en
piekt derhalve wanneer deze minimaal is. Bij dynamische beschikbaarheid is de hoeveelheid sediment in eer‐
ste instantie min of meer constant maar neemt na ongeveer 300 dagen sterk toe als de afvoer toeneemt.
Merk op dat bij dynamische beschikbaarheid tijdens de droge periode veel minder sediment in de waterkolom
aanwezig is als onder evenwichtscondities. Dit komt enerzijds doordat de sedimentverdeling met traagheid
reageert op veranderingen in de afvoer (en zich derhalve niet instantaan aan de evenwichtsituatie kan aan‐
passen), anderzijds zal erosiegelimiteerdheid ook de maximale hoeveelheid sediment beperken.
De sedimentmassa op de bodem (𝑀bed) vertoont bij dynamische beschikbaarheid zowel met als zonder ero‐
sieglimiteerdheid een toename in de tijd, die pas afneemt nabij het einde van de simulatie als de afvoer hoger
wordt.

4.6.3 Sedimenttransport bij erosiegelimiteerde condities

Hierboven is al opgemerkt dat de instantane sedimentverdeling en de verdeling bij morfodynamisch evenwicht
ook bij lage afvoer een sterke gelijkend kwalitatief verloop kennen. Hier zal voor lage afvoer het sedimenttrans‐
port ℱ worden besproken voor dynamische beschikbaarheid zonder en met erosiegelimiteerde condities. Bij
dynamische beschikbaarheid zonder erosiegelimiteerdheid (𝛽 = 0, Fig. 21a) is het sedimenttransport over een
groot deel van het bekken nagenoeg constant en positief. Sediment wordt hier geïmporteerd en zal achterin
het bekken accumuleren. Dit is geen situatie die overeenkomtmet een evenwicht in de sedimentverdeling. Bij
erosiegelimiteerde condities (Fig. 21b) isℱ afwaarts van 150 kmook redelijk constantmaar nu vormt zich rond
156 km een erosiegelimiteerde zone waarin het geïmporteerde sediment kan neerslaan. Ook dit is evenwel
nog geen evenwichtssituatie, aangezien dan 𝜕ℱ/𝜕𝑥 overal negatief moet zijn binnen een erosiegelimiteerd
gebied (zie Sect. 3.7).
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(a) Sedimentmassa in de waterkolom

(b) Sedimentmassa in de sedimentlaag

Figuur 20 – Tijdsverloop van de hoeveelheid massa in de waterkolom (a) en in de sedimentlaag (𝑀bed, b) voor evenwicht en voor
dynamische beschikbaarheid bij 𝛽 = 0 en 𝛽 = 8903.
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(a) 𝛽 = 0

(b) 𝛽 = 5221

Figuur 21 – Ruimtelijk verloop van het instantane transport (ℱ) op dagnummer 235 in 2009, wanneer de afvoer haar minimum
bereikt. Paneel (a): 𝛽 = 0, paneel (b): 𝛽 = 5221. Voor het laatste geval is ook de grootheid 1 − 𝛽𝑓 getoond (blauwe curve).
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4.7 Bespreking van de belangrijkste bevindingen

Hieronder zullen de meest opvallende resultaten uit de experimenten in Secties 4.4, 4.5 en 4.6 worden be‐
sproken.
Wat opvalt is dat de ruimtelijke verdeling van de erodeerbaarheid kwalitatief doorgaans goed overeenkomt
met de beschikbaarheid indien morfodynamisch evenwicht wordt aangenomen, ook als de aanpassingstijd
𝑇adapt voor dit evenwicht lang is. Dit is met name goed zichtbaar in Fig. 19. De aanpassingstijdschaal is blijk‐
baar geen accurate maat om aan te geven of morfodynamisch evenwicht wel of niet zal optreden. Eerder lijkt
𝑇adapt aan te geven wanneer een evenwichtssituatie kwantitatief (dus uniform) wordt bereikt. De kwalitatieve
sedimentverdeling (vorming van ruimtelijke maxima en minima) vindt blijkbaar op een veel kortere tijdschaal
plaats. Hieruit volgt dat het gebruik van de morfodynamische evenwichtsaanname een goede methode is om
locaties van ETMs te achterhalen.
Daarnaast lijkt een hybride evenwichtsverdeling van sediment ‐ waarbij zowel beschikbaarheidsgelimiteerde
gebieden met morfodynamisch evenwicht als erosiegelimiteerde zones voorkomen ‐ zich aanmerkelijk sneller
in te stellen dan een puur morfodynamisch evenwicht. Dit is goed zichtbaar in Fig. 17 waarin het morfodyna‐
mische evenwicht (𝛽 = 0) niet wordt bereikt maar het evenwicht met erosiegelimiteerde locaties (𝛽 = 5221)
juist wel. Een reden hiervoor kan zijn dat het morfodynamisch evenwicht pas optreedt als ℱ naar nul gaat
terwijl een evenwicht met erosiegelimiteerde gebieden een eindig sedimenttransport op de zeerand vergt,
hetgeen doorgaans minder tijd vergt. Inderdaad laat Fig. 17b zien dat evenwicht bij erosiegelimiteerdheid
optreedt als ℱ ≈ 1.5 kg/s. Dit is een waarde van ℱ die zonder erosiegelimiteerdheid al rond 300 dagen is
bereikt (zie Fig. 17a), zodat het niet vreemd is dat het hybride evenwicht zich sneller kan instellen. Merk ove‐
rigens op dat evenwichten met erosiegelimiteerde zones een hoge waarde voor 𝐶fa hebben, zie bijvoorbeeld
Figs. 13b en 17b die beide een ruimtelijke correlatie van meer dan 0.9 laten zien. Dit komt mede doordat
erosiegelimiteerde gebieden daar optreden waar d(𝐵𝑇 )/d𝑥 negatief is, en dat zijn juist ook de gebieden waar
onder de a priori aanname van morfodynamisch evenwicht sediment zal accumuleren.
Ook opmerkelijk is dat de ruimtelijke correlatie 𝐶fa bij toename van afvoer significant lager is dan bij afname.
De sedimentverdeling kan de morfodynamische evenwichtsverdeling dus beter volgen bij afnemende afvoer
dan bij toenemende afvoer. Dit effect is met name bij erosiegelimiteerdheid zichtbaar en kan worden begre‐
pen door de tijdsevolutie van de erodeerbaarheid te beschouwen. Uit Vgl. (31) volgt met (28) dat 𝑓(𝑥, 𝑡)
voldoet aan

𝜕𝑓
𝜕𝑡 = −Γ (1 − 𝛽𝑓)2

𝐵
𝜕

𝜕𝑥 [𝐵𝑇 𝑓 + 𝐵𝐹 𝜕𝑓
𝜕𝑥] . (49)

Nu treedt bij lage afvoer erosiegelimiteerdheid op, dat wil zeggen dat 𝑓(𝑥, 𝑡) lokaal de maximale waarde 1/𝛽
dicht nadert. Indien vervolgens de afvoer weer toeneemt dan reageert het sediment in een dergelijke zone
trager dan in het gebied daarbuiten. Immers, omdat 1 − 𝛽𝑓 klein is zal de erodeerbaarheid (en daarmee de
sedimentconcentratie) in eerste instantie langzaam reageren. Dit verschijnsel is goed te zien wanneer we Figs.
11b en 11d vergelijken of Figs. 15b en 15d. We zien dan dat het ruimtelijke verloop van erodeerbaarheid
zonder erosiegelimiteerdheid (𝛽 = 0) de twee maxima laat zien die ook in de evenwichtsbeschikbaarheid
𝑎eq optreden. Onder erosiegelimiteerde omstandigheden is er daarentegen een sterk gepiekt maximum aan
de opwaartse rand terwijl de beschikbaarheid zich veel meer afwaarts bevindt. Het lijkt er dus op alsof sedi‐
ment na een lage afvoer door capping “langer blijft hangen”, en dit is consistent met de tragere respons die
in Vgl. (49) optreedt bij erosiegelimiteerdheid. Bij hoge afvoer is doorgaans sprake van een globaal beschik‐
baarheidsgelimiteerd systeem: de sedimentconcentraties zijn dan immers niet zo hoog (zie Sect. 4.2) zodat
de erodeerbaarheid bij daling van de afvoer de evenwichtsverdeling van de beschikbaarheid beter kan volgen.
Dit verklaart waarom de correlatie 𝐶fa hoger is bij dalende afvoer dan bij toenemende afvoer.
De trage respons van de sedimentverdeling door erodeerbaarheid verklaart ook de sterke toename in de hoe‐
veelheid gesuspendeerdmateriaal in Fig. 12a, Fig. 16a en Fig. 20a als de afvoer weer toeneemt. Bij instantaan
morfodynamisch evenwicht zal de opwaartse ETM zich bij toenemende afvoer zeewaarts verplaatsen (zie Fig.
6) waarbij sediment het systeem uitgaat (zie ook de evenwichten in Fig. 12a en Fig. 16a). Echter, deze respons
is bij dynamische erodeerbaarheid niet instantaan en bij erosiegelimiteerde omstandigheden nog in versterkte
mate vertraagd. In het laatste geval dient eerst een deel van de erosiegelimiteerde bodemlaag opnieuw in sus‐
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pensie te geraken zodat er een globaal beschikbaarheidsgedomineerd estuarium ontstaat dat sneller reageert
op externe veranderingen. De zeewaartse verschuiving van de sedimentpiek wordt zo dus vertraagd ten op‐
zichte van de evolutie onder instantaan evenwicht. Gedurende deze vertraagde evolutie is er geen sprake van
morfodynamisch evenwicht enwordt voortdurend sediment geïmporteerd. De totale hoeveelheid sediment in
het bekken is daardoor groter dan onder instantaan evenwicht. Pas als de afvoer bij een relatief hoge waarde
(waar geen erosiegelimiteerdheid optreedt) constant wordt kan de sedimentverdeling een morfodynamisch
evenwicht bereiken en wordt dit overschot aan materiaal weer geëxporteerd.
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5 Conclusies

In dit rapport is het eerdere sedimentmodel van Chernetsky e.a., 2010 en rapport 1.4 uitgebreid met een
dynamische beschrijving voor beschikbaarheid. Dit betekent dat voor het bepalen van de sedimentverdeling
langsheen een getijbekken niet langer a priori hoeft te worden aangenomen dat het sediment zich verdeelt
volgens de aanname dat de sedimentlaag op de bodem onveranderlijk is (morfodynamisch evenwicht). De
uitbreiding bestaat uit een massabalans voor de erodeerbare bodemlaag op basis van de Exnervergelijking,
waardoor de beschikbaarheid feitelijk is gerelateerd aan de dikte van deze sedimentlaag. Daarnaast wordt
ook de erodeerbaarheid (en daarmee de sedimentconcentratie) begrensd door er rekeningmee te houden dat
bij hoge beschikbaarheid (veel sediment op de bodem) niet al het materiaal ook beschikbaar is voor erosie.
Hierdoor wordt voorkomen dat de sedimentconcentratie onrealistisch hoge waarden kan aannemen, hetgeen
vaak een probleem is met de morfodynamische evenwichtsaanpak.

Door gebruik van deze formulering kunnen doorheen een estuarium twee verschillende situaties optreden. De
eerste situatie is beschikbaarheidsgelimiteerdheid waarbij de erosieflux afhangt van de hoeveelheid sediment
op de bodem. Deze situatie komt overeen met een relatief dunne erodeerbare sedimentlaag. Daarnaast kun‐
nen er ook erosiegelimiteerde gebieden voorkomen, waarbij de bodemlaag zo dik is dat de erodeerbaarheid
haar maximale waarde aanneemt. De erosieflux wordt dan uitsluitend bepaald door de lokale hydraulische
condities.

Op basis van formulering van de dynamische beschikbaarheid kunnen de volgende conclusies worden getrok‐
ken:

1. Bij globale beschikbaarheidsgelimiteerde condities treedt bij constante forcering (afvoer) het morfody‐
namische evenwicht uit rapport 1.4 op. Dit evenwicht is stabiel.

2. Bij lage afvoer ontstaan gebieden waar erosiegelimiteerde condities voorkomen en de sedimentconcen‐
tratie begrensd is. Bij constante afvoer stelt zich dan een dynamisch evenwicht in waarbij de getijge‐
middelde sedimentconcentratie niet verandert maar de sliblaag in de erosiegelimiteerde zones lineair
blijft aangroeien. Deze aangroei wordt gebalanceerd door een voortdurende import van sediment via
de zeewaartse rand. Buiten de erosiegelimiteerde gebieden voldoet de sedimentverdeling aan de mor‐
fodynamische evenwichtsvoorwaarde.

3. Erosiegelimiteerde evenwichtscondities kunnen enkel optreden in gebieden waar aan de voorwaarde

𝜕
𝜕𝑥(𝐵𝑇 ) < 0 ,

is voldaan. Hierbij is 𝑇 de zgn. transportfunctie (zie Chernetsky e.a., 2010 of rapport 1.4) die het sedi‐
menttransport per breedte‐eenheid geeft voor een constante ruimtelijke erodeerbaarheid.

Het nieuwe sedimentmodel is toegepast op de Schelde tussen Vlissingen en Gentbrugge. Dit gaf de volgende
resultaten:

1. Bij lage beschikbaarheid kan een globaal morfodynamisch evenwicht optreden. De aanpassingstijd‐
schaal 𝑇adapt waarop dit evenwicht zich instelt hangt evenwel sterk af van de rivierafvoer. Bij relatief
hoge afvoeren (𝑄 ≳ 30 m3/s) bedraagt deze tijdschaal 1 − 3 weken, bij lagere afvoeren neemt 𝑇adapt
zeer sterk toe.

2. De ruimtelijke correlatie𝐶fa (zie Sect. 4.3.4) is een bruikbaremaat voor de overeenkomst tussen het lon‐
gitudinale verloop van erodeerbaarheid enerzijds en de beschikbaarheidsverdeling bij morfodynamisch
evenwicht anderzijds. Het geeft met name aan in hoeverre de posities van maxima in beide gevallen
overeenkomen. Het is echter geen kwantitiatieve indicator aangezien het niet aangeeft of deze groot‐
heden voor wat betreft hun waarde overeenkomen.
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3. Doorgaans blijkt de ruimtelijke correlatie vrij hoog te zijn (≳ 0.8), behalve als de afvoer na een periode
met lage waarden weer toeneemt. Dit wordt veroorzaakt doordat er bij lage afvoer erosiegelimiteerde
zones ontstaan die in eerste instantie traag reageren als de rivierafvoer weer stijgt. Deze vertraagde res‐
pons hangt samen met het feit dat eerst een deel van het sediment in de erosiegelimiteerde bodemlaag
opnieuw in suspensie moet geraken zodat er beschikbaarheidsgelimiteerde condities zullen optreden.

4. Ook bij zeer lage afvoer is er een sterke ruimtelijke overeenkomst tussen sedimentverdelingen bij mor‐
fodynamisch evenwicht en bij dynamische beschikbaarheid. De concentraties zijn bij morfodynamisch
evenwicht echter ordes van grootte hoger.

5. Evenwichten met erosiegelimiteerde gebieden stellen zich doorgaans veel sneller in dan globale mor‐
fodynamische evenwichten. Eenmaal gevormd reageren zij echter veel trager op veranderingen in de
rivierafvoer (zie conclusie 3 hierboven).

6. Door deze tragere respons wordt bij toename van de afvoer na een droge periode tijdelijk sediment via
de zeerand geïmporteerd. Dit materiaal wordt bij aanhoudende hogere afvoer ook weer uit het systeem
verwijderd.
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