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In  d it rap p o rt wordt verslag gedaan van onderzoek d a t is uitgevoerd aan  de 
dynam ica van morfologische fenomenen in de W esterschelde. D aarbij zijn de 
volgende aspecten  onderzocht:

• de globale evenwichtsmorfologie (breedtegem iddelde bodem topografie) 
(Annex A);

•  de initiële vorm ing van geulen en p laten , alsm ede hun  lange-term ijn gedrag 
(Annex B);

•  he t b estaan  van verschillende estuariene secties (A nnex C).

E r is gebruik gem aakt van geïdealiseerde m odellen. H ierin worden aannam es 
gem aakt ten  aanzien van de bekkengeom etrie en verdisconteerde fysische pro­
cessen. Dergelijke m odellen zijn ontw orpen om m eer fundam entele kennis te  
krijgen over de m echanism en, die bepalend zijn voor de dynam ica van m orfolo­
gische structu ren .

H et onderzoek heeft bestaan  u it een drietal fasen:

•  Fase 1: V erkenning W esterschelde en experim enten m et een 1D m odel.

• Fase 2: Vergelijking uitkom sten van het, 1D m odel m et beschikbare 
veldgegevens en num erieke modellen, alsm ede lineaire stab ilite itsanalyse 
van het 2D model.

•  Fase 3: Vergelijking uitkom sten 2D model m et beschikbare veldgegevens 
en num erieke modellen, alsmede n iet-lineaire  experim enten m et h e t  2D 
model.

In d it rap p o rt zijn vooral de bevindingen uit de derde fase vermeld, m aar tevens 
w ordt de relatie gelegd m et resu lta ten  u it de eerdere fasen.



SAMENVATTING (VERVOLG):

De belangrijkste conclusies van het p ro ject zijn ais volgt:

• De globale evenwichtsmorfologie van de W esterschelde kan worden gemo­
delleerd m et behulp van een 1D ondiepw ater m odel. De essentiële ele­
m enten daarin  zijn een extern  geforceerd M4 getij, in terne generatie 
van overtides door niet-lineaire wisselwerkingen en b o dem wrijving. In 
het m ariene gedeelte speelt rivieruitstrom ing nauwelijks een rol. De 
overeenkom sten tussen m odelresultaten  en veldm etingen zijn goed indien 
rekening w ordt gehouden m et het afnem end stroom voerend oppervlak in 
de landw aartse richting.

• De vorm ing van estuariene banken en geulen in estuariene secties kan 
worden beschreven ais een locale m orfodynam ische instab ilite it van het 
gekoppelde w ater-bodem systeem . D aarbij spelen ruim telijke variaties van 
het getij en evenwichtsbodem  geen rol. C ruciaal in he t instabiliteitsm ech- 
anisme is de rol van bodemwrijving. E r is sprake van een zekere analo­
gie m et de dynam ica van banken in rivieren, m aar er is ook sprake van 
wezenlijke verschillen: de oscillerende getijbeweging zorgt voor kleinere 
ruim telijke voorkeursschalen dan in het geval van een quasi-stationaire 
strom ing.

• De vorm ing van estuariene secties uit zich in het m odel ais een globale m or­
fodynam ische instab ilite it, waarbij de ruim telijke variaties van de getijgolf 
en de evenwichtsbodem  een cruciale rol spelen, evenals bodem wrijving. De 
m odeluitkom sten zijn in kw alitatieve overeenstem m ing m et de velddata , 
m aar er is sprake van een sterke afhankelijkheid van bekkengeom etrie en 
get ij kar ak teristieken .

• Voor het bestuderen  van de lange-term ijn ontwikkeling van estuariene sec­
ties in de W esterschelde is het noodzakelijk om lokale en globale m orfody­
nam ische instabiliteiten  te  kunnen scheiden. B innen de context van h e t 
huidige pro ject is d it alleen gelukt voor korte bekkens (lengtes veel kleiner 
dan de getijgolflengte). De m odelresultaten  la ten  zien da t er in d a t geval 
fenomenen ais geulsplitsing en cyclisch gedrag van banken worden gevon­
den.
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N ederlandse sam envatting

1 Inleiding

W estern Scheldt

Antwerp
Belgium]

Figuur 1: H et m ariene gedeelte van de W esterschelde van Vlissingen to t A ntw er­
pen.

In deze sam envatting  w ordt een overzicht gegeven van onderzoek d a t, in o p ­
d racht van RIK Z M iddelburg, is uitgevoerd aan de dynam ica van m orfologische 
structu ren  in getijdebekkens. Het doei van dit onderzoek is het verkrijgen v an  
m eer inzicht in de fysische m echanism en die van belang zijn voor de m orfolo­
gische ontwikkeling van een getijdebekken zonder te  proberen deze ontw ikkeling 
te  reproduren . Ais pro to type getijdebekken is de W esterschelde genomen, e e n  
estuarium  op de grens tussen N ederland en België (zie figuur 1). De opbouw  
van deze sam envatting is ais volgt. A llereerst zullen de karakteristieken van d e
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W esterschelde worden besproken (secties 2 en 3). Vervolgens worden in sec­
tie  4 de specifieke vragen geformuleerd, die de basis vorm en van he t uitgevoerde 
onderzoek. De resu lta ten  worden sam engevat in de overige secties.

2 D e W esterschelde
De lengte van het estuarium  van Vlissingen to t G ent is ongeveer 160 km. De 
breed te  neem t af van 6  km aan de m onding to t m inder dan  100 m bij Gent, 
terw ijl de diepte afneem t van ongeveer 15 m to t 3 m  aan  de landzijde van het 
estuarium . De waterbeweging w ordt gedom ineerd door getijdestroinen, de ri- 
v ieru itstroom  van de Schelde is klein ten  opzichte van de getijfluxen (ongeveer 
1% op de N ederlands-Belgische grens). De am plitude van de w aterstanden  
b ed raag t ongeveer 2 m bij Vlissingen en neem t het bekken in toe to t ongeveer 
2.5 m  bij A ntw erpen, w aarna het weer afneem t richting G ent. De karakteristieke 
snelheden in de geulen zijn van de orde van groo tte  van ongeveer 1 m /s . Er 
w ordt een duidelijk faseverschuiving in landw aartse richting van de getijgolf 
w aargenom en. Aan de m onding van het estuarium  hebben  vooral he t dubbel- 
daagse m aansgetij (M2) en zijn eerste hogere harm onische (M 4 ) een significante 
am plitude. D oor de traagheid  van de waterbeweging en n ie t-lineaire  interacties 
tussen de verschillende getij com ponenten worden in tern  ook hogere harm onis­
chen en residuele strom ingen opgewekt.
H et sedim ent op de bodem  van de W esterschelde b es taa t voornam elijk u it n ie t-  
cohesief fijn zand m et een korrelgrootte van ongeveer 0.2 m m . De door de 
w aterbew eging geïnduceerde bodem schuifspanningen zijn groot genoeg om het 
m ateriaa l op te  wervelen en in suspensie te  transpo rten . D it resu lteert in netto  
convergenties en divergenties van gesuspendeerd m ateriaal, w aardoor de m or­
fologie van he t systeem  verandert. D it heeft op zijn b eu rt gevolgen voor de 
dynam ica van de waterbeweging.

3 W aarnemingen
E r kunnen drie verschillende gebieden in de W esterschelde worden onderschei­
den. H et eerste deel is een eb -getijdedelta  ten  westen van Vlissingen. Vervol­
gens w ordt tussen Vlissingen en Doei een gebied waargenom en w aarin meerdere 
geulen voorkomen, gescheiden door langgerekte p laten . In het laa ts te  gedeelte 
(vanaf Doei) zien we een één geulstelsel. In d it rap p o rt ligt de nadruk  op het 
m iddelste gedeelte en een gedeelte van het één geulenstelsel, d.w.z. het gedeelte 
tussen Vlissingen en Antwerpen (zie figuur 1 ).
De globale morfologie w ordt gekarakteriseerd door een breedte-gem iddelde diepte 
die uniform  afneem t van Vlissingen (±15m ) naar A ntw erpen (± 5  m). D it ge­
bied kan weer verder worden onderverdeeld in zes verschillende estuariene sec­
ties (zie figuur 2). Elke estuariene sectie heeft een grote, m eanderende ebgeul en 
een rechte vloedgeul. Deze geulen worden m eestal van elkaar gescheiden door 
p la ten  en zijn m et elkaar verbonden door kortsluitgeulen, die cyclisch gedrag
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H answ eertVlissingen

shallow b a r  in main flood channel

—►  main channel

shallow b a r  in main flood channel 
I fo rm er shallow  b a r  in main flood channel 
1101 b a r  in m ain ebb  channel

T e rneuzen
— connec t i ng bar channel 
—► connec tin g  c ro s s  channel 
—► connec tin g  m argin channel

 - boicler be.tw een e s tu a rin e  sec tio n s
0  e s tu a rin e  sec tio n

Figuur 2: Indeling van de W esterschelde in de verschillende estuariene secties 
(u it Jeuken (2000)).

vertonen in ru im te en tijd . In deze verschillende estuariene secties worden weer 
bodem vorm en w aargenom en die schalen m et de breedte van he t bekken zoals 
kortsluitgeulen en p la ten  (Van den Berg et al., 1997; Jeuken, 2000).

4 Specifieke vraagstelling
De W esterschelde is zowel vanuit economisch ais ecologisch oogpunt van g roo t 
belang. A angezien de haven van Antwerpen slechts toegankelijk is via d it 
estuarium , m oet de aanvoerroute op diepte gehouden worden. Voor d it a s ­
pect is het voordelig ais de vaargeul vast zou worden gelegd en een voldoende 
diepte heeft. Zo zijn er afspraken gem aakt tussen de N ederlandse en Belgi­
sche au to rite iten  om de vaargeulen op een diepte van 14 m (en in de nabije 
toekom st 16 m) t,e houden. Aan de andere kant zijn de in ter getij degebieden van 
de W esterschelde belangrijke fourageergebieden voor vogels en andere dieren. 
Voor deze laa ts te  functie is ju is t het dynam isch karak ter van dit gebied van 
belang (Verbeek et ah, 1999).
Om nu in dit gebied goed gefundeerde beslissingen te  kunnen nemen m et b e ­
trekking to t beleid en beheer, heeft RIKZ M iddelburg de volgende onderzoeksvra­
gen geformuleerd:

.  Q l :  B estaan  er grootschalige morfodynam ische evenwichten? Is er bij een  
gegeven externe forcering, sprake van een uniek grootschalig evenwicht?

• Q 2: Welke fysische processen zijn van belang in de (initiële) vorm ing van  
bodem vorm en die schalen m et de breedte van het estuarium ?

• Q 3: K an er een fysische verklaring worden gegeven voor het bestaan  van  
verschillende estuariene secties in de W esterschelde?



BasinSea

X x=0 x=L

(a) (b)

Figuur 3: Bovenaanzicht (a) en zijaanzicht (b) van het geïdealiseerde bekken.

.  Q 4: Is he t mogelijk evenwichtsoplossingen m et een s tru c tu u r in de la te­
rale richting te  vinden? V ertonen deze oplossingen overeenkom sten m et 
de w aargenom en geu l-p laa t system en? Is het mogelijk d a t bij eenzelfde 
externe forcering m eerdere evenwichtsoplossingen b estaan  m et compleet 
verschillende fysische karakteristieken? Is het mogelijk een verklaring te 
geven voor het cyclisch gedrag van geulen zoals w aargenom en in de Wes­
terschelde?

• Q 5: K unnen de resu lta ten  zoals gevonden m et het geïdealiseerde model 
worden teruggevonden in meer complexe procesm odellen (bijvoorbeeld 
Delft3DM OR)?

Verder is he t van groot belang de gevoeligheid van de re su lta ten  voor de ver­
schillende param eters in het system  te  onderzoeken.

5 H et model
Teneinde deze door RIKZ geformuleerde vragen te  beantw oorden is een geïdea­
liseerd model van dit bekken ontwikkeld. Een groot verschil m et m odellen zoals 
Delft3D (zie Thoolen and W ang (1998)) is d a t sterke vereenvoudigingen wor­
den gem aakt ten  aanzien van geom etrie en m eegenomen processen. D it heeft 
ais voordeel d a t een dergelijk model tran sp a ran t is en kan worden geanalyseerd 
m et behulp  van wiskundige m ethoden. Ook gevoeligheidsstudies kunnen snel 
uitgevoerd worden. Geïdealiseerde m odellen worden dus gebruikt om meer fun­
dam enteel inzicht te  krijgen in de belangrijke fysische m echanism en. Nadeel 
is d a t het niet altijd  duidelijk is hoe de m odelresultaten  gerelateerd kunnen 
worden aan  de werkelijkheid.

H et dom ein van het model is een rechthoekig bekken (tenzij anders ver­
meld) m et n iet-erodeerbare zijwanden en aan de landw aartse  zijde is de w ater­
diepte nui (zie figuur 3). Aangezien het doei van deze studie het bestuderen van 
grootschalige morfologische structu ren  is, bestaan  de bewegingsvergelijkingen 
u it de twee-dim ensionale ondiepwatervergelijkingen, w aarin de bodemschuifs- 
panning  is gelineariseerd volgens h e t Lorentz-principe (zie bijvoorbeeld Zimmer-
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m an (1982)). In system en als de W esterschelde w ordt he t overgrote deel van he t 
sedim ent ais zwevend stof getransporteerd  (zie Van den Berg et al. (1997)). D it 
tra n sp o rt w ordt beschreven m et een vergelijking voor de diepte-geïntegreerde 
concentratie, inclusief opwerveling- en depositieterm en. De evolutie van de 
bodem  w ordt gevonden uit een bodem evolutievergelijking. Ais randvoorw aar­
den w ordt op de zeew aartse rand  het vertikale getij voorgeschreven (zowel een 
M 2 - ais M 4 -com ponent, gebaseerd op waarnem ingen in de W esterschelde) en de 
bodem  vastgehouden. Aan de landw aartse kant w ordt de ne tto  sedim entflux 
(bestaande u it een advectief en diffusief deel) nui gesteld. Tot slot worden geen 
diffusieve grenslagen in het tijd  oscillerende deel van de concentratie  toegestaan .

Om d it m odel te  analyseren, is allereerst is het b estaan  van grootschalige 
morfodynarnische evenwichten (d.w.z. evenwichten zonder s tru c tu u r in de la t ­
erale richting) geïnventariseerd. Vervolgens w ordt de stab ilite it van deze één 
dim ensionale evenwichten onderzocht door bodem verstoringen aan te  brengen 
m et een s tru c tu u r in  de dw arsrichting. D it resu lteert in de initiële groei van 
bodem vorm en, die gerelateerd kunnen worden aan w aargenom en s tru c tu ren  
zoals drem pels en estuariene secties. H et lange term ijn  gedrag van deze bodem vor­
m en kan vervolgens bestudeerd  worden m et een n ie t-linea ir model. M et behulp  
van d it m odel kunnen uitspraken worden gedaan over het bestaan  van m eer­
voudige evenwichten en waargenom en cyclisch gedrag.

6 Grootschalige evenwichtsm orfodynamica
In deze sectie w ordt ingegaan op het bestaan  en de eigenschappen van m oge­
lijke grootschalige evenwichten in geïdealiseerde bekkens (onderzoeksvraag Q 1  
zoals geformuleerd in sectie 4). Voor een uitgebreide discussie van de gevonden 
resu lta ten , zie Schuttelaars and De Swart (2000) en A ppendix A.

Het bestaan  van grootschalige morfodynarnische evenwichten was al aan g e­
toond  in Schuttelaars and De Sw art (1996) voor korte bekkens en voor bekkens 
m et onbepaalde lengte in De Jong (1998). Een eerste belangrijke verschil m e t 
het m odel, ontw ikkeld door De Jong (1998), is da t in het hier ontwikkelde m odel 
geen riv ieru itstroom  w ordt meegenomen. In p laa ts daarvan kunnen advectieve 
fluxen worden gecom penseerd door diffusieve fiuxen, w aardoor wel grenslagen 
in de gemiddelde concentratie  on tstaan . Een tweede verschil is d a t hier in te rn  
gegenereerde getij-asym m etrie  expliciet w ordt meegenomen; in het model van d e  
Jong is er alleen sprake van extern  opgelegde getij-asym m etrie. Tot slot w ordt in  
he t hier besproken model de dw arsdoorsnede van het bekken constant veronder­
steld, terw ijl dit in he t andere model ruim telijk varieert. Teneinde de m odellen 
op d it pun t te  kunnen vergelijken kan, bij een gegeven m odelbodem , een ac tu e le  
dw arsdoorsnede worden berekend door de w aterdiepte te  verm enigvuldigen m e t 
de actuele breedte.

In eerste instan tie  zijn rechthoekige bekkens m et een voorgeschreven d iep te  
aan  de m onding van he t estuarium  en een diepte nui aan  het eind van h e t  
bekken bestudeerd . Ais het systeem  slechts m et extern voorgeschreven M 2  g e tij 
w ordt geforceerd, kunnen voor korte bekkens (d.w.z. m et een lengte veel k le iner
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dan de vrije getij golflengte) de morfodynarnische evenwichten analytisch wor­
den bepaald. Door nu langzaam  de lengte van h e t bekken te  vergroten, kan 
deze oplossing worden gecontinueerd n aar evenwichtsoplossingen voor n ie t-ko rte  
bekkens. H et b lijk t d a t er één uniek m orfodynam isch evenwicht is voor estu­
aria  m et een lengte korter dan  de wrijvingslengte van he t M 2 -g e tij. Voor een 
systeem  m et de karakteristieken van de W esterschelde is deze wrijvingslengte 
220 km. Voor bekkens m et een lengte groter dan  de w rijvingslengte zijn de 
snelheden te  klein en zal het bekken zichzelf verkorten  (zie Schuttelaars and 
De Sw art (2000)). Verder zien we dat er resonantie van de waterbew eging kan 
optreden. D oor de aanwezigheid van wrijving treed t deze resonantie op voor een 
lengte van het bekken die kleiner is dan een kw art golflengte van de wrijvingsloze 
getij-golflengte (zie figuur 5).

1.43

- 1 .4 9 3 -

EQ1

0.2 0.8 1.0

0.43

EQ3

EQ2

o.o
0.2 .0

(a) (b)

Figuur 4: C ontour plots van het evenwichts bodem  profiel h (geschaald m et de 
referentie diepte H)  en van de fase van het M 2  horizontale getij. De variabelen 
langs de assen zijn de dimensieloze coörd inaat x  en de ra tio  L / L z . In deze 
p laatjes is H  =  15 m  en A — 1 m. M erk op d a t voor 0.24 <  L / L & <  0.28 
m eervoudige evenwichten gevonden worden.

Ais het systeem  w ordt geforceerd m et zowel een M 2  als een M 4  getij, kunnen 
er verschillende typen  morfodynarnische evenwichten gevonden worden. Is de 
bekkenlengte kleiner dan  de M 4 resonantie lengte, dan  w ordt de evenwichtsmor- 
fodynam ica gekarakteriseerd door een sterk  concave bodem . Lokaal kunnen de 
w aterdiepten  groot zijn. De waterbeweging gedraagt zich ais een staande ge- 
tijgolf. Voor langere bekkens vinden we een ander type evenwicht, da t w ordt 
gekarakteriseerd door een zwak concaaf profiel en een lopende getijgolf. Ais 
nu de M 4 forcering sterk  genoeg is vergeleken m et de M 2 forcering, dan is het 
mogelijk m eervoudige evenwichten te vinden (zie figuur 4). D it betekent d a t bij 
dezelfde externe forcering zowel een m orfodynam isch evenwicht bestaa t geken­
m erkt door een grote diepte en een staande getijgolf, ais een relatief ondiep 
evenwicht m et een lopende getijgolf (zie figuur 5 m et ß  >  0.1). Deze resultaten
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Figuur 5: Afhankelijkheid van de amplitude van het M 2  horizontale getij (|« |) 
aan de monding van het estuarium ais een functie van de dimensieloze lengte 
L / L g (Lg: golflengte wrijvingsloze getijgolf) voor verschillende waarden van ß.  
Hier is ß  de verhouding van de amplitude van het M4 en M 2  vertikale getij 
op de zeewaartse rand. Overige parameterwaarden zijn representatief voor de 
Westerschelde. In dit geval is L g ~  450 km.

laten duidelijk zien dat voor de grootschalige morfodynarnische evenwichten 
de externe forcering en de sterkte van de wrijving (die immers de wrijvings 
lengteschalen van M 2  en M4  en de resonantielengte bepaalt) uiterst belangrijke 
grootheden zijn.

Ais de parameterwaarden voor de Westerschelde zoals gevonden in de lite ­
ra tuur worden gebruikt, vinden we dat de Westerschelde nog in het regime zit 
waarin slechts één morfodynamisch evenwicht te vinden is (zie figuur 5 m et 
ß  =  0.074).

De modelresultaten zijn ook vergeleken met veldwaarnemingen. In de figu­
ren 6 (a) and 6 (c) zijn de amplitudes van de M2 and M4  harmonische com ponen­
ten van de verticale snelheden geplot ais functie van de afstand to t de monding 
van de Westerschelde. De fases van de M2  en M4  componenten zijn weergegeven 
in figuren 6 (b) en 6 (d). De waarnemingen zijn weergegeven met dichte cirkels. 
De lijnen geven de resultaten zoals verkregen uit het model. De lijn met s =  0 is 
verkregen uit het model met rechthoekige geometrie. De andere curve (s =  —4) 
laat de resultaten zien van een model waarin de breedte van het estuarium expo­
nentieel afneemt (lengteschaal L/\s\).  Zoals volgt uit figuur 7(a) geeft de curve

- ß = 0.05 
-ß = 0.074

ß = 0.15
XI
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Figuur 6 : Vergelijking van w aarnem ingen en model resu lta ten  van de w ater 
beweging in de W esterschelde. De breedte-gem iddelde am plitudes en fase van de 
M 2  en M 4  vertikale getijcom ponenten zijn geplot als een functie van de afstand 
to t de m onding van het estuarium . De getrokken lijn m et s =  0 geeft de 
resu lta ten  weer van een bekken m et rechthoekige geom etrie, de curve s =  —4 
een bekken m et een exponentieel convergerende breedte. In d it geval is L g ~  450 
km.

m et s =  — 4 een beste fit, met, de b reed te-varia tie  van de W esterschelde. Echter, 
de convergentie in het m ariene gedeelte van de W esterschelde is te  groot.

Vergelijking van de evenw ichtsbodem  en de verticale snelheden m et w aarne­
m ingen, te r beschikking gesteld door R IK Z /M iddelburg, toon t aan  d a t dit model 
de grootschalige m orfodynarnische karakteristieken goed reproduceert. Een op­
vallend verschil tussen w aarnem ingen en m odelresultaten w ordt gevonden in de 
laa ts te  20% van het estuarium . D it gedeelte kan echter niet goed beschreven 
worden door het m odel om dat de rivierinvloed is verw aarloosd. Een andere 
opvallende discrepantie tussen m odelresu ltaat en w aarnem ingen is de onder­
schatting  van de resonantie bij Antwerpen.

In F iguur 7(b) is de evenwichtsbodem  voor de W esterschelde, zoals gevonden

13



J

32Ü 64 128
d is ta n c e  fk in ]  -------—

16«96
d is ta n c e

s¡V̂

5  -

£

O 32 64 96
d is ta n c e  [km ]

128 160

(a) (b)

Figuur 7: Vergelijking van de w aarnem ingen en model resu lta ten  voor de breedte  
(a) en breedte-gem iddelde diepte (b)van de W esterschelde.

m et behulp van het m odel, vergeleken m et de w aarnem ingen. De grootschalige 
trends worden goed gereproduceerd door he t model.

De m eest opvallende discrepanties tussen m odelresultaten  en w aarnem ingen 
zijn de onderschatting  van de resonantie bij A ntw erpen (zie figuur 6 (a)) en de 
am plitude van zowel het M 2 en M 4 getij voorbij Antwerpen, zelfs voor een ex- 
ponentiëel convergerend estuarium . Aangezien het model slechts geldig is in h e t 
m ariene gedeelte van de W esterschelde (to t A ntw erpen), is besloten een m odel 
te  ontwikkelen d a t slechts het grootschalige evenwicht in d it gedeelte beschrijft. 
U it w aarnem ingen blijkt d a t de convergentie van het m ariene gedeelte u its tek ­
end w ordt beschreven m et een lineaire afnam e van de breedte (zie figuur A .3(a) 
in annex A). Ais nu de diepte bij Antw erpen eindig w ordt gehouden (ongeveer 
5 m) en het bijbehorende m orfodynarnische evenwicht w ordt berekend, dan b lij­
ken zowel de am plituden en fasen van het verticale M 2  en M 4  getij u its tekend  
te  worden gereproduceerd door het model (zie figuur A.2). Bovendien w orden 
ook de grootschalige trends van de evenwichtsbodem  redelijk door het m odel 
gereproduceerd (zie figuur A.3(b) in annex A).

U it deze resu lta ten  volgt dat, naast de externe forcering en de sterk te  v an  
de bodem w rijving, de breedte-convergentie een belangrijke factor is die goed  
m oet worden voorgeschreven om de getijkarakteristieken in de W esterschelde t,e 
kunnen reproduceren. Verder blijkt u it experim enten da t de rivierinstroom  geen 
belangrijke invloed heeft op het grootschalige evenwicht in het m ariene gedeelte  
van de W esterschelde (dus het gedeelte van Vlssingen to t Antwerpen).
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7 V orm ing van estu arien e  banken
U it w aarnem ingen (D alryinple and Rhodes, 1995; Jeuken, 2000) blijk t d a t in 
veel e s tu a ria  bodem vorm en voorkomen, die schalen m et de breedte  van het 
estuarium . Aangezien de lengteschaal van deze banken veel kleiner is dan  de 
lengte van het estuarium  kunnen deze bestudeerd  worden m et behulp van een 
lokaal model. Sem inara and Tubino (1998) laten  zien d a t in een lokaal model 
estuariene banken ten  gevolge van een positieve terugkoppeling tussen w aterbe­
weging, tra n sp o rt en bodem ontwikkeling kunnen gaan groeien. D aartoe  hebben 
ze een drie-dim ensionaal model ontwikkeld, gebaseerd op de ondiepw ater ver­
gelijkingen. In hun model nem en ze a priori aan  d a t de estuariene banken m et 
de breedte  schalen. D it betekent d a t hun model alleen gebruikt kan worden 
voor sm alle (d.w.z. breedte kleiner dan elke andere in het systeem  aanwezige 
lengteschaal), w rijvingsgedom ineerde getijdebekkens. Aangezien de breedte van 
de W esterschelde van dezelfde orde is ais de getij-excursie lengte, is deze aan­
nam e niet correct voor de W esterschelde. D it betekent d a t fysische processen 
die verw aarloosd kunnen worden in de lim iet van een nauw kanaal in d it systeem  
een essentiële rol spelen (zie annex B, sectie 5). Verder is de 3D form ulering zo 
ingewikkeld, d a t het fysisch mechanism e d a t resu lteert in de positieve terugkop­
peling, n iet m eer duidelijk kan worden geïdentificeerd en bestudeerd .

Teneinde de vorm ing van de estuariene banken te  begrijpen in es tu aria  m et 
willekeurige breedte (Q 2 in sectie 4), is er een dieptegem iddeld m odel ontwikkeld 
(zie Schramkowski e t al. (subm itted  to  JC R )). Deze bijdrage is ais annex B 
toegevoegd aan het verslag.

De geom etrie zoals gebruikt in het lokale model w ordt gegeven door een 
oneindig lang kanaal m et constante breedte (zie figuur B .l) . H et model wordt 
geforceerd door een extern  voorgeschreven getij. Aangezien een lokaal m odel de 
globale getijbeweging niet expliciet op kan lossen, is een globaal model nodig 
om de am plitude en fase van de verschillende getij com ponenten te  bepalen. In 
de to t  nu toe bestudeerde configuratie w ordt slechts een externe M 2 getijcom- 
ponent voorgeschreven (de u itbreiding naar een M 2  en M 4  getij-forcering is 
op d it m om ent in volle gang). Sedim ent w ordt vooral in suspensie getrans­
porteerd . Slechts advectieve processen kunnen in d it model resulteren  in netto  
(d.w.z. getijgem iddelde) sed im enttransporten . Het blijkt d a t een vlakke bodem  
in m orfodynam isch evenwicht is m et de w a te r- en sedim entbewgingen. Echter, 
deze evenwichtsoplossing is in het algemeen niet stabiel: ais kleine bodem versto- 
ringen m et longitudinale en laterale s tru c tu u r worden aangebracht kunnen deze 
verstoringen gaan groeien ten  gevolge van een positieve terugkoppeling tussen 
waterbeweging, sed im enttransport en bodem.

Om het fysisch m echanism e t,e begrijpen da t resu lteert in de mogelijke groei 
van deze verstoringen, w ordt er een gebied gedefinieerd dat aan  één kant wordt 
begrensd door de zijwand en aan de overige kanten door een lijn w aarop de 
bodem diepte onveranderd blijft (zie figuur 8 , voor een meer gedetailleerde be­
schrijving van de symbolen, zie bijlage B). Het gebied w ordt zo gekozen da t 
overal de bodem uitw ijking teri opzichte van het grootschalige evenwicht teken­
vast is. Hier w ordt zonder verlies van algemeenheid aangenom en d a t d it teken
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positief is. Als er getij gemiddeld meer sedim ent het gebied w ordt ingevoerd

v ’ C• v  ^ - e q

I
I

h ’ = 0

Side W all

F iguur 8 : De advectieve sedim ent fluxen die een gebied, zoals beschreven in de 
tekst, binnen g aan /verla ten . Hierbij is ueq de basisgetij strom ing en Ceq de b ijbe­
horende sedim entconcentratie. De accenten duiden op topografisch geïnduceerde 
verstoringen. De bodernverstoring is aangegeven m et h ' .

zal de am plitude van de bodernverstoring groeien en spreken we van een in s ta ­
biliteit. Ais er n e tto  meer sedim ent w ordt uitgevoerd zal de am plitude afne­
m en en de verstoring worden uitgedem pt. H et kan eenvoudig worden aange­
toond  d a t fluxen, aangegeven m et de gestippelde pijlen (dit is advectie van 
achtergrondconcentratie  door topografisch geïnduceerde storingen in he t snel­
heidsveld), n iet resulteren  in een netto  convergentie of divergentie van sedim ent. 
D aaru it volgt d a t slechts één sedim entfiux kan resulteren  in een ne tto  sedim ent- 
tran sp o rt. Voor bodem vorm en m et een longitudinale lengteschaal van de orde 
van de getij-excursielengte kan deze flux worden gerelateerd aan  de residuele 
strom ing die o n ts taa t door getij-topografie in teractie . D it resu lteert in een con­
vergentie van sedim ent, nam elijk de advectie van de stoorconcentratie  door h e t 
achtergrond getij. Voor kleinschaliger longitudinale bodem vorm en echter is deze 
flux gerelateerd aan  continuïteitseffecten, die zorgen voor een uitdem pen van de  
verstoring.

Voorts is he t essentieel om het effect van bodem hellingen op he t suspensief 
tra n sp o rt mee te  nem en. Zonder deze term en worden bodem vorm en m et snelle 
oscillaties in de la terale  richting ais eerste instabiel. Ais echter de bodem hellings- 
effecten in het m odel worden verdisconteerd, treed t er mode selectie op: d i t  
betekent d a t een lage orde la terale  m ode eerder instabiel w ordt dan  de snel 
oscillerende laterale verstoringen (zie figuur B .5 in annex C).

H et blijk t d a t de resu lta ten  verkregen m et d it tw ee-dim ensionale, d ieptegem id- 
delde model u itstekend  overeenkomen m et bevindingen uit meer geavanceerde 
drie-dim ensionale lokale m odellen (Sem inara and Tubino, 1998). D it suggereert 
da t het fysisch m echanism e d a t resu lteert in de vorm ing van deze bodem patro - 
nen relatief ongevoelig is voor de details van deze formuleringen. Anderzijds su g ­
gereert de lite ra tu u r (zie Verbeek et al. (1998)) da t bij de vorming van d rem pels 
3D processen een wezenlijke rol spelen. D it aspect zal nader onderzocht w orden 
m et recent ontwikkelde modellen (Schramkowski and De Sw art, subm itted).
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8 V orm ing van estuariene  secties
N aast observaties van kleinschalige s truc tu ren  zoals beschreven in de vorige sec­
tie  worden ook grootschaliger bodem vorm en w aargenom en. Deze bodem vorm en 
schalen m et de bekkenlengte. Een voorbeeld hiervan zijn de bodem vorm en die 
de estuariene secties vormen (zie figuur 2). In d it p ro ject is, in he t kader van 
Q 3 u it sectie 4, de hypothese onderzocht da t deze stru c tu ren  o n ts taan  ais vrije, 
morfologische instab ilite iten  gesuperponeerd op een grootschalig evenwicht. Om 
deze u itsp raak  te  valideren is er eenzelfde soort analyse uitgevoerd ais beschreven 
in sectie 7. H et onderliggende evenwicht is nu echter geen vlakke bodem  m aar 
een bodem  met, longitudinale variaties. Deze onderliggende evenwichten zijn 
beschreven in sectie 6 . Ais hierop kleine verstoringen worden gesuperponeerd, 
kan de am plitude van deze verstoringen ten  gevolge van een positieve (negatieve) 
terugkoppeling gaan groeien (afnemen). Het model beschrijft echter, n aast de 
ontwikkeling van de grootschalige structu ren  ook het gedrag van kleinschalige 
s tru c tu ren  die, zoals beschreven in. sectie 7, instabiel kunnen worden. H et blijkt 
zelfs zo te  zijn d a t voor realistische sterk te  van de bodem w rijvingsparam eter 
deze kleinschalige structu ren  veel instabieler zijn dan  de grootschalige. Echter, 
ook grootschalige struc tu ren  kunnen in am plitude gaan groeien. D it resu lteert 
in morfologische structu ren , die schalen m et de lengte van het estuarium . Het 
isoleren van deze globale patronen  is geen eenvoudige zaak om dat op de globale 
stru c tu ren  kleinschalige bodem patronen gesuperponeerd zijn. In  figuur 9(a) is 
een voorbeeld van de longitudinale s tru c tu u r van een lokale m ode die wordt 
aangeslagen in een bekken m et een lengte van 60 km  en een breedte  B  van 5 
km. De la tera le  s tru c tu u r w ordt beschreven door cos(ny/B)  m et y 6  [0,1?]. 
H et fysisch m echanism e verantw oordelijk voor de vorm ing van deze bodem pa- 
tronen  is reeds beschreven in de sectie 7. Wezenlijk verschil is echter d a t voor 
de vorm ing van globale m odi de ruim telijke variaties in zowel getijdekarakter- 
istieken ais grootschalige morfologie cruciaal zijn. F iguur 9(b) la a t een voorbeeld 
zien van een globale m ode m et daarop gesuperponeerd lokale bodem patronen. 
Deze bodem vorm en worden gegenereerd door convergenties en divergenties van 
diffusieve fluxen. Dit, mechanism e is in detail beschreven in S chuttelaars and 
De Sw art (1999). Ais nu voor realistische w rijvingsw aarden de m eest in sta ­
biele m odes worden beschouwd, dan blijkt da t de eerste N  inodes lokale modes 
zijn, waarbij N  van de orde 100-1000 is. De m eest instabiele globale mode 
w ordt gekenm erkt door m odenum m er m  in de longitudinale richting  en door 
m odenum m er n  in de la terale  richting. Hierbij is m  een m aa t voor het aantal 
estuariene secties en n  karakteriseert het aan ta l geulen. H et blijkt, d a t m  en 
n  zeer sterk  afhangen van de w rijvingsparam eter, alsmede van de geom etrie en 
getij karakteristieken. Op deze twee dimensionale s tru c tu u r zijn s tru c tu ren  gesu­
perponeerd  die schalen m et de breedte van het kanaal. De groeisnelheden van 
de grootschalige struc tu ren  zijn in de orde van 1 0 - 1 0 0  ja a r , terw ijl de groeis­
nelheden voor de kleinschaliuger bodem vorm en veel groter zijn (in de orde van 
m aanden tot, enkele ja ren). Voor realistische w aarden van de w rijvingsparam e­
te r blijkt he t erg m oeilijk te zijn om op objectieve wijze lokale en globale modi 
van elkaar te  scheiden. D it is echter absoluut noodzakelijk voor he t ontwikkelen
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Figuur 9: Voorbeeld van een lokale en globale bodernverstoring voor een bekken 
m et lengte 60 km  en een breed te  van 5 km. De gebruikte bodem w rijv ingssterkte 
is hier een factor 1 0  kleiner dan  in werkelijkheid.

van een m orfodynam isch m odel, waarmee het lange term ijn  gedrag van e s tu a r­
iene secties kan worden bestudeerd . Voor het lange-term ijn  gedrag van geulen 
en p la ten  b iedt de u itbreid ing van het lokale model zoals besproken in sectie 7 
n aa r een n ie t-lineair m odel voldoende houvast.

9 Twee—dim ensionale evenwichtsbodem s
Voor he t bestuderen  van de lange-term ijn  ontwikkeling van estuariene secties 
(zie Q 3 in sectie 4) in de W esterschelde is het noodzakelijk om lokale (bodem vor­
m en die schalen m et de breedte van het bekken) en globale (bodem vorm en d ie  
schalen m et de lengte van he t bekken) morfodynarnische in stab ilite iten  te  k u n ­
nen scheiden, zoals hierboven al is aangegeven. B innen de context van h e t  
huidige pro ject is d it alleen mogelijk gebleken voor korte bekkens (lengtes veel 
kleiner dan de getij golflengte).

In geval van een kort bekken wordt het grootschalige evenwicht beschreven 
door een constan t hellende bodem  m et w aterdiepte nui aan  de landzijde. H e t 
systeem  w ordt alleen geforceerd m et een extern voorgeschreven M 2 getij. A is 
de bodem w rijving g root genoeg is, zullen lineaire instab ilite iten  gaan groeien  
(zie Schuttelaars and  De Sw art (1999)). Deze morfologische in stab ilite iten  
beschrijven slechts de initiële groei van de bodem vorm en. Om het e in d ig - 
am plitude gedrag te  bestuderen  is een n iet-lineair m odel, gebaseerd op d e  
inform atie van de lineaire stabiliteitsanalyse, ontwikkeld (voor meer d e ta ils , 
zie Schuttelaars (1997); T erra (2000)).

U it een system atische analyse van dit model blijkt d a t twee param eters e e n  
essentiële rol spelen: de bodemwrijvingscoëfficient en de verhouding van len g te  
en breedte van het bekken. Ais de bodem wrijving een kritische w aarde (d ic
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afhankelijk is van de verhouding lengte over breedte) overschrijdt, zal de con­
s ta n t hellende bodem  instabiel worden en n aar nieuwe m orfodynarnische even­
w ichten m et la terale  s tru c tu u r evolueren. Deze nieuwe evenwichten hebben ken­
m erken die lijken op die zoals waargenom en bij geulsplitsing (zie figuur 10). Het 
blijk t da t er, onder dezelfde externe om standigheden, in p laa ts  van één uniek 
n ie t-lin ea ir evenwicht m eestal een multipliciteit van evenwichten gevonden kan 
w orden. H et evenwicht w aarin het systeem  zich bev ind t, hang t gevoelig af van 
de initiële bodernverstoring. Het is mogelijk d a t (grote) veranderingen in het 
systeem  een overgang van het ene naar een evenwicht m et andere kenm erken 
bew erkstelligt.

0.6

y/B

0.4

Sea Land
0.2

.0 2 4
0.0

0.0 0.2 0.80.4 0.6 1.0

x/L

Figuur 10: C ontour plot van een evenwichtbodem  m et la terale  s truc tuu r. Aan 
de linkerkant bevindt zich de zee, rechts is het land. Linksboven begint een 
diepe geul die zich voortzet n aar rechtsonder. L inksonder w ordt een stru c tu u r 
w aargenom en die lijkt op een p laat. De diepte is geschaald m et H  = 10 m.

Aangezien alle eigenw aarden van de verstoringen in een kort bekken reëel 
zijn, m oeten tijdsafhankelijke evenwichtsoplossingen (cyclisch gedrag) het resul­
ta a t  zijn van n iet-lineaire  interacties. U it het model volgt da t continu ïte its- 
en wrijvingseffecten inderdaad aanleiding kunnen geven to t periodieke oplossin­
gen. Deze oplossingen worden alleen gevonden in een specifieke intervallen van 
de lengte-b reed te  verhouding. D it betekent d a t cyclisch gedrag kan verdwijnen 
ais de externe condities van een estuarium  (zoals lengte of breedte) veranderd 
worden.
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10 Vergelijking procesm odellen en geïdealiseerde 
m odellen

Aangezien m et geïdealiseerde modellen slechts een beperk t aan ta l fysische pro­
cessen kan worden bestudeerd  en de m odelgeom etrie m oet worden vereenvoudigd, 
is he t u ite rs t belangrijk  de resu lta ten  te  vergelijken m et de resu lta ten  van een 
proces-georiënteerd  model zoals Delft3D w aarin deze vereenvoudigingen niet 
zijn doorgevoerd. N atuurlijk  dienen de resu lta ten  van beide m odellen getoetst 
te  worden aan de veldwaarnem ingen.

In Thoolen and W ang (1998) is het procesm odel Delft3D gebruikt om de 
morfologische ontwikkeling van de drem pel bij H answ eert te  bestuderen. De 
m odelresu lta ten  zijn vergeleken m et veldw aarnem ingen. U it deze stud ie  is de 
conclusie getrokken d a t de fysische m echanism en die resu lteren  in de drem - 
pelvorm ing (nog) n iet goed zijn gemodelleerd in het procesm odel. N aast een 
u itbreid ing  van het procesm odel (Thoolen and W ang, 1999) heeft dit geleid to t  
he t ontwikkelen van een geïdealiseerd m odel m et ais doei deze fysische m echa­
nism en te  verhelderen (Schramkowski and  De Sw art, subm itted).

In Thoolen and W ang (1999) zijn de globale evenwichten zoals gevonden m et 
h e t geïdealiseerde model (zie sectie 6 ) en het procesm odel m et elkaar vergeleken. 
U it deze studie is geconcludeerd (Verbeek et al., 2000) d a t de m odellen op 
een aan ta l punten  goed overeen komen en d a t de system en in grote delen van 
h e t estuarium  n aar hetzelfde m orfodynarnische evenwicht lijken te  evolueren. 
D aarn aast zijn er wezenlijke verschillen:

• Gelineariseerde versus n ietU ineaire wrijving.

• D iepte-geïntegreerde versus diepte-gem iddelde concentratie van zwevend 
stof.

• Verschillen in de form ulering van de randvoorw aarden, m et nam e aan  de  
zeerand, zowel voor de waterbeweging ais het sed im enttransport.

Deze verschillen resulteren in verschillende soorten oplossingen. Meer onderzoek 
m oet worden uitgevoerd om de twee modellen dichter bij elkaar te  brengen.

11 Conclusies
V eranderingen in exogene condities (bijvoorbeeld stijging van de zeespiegel, b a g ­
geren, vastleggen van geulen, etc.) kunnen een grote invloed hebben op d e  
getij karakteristieken en de m orfodynam iek van de W esterschelde. B innen d e  
contex t van de in d it p ro ject bestudeerde modellen kan worden geconcludeerd 
d a t verdieping er toe kan leiden dat de resonantie van het getij sterker w o rd t 
en de waterbeweging meer het karak ter van een staande golf krijgt. D itzelfde 
effect kan optreden ais het bekken w ordt vernauwd. Bij verbreding zal het getij 
ju is t m inder resonant worden en meer een lopend karak ter krijgen.

Bij de vorming van estuariene secties en geu l-p laa t stelsels blijkt de w rij- 
vingssterkte u iterst cruciaal te  zijn. Ais de wrijving niet sterk  genoeg is, is
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het grootschalige evenwicht een uniek m orfodynam isch evenwicht. O verschri­
jd t  de w rijvingssterkte een kritische grens, dan zullen zich op dit grootschalige 
evenwicht bodem vorm en ontwikkelen m et een la terale  stru c tu u r. Afhankelijk 
van de lengteschaal van de bodem vorm en kunnen deze worden gerelateerd aan 
geu l-p laa t stelsels (estuariene secties) of aan banken. B innen de gegeven rnodel- 
context blijkt d a t verdieping een ingreep is die leidt to t  een verm inderde morfol­
ogische variabiliteit (zie bijvoorbeeld figuur 5: ais he t systeem  w ordt verdiept, 
zal L g toenem en en het systeem  dus meer richting resonantie gaan. D it betekent 
d a t de waterbew eging een meer staand  karak ter krijg t, en dus uniform er wordt. 
Verder volgt uit de figuren C .4 en C .7 u it annex C, he t verschil in groeisnelheid 
ais de w rijving w ordt veranderd).

Om de estuariene secties goed te  kunnen beschrijven is he t van essentieel be­
lang de ontwikkeling van banken en globale bodem vorm en van elkaar te  kunnen 
scheiden. H et blijkt d a t door toenam e van de gem iddelde w aterd iep te  en afnam e 
van de w rijvingssterkte de globale bodem vorm en in een lang estuarium  kunnen 
worden benad ruk t, m aar binnen dit p ro ject is slechts voor een kort bekken deze 
scheiding geslaagd.

In een kort bekken kunnen evenwichten m et la terale  s tru c tu u r worden bere­
kend. H ieruit volgt d a t er meervoudige evenwichten bestaan , die u ite rs t gevoelig 
zijn voor de groo tte  van de w rijv ingsparam eter en initiële verstoringen. Ais 
de w rijvingsparam eter verandert (door bijvoorbeeld verandering van de korrel- 
grootteverdeling ten  gevolge van baggerw erkzaam heden), kan d it resulteren in 
een wezenlijk andere evenwichtsbodem . Verder blijk t d a t de verhouding van de 
lengte en breedte een andere con tro le-param eter is: bepaalde typen  m orfody­
nam isch gedrag, zoals cyclisch bank—geul gedrag, worden alleen waargenom en 
in specifieke param etergebieden. D it betekent d a t door grootschalige ingrepen, 
zoals verandering van de lengte e n /o f  breedte van h e t estuarium , he t dynam isch 
karak ter van het estuarium  sterk  kan veranderen.

12 Aanbevelingen
Het dient aanbeveling om de mogelijkheid te  onderzoeken hoe onderscheid tussen 
de lokale en globale modi in lange bekkens te  m aken. D it zal resu lteren  in een 
beter fysisch inzicht in de processen die essentiëel zijn voor de vorm ing van de 
verschillende estuariene secties, en leiden to t een n ie t-lineair model voor een 
lang bekken. Voor het bestuderen van de lange-term ijn  dynam ica van geulen 
en p laten  w ordt aanbevolen om het lokale model (zie sectie 7) ais u itgangspunt 
te  nemen.

Verder dient het aanbeveling de proces-geörienteerde en geïdealiseerde m od­
ellen dichter bij elkaar te  brengen om zodoende beide type m odellen beter m et 
elkaar te  kunnen vergelijken en van d aaru it verder te  werken.
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A nnex A

M orphodynam ic equilibria  
in tidal em baym ents w ith  
decreasing cross-section .

1 Introduction
The geom etrical shape of m any tidal em baym ents is characterized by a strongly 
decreasing cross-sectionally  a rea  from the  entrance to  the  landw ard side. To get 
a  b e tte r  understanding  of the  n a tu re  of th is equilibrium  shape a one-dim ensional 
model of a  highly schem atized tidal em bayrnent is developed and its possible 
m orphodynam ic equilibria are analyzed. The aim  of th is contribu tion  is twofold. 
F irs t of all, it is shown show th a t  due to  w idth-convergence the  type of m orpho- 
dynarnic equilibrium  can change drastically. Secondly, to  have a good of m odel 
results w ith field observations, w idth convergence appears to  be essential.

P revious idealized models for tida l dynam ics in estuaries are based on cross- 
sectionally averaged shallow w ater equations and  have been stud ied  by m any 
au tho rs (c.f. Speer and  A ubrey (1985); Friedrichs and  A ubrey (1994)). In these 
contributions they  dem onstrated  the  im portance of inertial term s, bo tto m  fric­
tion, hypsom etric effects and channel convergence for the  propagation  of the  
principal tide and the  generation of overtides and residual com ponents.

Idealized models for the  m orphodynam ics of tidal em baym ents were s tu d ­
ied by Schuttelaars and De Sw art (1996); Schuttelaars and  De Sw art (2000). 
The em baym ents stud ied  were rectangular, i.e., w idth variations were neglected. 
Furtherm ore, it was assum ed th a t river inflow was negligible com pared to  the 
tida l w ater fluxes. For sufficiently strong  am plitudes of the  ra tio  M 4 /M 2 ,  m ul­
tiple m orphodynam ic equilibria were found, each having com pletely different 
characteristics.

T he frequent occurrence of strongly convergent estuaries and estuaries (see 
Friedrichs and A ubrey (1994)) indicates th a t  cross-sectional variations have
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an im pact on m orphodynam ic equilibria of tida l em baym ents w ith a rb itra ry  
lengths. This problem  will be studied w ith an extended version of the  nonlinear 
ID  model of Schuttelaars and De Sw art (2000).

2 M odel description
T he em baym ents under study  are linearly converging em baym ents. This is 
m otivated  by air analysis of the  m ariene p a rt of the  W estern Scheldt, an estuary  
in the  southw estern part, of Holland.

The w ater m otion is forced a t the seaward entrance by a  prescribed sea su r­
face variation  (  of tida l origin. The boundary  on the  landw ard side is e ither 
closed or a  finite depth  and  velocity are prescribed. In b o th  cases the  w ater den­
sity is taken  to  be constant. The reference und istu rbed  w ater depth  is denoted

3» R iv e r  S ea B a s in R iv e r

Sea

X x=0 x = L

(a) (b)

Figuur A .l: Topview and side view of an idealized em bayrnent. For exp lanation  
of the  symbols see the  tex t. In case of the  W estern Scheldt the  ra tio  W r / W e  ~  

0.2 w ith a  typical length of the  m ariene p a rt of L  ~  90 km.

by H , the  bed elevation by h and  u is the horizontal tide. T he em bayrnent w id th  
a t the entrance is denoted by W e ,  a t the river side by W r . If the  landw ard  
boundary  is not closed, a  w ater depth  H r  is prescribed (see figure A .l).

The set of equations describing the w ater m otions, sedim ent tran sp o rt a n d  
bed evolution are  discussed in Schuttelaars and De Sw art (2000). T he w ater m o ­
tion  can be described by the  cross-sectionally averaged shallow w ater equations 
for a homogeneous fluid. Due to  the  converging channel geometry, the  system  
is described in term s of po lar (ra ther th an  cartesian) coordinates. Hence c ro ss -  
sectional averaging m eans averaging over the  polar angle. A nother difference 
is the  use of local Lorentz linearization instead of a  global one. This m eans 
th a t  instead of a, global velocity scale local velocities are  used to  linearize th e  
quadratic  bo ttom  friction. T he sedim ent in the  em bayrnent consists of nonco- 
hesive m aterial w ith only one grain size and is mainly tran sp o rted  as suspended  
load. This tran sp o rt is described by a  d ep th -in teg ra ted  concentration equation . 
Unlike in Schuttelaars and  De Sw art (2000), the settling  of sedim ent is d e p th  
dependent. The bo ttom  evolution equation is derived from continuity of m ass
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in the  sedim ent layer.

3 R esults
In  the  first experim ent, values representative for th e  m ariene p a r t of the  W est­
ern Scheldt are taken: the  w idth ra tio  W r / W e  ~  0.1, the  em bayrnent length  is 
approxim ately  L =  9 0 km and H r  =  5 m  which corresponds to  th e  length of the 
m ariene p a r t of th e  W estern Scheldt. The am plitude of th e  M 2  and  M 4  tidal 
forcing a t th e  entrance are 1.75 m (=  A)  and  0.12 m, respectively. As can be 
seen in F igure 7(a) a  linearly decreasing w id th  yields a  very good fit w ith  the  
observed w id th -varia tions in the  m ariene p a rt of th e  W estern Scheldt. In Fig­
ure A . 2  b o th  the am plitudes and the  phases of the  M 2  and M 4  tida l constituents 
of the  sea level variations are shown as functions of th e  distance to  the  seaward 
boundary  of th e  W estern Scheldt. The d a ta  are denoted  by the  circles and have 
been ex trac ted  from  the observed tim e series of th e  sea surface variations by 
Fourier analysis. As can be seen, there is very good agreeem ent between the 
model resu lts and  the  observations, considering th e  m any sim plifying assum p­
tions underlying the  present model. W hen com paring the  results w ith those 
ob tained  from a  m odel w ith a rectangular or exponentially  converging geom ­
etry  (see S chuttelaars and  De Sw art (2000)), it tu rn s  ou t th a t  th e  resonance 
near A ntw erp is much b e tte r  cap tu red  by the  m odel w ith linearly decreasing 
w idth. This indicates th a t  the  exact geom etry of th e  estuary  is very crucial in 
reproducing th e  correct resonance characteristics.

Finally, in Figure 7(b) the predicted equilibrium  b a thym etry  for the  W estern 
Scheldt is com pared with field data . For the  selected param eter values there  
is only one m orphodynam ic equilibrium  in the  m odel. T he general trends are 
ra th e r well predicted , although some discrepancies can be observed as well. 
Hence w ith th is choice of param eters b o th  the  resonance of the  vertical tide 
near A ntw erp and  the  spatial phase dependency of th e  vertical tide can be 
reproduced by the  idealized model.

In the  second experim ent presented here, the  ra tio  W r / W e  is varied and 
H r  = 0. Since in the  W estern Scheldt H r  7  ̂ 0 a t the  end of the  m ariene 
p a rt, the  length  of the  embayrnent, L  is chosen slightly larger (110 km) th an  
th e  length  of the  m ariene p a rt of the  W estern Scheldt (approxim ately 90 km ). 
T he w id th  a t the  entrance is 6  km and the w idth  a t the  river-side is varied 
from 6  km  to  0.6 km. O ther values are representative for the  m ariene p a rt of 
th e  W estern Scheldt. In figure A .4 the equilibrium  bed profile and correspond­
ing phase of the  M 2  horizontal tide is p lo tted  as a  function of W r / W e - I t 
is observed th a t  by increasing the  channel convergence the  type of m orphody­
nam ic equilibrium  changes: for W r / W e  ~  1 the  equilibrium  is characterized 
by a weakly concave bo ttom  profile and a travelling tida l wave. T he am plitude 
of the  externally  prescribed M ^ tid e  is negligible. If the  convergence increases 
enough (W r / W e  ~  0.5), the  w ater depths for the  equilibrium  bed are much 
larger th a n  in the  previous case: the  m axim um  value is abou t five tim es the 
dep th  near the  entrance. The am plitude of the  externally  prescribed external
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Figuur A .2: Com parison of field observations and model results for the  w a te r 
m otion in the  W estern Scheldt estuary. Shown are the  w idth-averaged am pli­
tudes and phases of the  M 2  and M 4  tida l constituents in the  w ater level versus 
the  d istance to  the  seaward boundary. For fu rther details, see the  tex t.
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Figuur A.4: C ontour plots of the  equilibrium  bed profile and  phase of the  M 2 

horizontal tide in m orphodynam ic equilibrium  as a function of th e  dimensionless 
coordinate x  and the  ra tio  W r / W e ■ Velocities are scaled w ith AjH sJgH .  Here 
H  =  10 m, A = 1.75 m and L  =  110 km. The small ticks in the  contour lines 
point to  sm aller contour levels.

overtide is amplified and  the  tide behaves like a standing  wave. A zero net sedi­
m ent flux is m aintained by a  balance between advective contribu tions related to  
velocities and concentrations generated by external overtides and  by nonlinear 
in teractions, respectively.
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4 D iscussion
In th is contribu tion  the  existence of m orphodynam ic equilibria in w id th-averaged  
convergent tid a l em baym ents has been investigated. T he w ater m otion is de­
scribed by a  principal M 2 tide and an external M 4  tide  prescribed a t th e  open 
sea boundary. Sedim ent is transpo rted  as suspended load. A m orphodynam ic 
equilibrium  is defined by the condition th a t  the  bo ttom  profile is steady. In the 
present m odel th is is equivalent to  a zero tidally  averaged sedim ent flux in the  
entire em baym ent.

To have a good com parison between model results and  observations it is 
essential to  take w idth convergence into account. The m odel results are com ­
pared  w ith  field d a ta  from the W estern Scheldt and show good agreem ent if 
w idth convergence is taken  into account.

In th e  second experim ent discussed in this contribution  th e  ra tio  W r / W e  
is decreased. I t is shown th a t if the convergence is strong enough the  charac­
teristics of the  m orphodynam ic equilibrium  change. For an  alm ost rec tangu lar 
geom etry the  w ater m otion has the  characteristics of a travelling wave and  th e  
bed profiles are quite shallow. If W r / W e  increases, the  character of th e  m or­
phodynam ic equilibrium  changes: the  m axim um  w ater depth  becomes m uch 
larger and  th e  tide  behaves like a  standing wave.
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A nnex B

Formation of bars in tidal 
embay m ents.

1 Introduction
T he geomorphology of semi-enclosed em baym ents w ith a  sandy bed often con­
sists of a complex netw ork of channels and shoals. In th e  channels, strong 
tida l currents are observed (of order 1ms- 1 ). F ield d a ta  indicate th a t  different 
types of bed forms can exist. On th e  one hand, near the  entrance of shallow 
em baym ents (e.g. those located along the  east coast of the  U nited S tates) so- 
called estuariene bars are often observed (D alrym ple and Rhodes, 1995)). These 
rhy thm ic bars have w ave-lengths which scale w ith th e  w idth of th e  em baym ent 
and do not m igrate. On the  o ther hand  deeper em baym ents, e.g. those located 
in the  D utch and G erm an W adden Sea, are characterised by a  fractal p a tte rn  
of channels (c.f. Ehlers, 1988; C leveringa and Oost, 1999) which appear to  scale 
w ith the  length of the  em baym ents. In m any em baym ents b o th  types of bottom  
p a tte rn s  can be observed sim ultaneously. An exam ple is the  W estern Scheldt, a 
tida l em baym ent located a t th e  Dutch-Belgium  border. Its m ariene p a rt has a 
length  of abou t 90 km and  can be divided in six separate  sections. W ith in  these 
sections, bars are observed which scale w ith the  em baym ent w idth, see Van den 
Berg e t al. (1997); Jeuken (2000).
Knowledge abou t the  behaviour of these bar-shoa l system s is relevant, both  for 
estuariene m anagem ent and scientific purposes. For exam ple, the  m orphology 
influences ship routing, bu t it also plays an im portan t role in determ ining the 
flushing characteristics of the  w ater m otion and thereby  the  ecological diversity 
of th e  area (Verbeek et al., 1999). In sem i-em pirical models, see e.g. Van Don- 
geren and de Vriend (1994); Di Silvio (1989), the  shoal surface area  is often 
param etrically  accounted for. From a process-oriented perspective the evolu­
tion  of bars has been successfully sim ulated by W ang et al. (1995); Ranasinghe 
et al. (1999). These models are ra th e r  complex and have not been designed to  
gain fundam ental understanding  abou t the  physical m echanism s controlling the
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channel-shoal dynam ics. For the la tte r objective idealised models, which focus 
on isolated processes, are useful tools.
I t  has been dem onstrated  by Sem inara and Tubino (1998) and Schuttelaars and 
De Sw art (1999) th a t bars in tidal em baym ents can form as inheren t m orpho­
logic instabilities. Sem inara and Tubino (1998) analyse a  local m odel, which in 
general is designed to  deal w ith phenom ena th a t  scale on a length scale which is 
sm all com pared w ith b o th  the tidal w ave-length and  em baym ent length. Thus, 
the  dynam ics is investigated in an infinitely long channel geom etry. In  th is  
approach th e  w ater m otion m ust be prescribed by specifying ex ternal pressure 
gradients which result from the  dynam ics on the  global scale. In the ir s tudy  
Sem inara and Tubino (1998) use a  three-dim ensional model, based on th e  shal­
low w ater equations. They also a priori assum e th a t  the  em baym ent w idth is 
th e  controlling length scale of the  bed forms. Hence the ir m odel results apply  
to  narrow , frictionally dom inated tida l channels.
S chuttelaars and  De Sw art (1999) on the  o ther hand  study  a  global model of a 
tida l em baym ent. This choice implies th a t  they p u t em phasis on bo ttom  p a t ­
te rns th a t  occur on the  length scale of the entire em baym ent. In th is approach  
a semi-enclosed em baym ent is considered where th e  w ater m otion is forced by a 
b oundary  condition a t the  entrance of the em baym ent. T heir model is based on  
th e  depth-averaged shallow w ater equations and assumes th a t  the  ra tio  of th e  
tida l excursion length and the em baym ent length is small. R esults are p resen ted  
for th e  case of a  short em baym ent (w ith a  length  being much sm aller th an  th e  
tida l wave-length), in which sedim ent tran sp o rt is dom inated by diffusive p ro ­
cesses and advective term s in the  flow equations can be neglected. However, th e  
m odel can be generalized in a straighforw ard sense, as is dem onstrated  in S chu t­
te laars and  De Sw art (2000) (ID  equilibirium  dynam ics in a  long em baym ent) 
and  Van Leeuwen and De Sw art (in p reparation) (2D nonlinear bed forms in a 
short em baym ent).
T hus global and  local models may be viewed as describing m orphodynam ics 
for opposite lim its w ith  regard  to  the  length  scales of bo ttom  p a tte rns. T h e  
resu lts from  the  two approaches should qualitatively  agree in the  a p p ro p ria te  
lim its. T his is not straighforw ard, because the local model of Sem inara a n d  
Tubino (1998) and the  nonlinear global model of Schuttelaars and De S w art 
(2000) use different form ulations and assum ptions. This m otivates the  set u p  
of an  in term ediate  m odel, in which b o th  the  em baym ent w idth and the  t id a l 
excursion length, are retained as relevant length scales. Hence th is m odel can  
deal w ith phenom ena th a t  scale on a length  scale which is small com pared w ith  
b o th  the  tida l w ave-length and em baym ent length, bu t no t necessarily sm all 
com pared w ith the  tida l excursion length. This interm ediate m odel serves as a  
link betw een the  two models which are already available. I t will be shown t h a t  
in the  lim it of a narrow  channel, the  bedform s found by Sem inara and T ub ino  
(1998) will be recovered. In Schuttelaars et al. (in p reparation) the  connection  
w ith the  bedform s found in a  global model will be made.
T he paper is organized as follows. In  secion 2 th e  local model is described . 
In section 3 the  m ethod of analysis th a t  is used to  describe the  form ation o f  
bedform s is described. In section 4 the  results from the local analysis will b e
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presented. Finally, the  results will be discussed in section 5.

2 M odel description
T he features stud ied  are sm all com pared w ith b o th  the  tida l w ave-length and 
em baym ent length. Hence, th e  m odel geom etry can be represented as an in­
finitely long channel having a  constan t w idth B.  T he banks are stra igh t and 
non-erodible, w ith only the  bo ttom  being subject to  erosion (see figure B .l) . 
T he to ta l w ater depth  is denoted by h, while u (x) and  v (y) are the  along-
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Figuur B .l: The top  view (a) and  side view (b) of the  em baym ent. For an 
explanation , see the  tex t.

channel and  cross-channel velocities (coordinates), respectively.
The model is forced by a prescribed external tide. This explicitly reflects the  
local n a tu re  of the  m odel which by deñnition cannot solve the  global tida l m o­
tion  self-consistently. I t wil be assum ed th a t the  ex ternal tide contains only an 
M 2  com ponent.
T he w ater m otion is described by the  depth  averaged shallow w ater equations 
(see C sanady (1982)). W ith in  the  local model, tida l velocities are of the  order of 
1  m s- 1 . Since th e  m ain dynam ic force balance is between the  pressure gradients 
and  th e  advective term s, the  so-called rigid lid approxim ation can be adopted: 
the  w ater level Ç and its derivatives may be neglected everywhere except for 
term s th a t  describe tida l forcing, i.e. g(x and g(y. These la tte r  term s describe,
for instance, th e  forcing due to  the prescribed external tide. T he resulting
equations read:

(hu)x +  (h v ) y =  0, (B .la )

ut +  uux +  vi iy  +  F b =  -gCx,  (B .lb )

vt +  uvx + Wy  +  F 2b =  -gCy,  (B .le)

where g is the  g rav ita tional acceleration and F b = ( F b, F b) the  bo ttom  friction. 
T he friction vector is defined as

Tb I n
F b = , (B .2)

w ith r °  th e  stresses due to  bo ttom  friction, which is in general a  nonlinear 
function of velocity. Using a  procedure first proposed by Lorentz (1922), see
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also Z im m erm an (1992), the  nonlinear bo ttom  friction can be linearized in such 
a way th a t averaged over one tidal cycle the  sam e am ount of energy is dissipated 
in b o th  form ulations. In the  rem ainder of this con tribu tion  the  linearized shear 
stress ( r b =  pru  w ith  r  a friction p aram eter w ith dim ensions m s- 1 ) will be 
used, unless sta ted  otherwise.
T he im perm eability  of side walls to  w ater m otion implies th a t  the  cross-channel 
velocity V should vanish a t the  banks, i.e.

V = 0 , a t y =  0, B  . (B-3)

T he bed of the  estuaries considered consists of fine non-cohesive sedim ent which 
is m ainly tran sp o rted  as suspended load. The dynam ics of the  suspended sedi­
m ent is described by an advection-diffusion equation for th e  so-called volumet­
ric d ep th -in teg ra ted  concentration C,  which is th e  d ep th  in tegrated  sedim ent 
concentration  (w ith dimension k g m - 2 ) divided by the  sedim ent density. T he 
evolution equation for C  reads (Van Rijn, 1993):

Ct +  (uC  — pCx)x + (vC — pCy)y =  a (u 2 +  V2) — 7 C  , (B .4)

where p  denotes the  horizontal coefficient for sedim ent diffusion. Typically,
p — 0(10 — 100)m 2 s - 1  for tidal flows in estuaries. The first term  on the r ig h t-  
h and  side of equation  (B.4) models the  sedim ent p ick -up  function, and th e  
second term  the  tendency of sedim ent to  settle  due to  gravity  effects. T h e  
adop ted  values of the  coefficients a  (0 ( 1 0 - 6  — 1 0 ~ 8 )sm - 1 ) and  7  (O ( 1 0 - 3 )s - 1  ) 
a re  represen tative for fine sand.
T he non-erodib ility  of the banks implies th a t there  be no net sedim ent flux 
th rough  the  side walls, i.e.

v C - p C y = 0 ,  a t y  =  0 ,J 5 ,  (B.5)

T he evolution of the  bo ttom  follows from the conservation of sedim ent. Since
th e  bed in general evolves on a tim e scale which is long com pared to  a  tid a l 
period (typically weeks to  m onths), the  dynam ics of bo ttom  p a tte rn s  is n o t 
sensitive to  instan taneous ra tes of erosion and deposition, bu t ra th e r to  th e ir  
tida l m ean values. T he resulting equation for the  bo tto m  evolution thus reads:

ht = -  (a(u 2 +  V2) -  7 C)  +  AV2/i . (B .6 )

where < >  denotes the  tim e average over an M 2  tida l period. The first term  o n  
th e  rig h t-h an d  side models the bed level changes due to  erosion and deposition 
of sedim ent, while the  second term  gives the effect of bedslopes. The la t te r  
te rm  is incorporated  since suspended load is susceptible for the  presence of local 
slopes (see Talm on et al. (1995); Parker (1978)). Here th e  diffusion coefficient 
A =  C > (l(r 4  -  IO-2 ) m 2 s_1.

3 Linear stability analysis
For realistic values of the  param eters the tw o-dim ensional system  of equations, 
as described in section 2 , allows for a  m orphodynam ic equilibrium  so lu tion
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\&eq =  {u,v,Cext,C,h) , which is spatially  uniform  , i.e., they  are indepen­
dent of bo th  the  x -  and  th e  ^/-coordinate. In case th a t  the  forcing of the  w ater 
m otion (due to  the externally  prescribed pressure gradient) consists of one single

This describes a  tida l flow in a  channel w ith an und istu rbed  w ater depth  H  and 
a  flat bo ttom . The concentration can be straighforw ardly com puted from the 
concentration equation (C .2) and consists of a  residual com ponent as well as of 
a  com ponent which oscillates w ith twice the basic tida l frequency.
This equilibrium  solution is in general no t stable w ith respect to  pertu rbations 
having a s tru c tu re  in the  cross-channel direction. This m eans th a t  such p e r tu r­
bations can grow due to  a  positive feedback betw een the w ater m otion and  the 
erodible bed. The dynam ics of the pertu rbations is analysed by su bstitu tion  of

in the  full equations of m otion. Here the  variables are assum ed to  depend on two 
tim e variables: the  fast coordinate t and the slow tim e coordinate r  =  St, which 
m easure the  evolution of the  system  on the  tida l tim escale and morphologic 
tim escale, respectively. The param eter <5 1 denotes the  ra tio  of the tida l

N ext it  is assum ed th a t  the am plitude of the p e rtu rba tions is sm all w ith respect 
to  th a t  of the  equilibrium  sta te . This allows for a  linearization of th e  equations 
of m otion, it tu rn s  ou t th a t  the pertu rbations are com posed of th e  following 
eigenmodes:

Here !R denotes the  real p a rt of the solution. T he evolution of th e  p e rtu rb a ­
tions on th e  slow m orphodynam ic tim escale thus tu rn s  ou t to  be exponential, 
w ith  5ft (w) denoting th e  grow th ra te  and — 9(w ) being the  m igration ra te . I t 
tu rn s  out th a t  if the  system  is only forced w ith an M 2  tide, the m igration  ra te  
is always zero. Furtherm ore, k  is an a rb itra ry  longitudinal w avenum ber and 
f n{y) equals eos(lny),  except for the second com ponent which reads sin (lny) .  
Here ln =  n i t /B  where n = 0 ,1 ,2 , . . .  is the  cross-channel m ode num ber. Fi­
nally, g p are Fourier coefficients to  be determ ined from the  eigenvalue problem . 
T hus the  p e rtu rba tions have a  sinusoidal s truc tu re  in bo th  the  along-channel 
and cross-channel direction. Furtherm ore, on the  short tim escale th e  flow and 
concentration consists of a superposition of tidal harm onics (M 2 , M 4 , . . .  ) and 
a  residual com ponent. Of course the  bed p e rtu rba tion  h' only has a residual 
com ponent on the  tida l timescale.

tidal constituen t (an M 2 com ponent w ith frequency a — 1 .4 -10  4  s l ) it reads 

'ï'eq =  ( u  COs(<7i),0,Cext,C 'eq,ff) ■

^ ( x , y , t , , T )  =  T>eq (x , t )  +  V ( x , y , t , T )

period and  the  morphologic tim escale and is typically  of order 1 0  2.

p
(B.7)
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T he linearized equations read

ikHu '  + lnHv '  =  i ku eqh' ,

dtu' + ikugqu' + F b =  —ikgÇ' ,

dtv' +  ikueqv' +  F 2b =  lngC ,

(B.8a) 

(B.8b) 

(B.8c)

a[dtC' + i kueqC' + (i k u ' + l„v')Ceq + g(k 2 + l2 )C' — 2a u equ'  -  7 C' , (B.8d)

u t i  +  A{k2 +  l2n)h' = -  (2 auequ ' -  7 C') ,
(B.8e)

w here F b is the  pertu rb ed  bo ttom  friction vector. In th e  linearized context 
th is  vector reads

F b
ru ,
H 2 H ' ) •

Com bining expressions (B.8d), (B.8e), one can ob tain  the  following relation  for 
th e  grow th ra te  l o :

lj = [ - i k  (u eqC ') -  ((iku'  +  lnv' )Ceq) -  ß (k 2 +  l2n) (C1) -  X(k2 + ll)h'} /h '  .
(B.9)

T he first two term s on the  r ig h t-h an d  side give the  contributions of suspended 
sedim ent tran sp o rt due to  advection, while the  last two term s m odel the  tra n s ­
p o rt due to  diffusive processes. In figure B .2 the  advective fluxes are p lo tted

v’ Ceq

u’ C,

h’=0

Side W all

F iguur B .2: The net advective sedim ent fluxes entering/leaving a  region w hich 
is on one side bounded by the  sidewall and on the  o ther sides by the  line h' — 0.

en tering /leav ing  the  sm allest possible region bounded by the  sidewall and a line  
w ith  h' = 0. Such a region can always be found since 3(w ) =  0. In th is region 
th e  am plitude of the  bed p e rtu rb a tio n  will grow /decrease uniform ly if a  n e t  
im p o rt/ex p o rt of sedim ent is observed. The net deposition or sed im enta tion  
due to  the  fluxes u'Ceq and  v 'Ceq is zero. This can be m ost easily seen by using  
equation  (B.8a)

(îku  T  l\iV )Ceq — lkU çqC eqll
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V ariable Symbol R,epr.Value
W ater D epth H 10 m
Em baym ent W idth B 5 ■ IO3 m
Tidal Period 0 1.4 • IO-4  s “ 1
Velocity Scale U 1 m  s -1
Settling Period 7 4 - IO -3  s " 1
Friction param eter r IO-3  m s-1
Erosion C onstant a IO-2  kg s m -4
Sedim ent Density Ps 2650 kg m -3
Sedim ent Porosity P 0.4
Bedslope P aram eter A IO-4  m s-1
G ravity  C onstant 9 9.8 m s“ 2

Tabel B .l: P aram eter values, representative for th e  m ariene p a r t of the  W estern 
Scheldt.

Recalling th a t  u eq only has an M 2 com ponent and  Ceq oscillates w ith twice 
the basic tida l frequency, it is clear th a t after averaging over a tida l period its 
contribu tion  is zero. Hence the only advective flux resulting in a  net bo ttom  
change is due to  th e  flux ueqC'.

4 Results
Results from  the local 2D channel model will be described. In bo th  models 
default values which are characteristic  for the W estern Scheldt will be used, see 
tab le  B .l . The grow th rates presented below will be expressed in un its a U 2/ H  
w here 17 =  1 m s ' 1. In the  rem ainder of th is paper, we will only consider 
advective modes, i.e. horizontal diffusion is neglected (p = 0).

4.1 A dvective instabilities
F irst, we will discuss their behaviour in the  absence of bed slope effects (A =  0).

F igure B .3 shows the growth ra te  as a  function of la tera l wave num ber k for 
various values of the  lateral num ber n. We see th a t  all curves are m arginally 
stable for k =  0, as can be inferred from equation (B .9). As k is increased, all 
m odes a t first become unstable while they eventually stabilize for sufficiently 
large longitudinal wave num ber.
Also, it is found th a t  the  m axim um  growth ra te  for a  given la teral wave num ber 
increases rnonotonically w ith n. Moreover, there  appears to  be a  lim iting curve 
^ 0 0 (k) to  which uj(k) converges from below as n  —> 0 0 . Thus the  preferred mode 
of bo ttom  grow th corresponds to  a finite longitudinal wave num ber k bu t it has 
infinite la teral wave num ber, i.e. the  preferred m ode is a braiding m ode which
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Figuur B .3: G row th ra te  ui of bo ttom  p a tte rn s  versus longitudinal m ode num ber 
k for la tera l m ode num ber n  =  1 (solid line), n = 5 (dashed), n  =  20 (dash-dot- 
dash) and  n  =  1 0 0 0 0 0  (dash-dot-dot-dot-dash).

has a wavelength of approxim ately 21 «  14 km. This result is rem iniscent from  
river m orphodynam ics w here this m ode is also found to  be the  m ost u n stab le  
one if bed  slope effects are neglected (Callander 1969).

To understand  the  physical m echanism  responsible for the  instab ility  o b ­
served for long-w ave pertu rbations (k small) and the stabilizing physical effect 
when k  is increased, a  region enclosing only a  crest is defined (see figure B .2 
w ith h' >  0  everywhere w ithin the dom ain bounded by the  sidewall and the  line  
h' =  0). In section 2 it was already argued th a t only the  flux <  ueqC' > c a n  
result in  a  net bo tto m  change. Therefore, expressions for C'  will be derived a t  
one of the  dom ain boundaries, x  =  n / ( 2 k) (the results a t the  o ther boundary , 
X = —it / ( 2 k), can be obtained by negating  C ) .
For long-w ave pertu rb a tio n s (k sm all), the  sedim ent dynam ics can be ap p ro x ­
im ated by a balance betw een erosion and deposition (rig h t-h an d  side of e q u a ­
tion  B .8 d), i.e. C'  ~  2uequ'. Hence the  net flux < T ’> across the  fundam en ta l 
dom ain boundary  x  — ir/(2 k) reads

< T ’ > oc< u eqC" > «  2 < u \ qv! > w < u ' > , (B .IO)

where we have used <  u\  > =  1 / 2  and neglected the M 4  com ponent of th e  
pertu rb ed  along-channel velocity u ' . This expression shows th a t the  grow th o f  
long-w ave pe rtu rba tions is prim arily  governed by the residual pertu rb ed  velocity  
<  u' >. F igure B .4 shows a  typical exam ple of the  behaviour of this te rm  a s
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the  longitudinal wave num ber k varies. From  th is p lo t it is found th a t  <  u r >  
is always negative and, using equation (B. 10), a ne t sedim ent influx into the 
region is found. This is a destabilizing effect as it leads to  ne t deposition  inside

o

< u ’>

-0.15

-0.05

-0.2

-0.1

•0.25 0 5 10 15 20
k

Figuur B .4: Residual velocity a t the  side wall x = n/ (2k)  for n = 1. The
scaling along the  vertical axis is in units h / H U  m s- 1 , where h is th e  am plitude 
of th e  bo ttom  p ertu rb a tio n  and U the  tidal velocity am plitude. T he curve has 
to  m ultiplied by a  factor eos(lBy) to  account for la teral variation.

the region. From figure B .4 we also see, th a t the  m agnitude of <  u'  >  reaches 
a m axim um  a t k£ =  0 (1 ); this determ ines th e  position of th e  m axim um  of the  
grow th curve in figure B .3.
In case of short wave pertu rbations (k large), the  advective contribu tions to 
the  sedim ent balance cannot be neglected anym ore. Expressing the  pertu rbed  
concentration C'  in term s of u' and  hi and  using th a t  k 1, an  approxim ate 
expression for <!F'> across x  =  n/(2k)  can be found:

The first term  indicates th a t  the possible grow th of the  bo tto m  is p a rtly  deter­
m ined by th e  M 2  com ponent of th e  pertu rb ed  velocity it', w hereas the  residual 
velocity <  it' >  does not result in a net sedim ent tran sp o rt. Using m ass con­
servation (B.8a), it is found th a t above short wave p e rtu rba tions u' «  ueqh' /H ,  
i.e. velocities are increased (decreased) above crests (troughs). As a  resu lt, this 
contribution is stabilizing since it yields a positive (i.e. outw ard directed) flux 
from a region enclosing a  crest. The second contribution  is always stabilizing

(B .l l)
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since it is positive (i.e. directed out of the  dom ain) for a region enclosing a 
crest (h1 >  0), thu s acting as a  means to  erode th e  crest. Therefore, short wave 
p e rtu rb a tio n s are  found to  be stable.

4.2 B ed slope effects

o
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I
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o

0 155 10 2 0

k

F iguur B .5: G row th ra te  u  of bo ttom  p a tte rn s  versus longitudinal m ode num ­
ber k for la te ra l m ode num ber n = 1 (solid line), n  =  2 (dashed), n  =  5 
(dash-do t-dash), n = 20 (dotted) and  n  =  100 (dash-dot-dot-dot-dash).

Figure B .5 shows the  sam e results as figure B .3 bu t now w ith the  effect o f 
bed slope included; the  adopted  value for the  slope p aram eter A was IO-4  m  s- 1 . 
As is to  be expected, bed slope effects stabilize high n-m odes. C onsequently, 
the  m ost unstab le  m ode now occurs for finite n.
Figure B .6 shows th e  neu tral curves for the abovem entioned bed  slope p a ram e te r 
A. For a fixed la tera l wave num ber n  and given longitudinal wave num ber k,  
the  neu tra l curve shows the  values of the  friction param eter r  for which th e  
grow th ra te  u  is zero. This m eans th a t the am plitudes of the p e rtu rba tions d o  
not change. For friction values above the neu tral curve, bedform s and u n stab le  
and  will grow. For r-values below the  curve, the  p e rtu rba tions are stable, i.e . 
they  are  dam ped. The curves in figure B .6 show th a t  the n — 1 mode is the  firs t 
one to  become unstab le  as r  is increased from zero, followed subsequently b y  
n = 2 , 3 , . . .  etc.. The critical wave num bers kCT¡n increase w ith n, see tab le  B .2 
for the  first few modes.
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Figuur B .6: N eutral curves ui =  0 as a  function of longitudinal w avenum ber k 
and friction coefficient for la teral wavenum ber n  =  1, 2, 3 and  4.

4.3 Nonlinear friction and the influence of inertia
In th is section, we will extend our model by including nonlinear bo tto m  friction, 
which m eans th a t r b in equation (B .2) reads:

r b =  /o r ||u ||u  , (B .12)

where f  =  3irr/(8U) follows from the Lorentz linearization procedure th a t  was 
m entioned below equation (B .2). The effect of non-linearity on the  grow th of 
bedform s can be inferred from figure B .7 which shows the  neu tra l curves for 
b o th  linear and nonlinear friction. We see th a t  the  effect of non-linearity  is to  
decrease the threshold for instability  as the  critical friction param eter value is

n &cr !'cr
1 1.32 0.056
2 1.92 0.091
3 2.24 0.145
4 2.45 0.217
5 2.60 0.312

Tabel B .2: Critical values of longitudinal wave num ber k and friction r for the  
first five unstable lateral m ode num bers.
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lowered. Also, the  m ost unstab le wavenum ber shifts tow ards a  higher value i.e. 
the  critical m ode occurs on a  sm aller longitudinal length scale.
N ext, we also investigate the  effect of inertia. W hilst we have included this 
effect so far, it m ay be small. For instance, for a narrow  channel (w idth B  small 
com pared to  tidal excursion length I  =  v / U )  inertia  (m agnitude «  aU)  may 
be neglected relative to  advective processes (m agnitude ps U2/ B ), the ir ra tio  e 
being given by

o B  B
e =  - j j -  =  J  , (B .13)

which is small if B  I. In the rem ainder of this section, we will take B  — 500m. 
For linear friction, the  n eu tra l curve in the  absence of inertia  is p lo tted  in fig­
ure B .8. This p lo t shows two curves: one for e =  0 and  one for a  small b u t 
finite e (e =  0.07) arising from  th e  adopted  w idth. I t  is clearly visible th a t  
the  curves are alm ost identical. Note th a t the  critical friction p aram eter values 
are m uch higher th an  for the  wide channel. This is because for a fixed n,  th e  
la te ra l bo ttom  variations are steeper if the w idth is smaller; th is enhances th e  
stabilizing effects of bedslope.
T he combined effect of nonlinear friction and inertia  can be observed from fig­
ure B .9. Here, once again neu tra l curves for bo th  e =  0 and  e =  0.07 have been 
draw n. C ontrary  to  the  case of linear friction, though, there  is a  significant 
difference between the  curves. We see th a t  incorporation  of small b u t finite 
in ertia  yields a shift of th e  critical w avenum ber to  higher values, i.e., the  critical 
bedform  shifts tow ards a  sm aller length scale.
Finally, we will com pare the  results of the previous case (nonlinear friction an d  
e =  0) to  results of Sem inara and Tubino (1998), since th is specific case is th e  
2 D -coun terpart of th e ir 3D m odel. T he qualita tive shape of th e  n eu tra l curve 
for non-linear friction (e.g. m ultivaluedness for sm aller fc-values) is sim ilar to  
th e  findings of Sem inara and Tubino (1998). Q uantitatively , the  value of th e  
critical w avenum ber in our case is approxim ately k B  = 0.2. This com pares well 
w ith the  values ob ta ined  by Sem inara and Tubino (1998), who found k B  to  lie 
in the  range 0.1 — 0.5. However, the  relationship th a t  th e  critical w avenum ber 
/ccr>n of m ode n  obeys fccr>n =  nfccr>i has not been reproduced.

5 D iscussion and conclusions
In th is paper, the  form ation of bo ttom  p a tte rn s  th a t  scale w ith the tidal excu r­
sion length has been studied w ithin a 2D idealized model. W ithin  the  m odel, 
bathym etric  features can arise as an inherent instability  in the  in teraction  b e ­
tween w ater m otion, erosion, sedim ent tran sp o rt and deposition. This in s tab il­
ity  is m ediated by advective processes, in particu lar th rough residual flows th a t  
arise from tide-topography in teractions. In particu lar, such flows always set u p  
net sedim ent fluxes tow ards shoals and away from deep channels. For sm all 
scale bedform s (sizes well below one tidal excursion leng th ), the  M 2  p a rt of th e  
topographycally  induced flow determ ines the  net sedim ent fluxes. These fluxes
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Figuur B .7: N eu tral curves w =  0 as a  function of longitudinal w avenum ber k 
and friction coefficient for la teral w avenum ber n  =  1 mode for a  wide channel. 
The values on the vertical axis are dim ensional values for th e  friction param eter

always tu rn  ou t to  be stabilizing, i.e. they  counteract form ation of small-scale 
bo ttom  patterns.
Bedslope effects ac t as another m eans to  prevent th e  em ergence of sm all scale 
features. M oreover, they  cause mode selection which enables a, low -order la teral 
m ode to  occur m ost easily: for a  realistic bedslope param eter A =  10~4m 2s - 1 , 
th is is the  n  =  l  m ode. This can be illum inated by the  use of n eu tra l curves, 
which predict th reshold  values for the  friction param eter which must, be ex­
ceeded in order to  enable grow th of the  m ost unstab le  bedform . I t  tu rns out 
th a t  the  m ost unstab le  modes occur on a. lengthscale th a t is com parable to  the 
tidal excursion length, independent of the  w idth of the  em baym ent.
The neu tra l curves obtained in the  2D m odel show good qualitative agreem ent 
w ith the  findings of Sem inara and Tubino (1998), in particu la r if a  nonlinear for­
m ulation for bed shear stress is adopted. On the  o ther hand, there  are d istinct 
differences. For instance, it appears th a t  in ertia  for narrow  channels (albeit 
small) may have a  significant effect on the length  scale of th e  critical or pre­
ferred bo tto m  m ode (see figure B .9).
Nonetheless, the  qualitative agreem ent between b o th  models is rem arkable if 
one takes in to  account the  considerable differences in model form ulations. These 
differences include: 2D versus 3D prescription, different form ulation for erosion- 
deposition ra tes and  a  different trea tm en t of internally  generated overtides. All 
these discrepancies m ay in principle yield qualitatively different outcom e. Ap-
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Figuur B .8: N eutral curves uj — 0 as a function of longitudinal w avenum ber 
k  and  friction coefficient for la teral wavenum ber n  =  1 for a  narrow  channel 
(B  =  500m) w ith linear friction. Conversion to  un its B~~l can be obtained b y  
m ultip lication  by a factor e =  0.07.

parently , th e  physical m echanism  th a t  governs the  form ation of bedform s is 
relatively insensitive to  the details of such form ulations.
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Figuur B .9: N eutral curves l o  =  0 as a function of longitudinal w avenum ber k 
and friction coefficient for la tera l wavenumber for n  =  1 for a narrow  channel 
(B  =  500m) w ith non-linear friction.Conversion of w avenum ber k to  units B _1 
can be ob tained by m ultip lication  by a factor e =  0.07.
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Annex C

Formation of estuariene  
sections.

1 Introduction
Very energetic conditions are encountered a t coastal environm ents. M odifica­
tions of the  b a thym etry  and th e  characteristics of sedim ent d istribu tion  m ay 
occur on very short tim e-scales. Nevertheless spatial and tim e scales m ay range 
from  a  few seconds and  centim eters to  centuries and thousands of kilom eters. E s­
tuaries are one of the  m ost im portan t coastal features subject to  strong processes 
th a t  fully cover the  space-tem poral scale. Geomorphologie and sedim entologic 
changes are continuously occuring w ithin and around estuaries th a t  effect th e ir  
specific characteristics Perillo (1995). Even though estuaries usually occupy th e  
coastal areas least exposed to  the  m ariene action, the  prim ary energy source 
is tidal currents. Wave action is significant a t the  m outh  of m any estuaries, 
b u t is generally of lim ited im portance inside the estuary. Because of the  s tro n g  
tid a l curren ts in th e  channels and th e  lower p a rts  of the  flanking tida l fla ts , 
sedim ent can be tran sp o rted  and undulations can develop. Field d a ta  ind ica te  
th a t  different types of bed forms can exist. On the  one hand, near the en tran ce  
of shallow em baym ents (e.g. those located along the  east coast of the  U nited  
S tates) so-called estuariene bars are often observed (D alrym ple and R hodes, 
1995)). These rhythm ic bars have w ave-lengths which scale w ith the  w idth o f  
th e  em baym ent and do not m igrate. On the o ther hand deeper em baym ents, 
e.g. those located in the  D utch  and G erm an W adden Sea, are characterised by a  
fractal p a tte rn  of channels (c.f. Ehlers, 1988; Cleveringa and Oost, 1999) w hich 
appear to  scale w ith the length of the  em baym ents. In m any em baym ents b o th  
types of bo tto m  p a tte rn s  can be observed simultaneously. An exam ple is th e  
W estern Scheldt, a  tida l em baym ent located a t the  Dutch-Belgium  border (see  
figure C .l) . Its length  from Vlissingen up to  Gent is about 160 km. The w id th  
of the estuary  decreases from approxim ately 6 km a t the m outh  to  less th an  100 
m  near G ent, while its dep th  decreases from approxim ately 15 m to  only 3 m  a t
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A n tw e r p

B e lg iu m ]

Figuur C .l: The m arine salt and brackish p a rt of th e  W estern Scheldt estuary  
from  Vlissingen to  Antwerp.

th e  landside. T he estuary  can be divided in th ree  parts , a  su b -tid a l delta  west 
of Vlissingen, a m ultiple channel system  separated  by elongated shoals in the 
seasw atd m ariene p a rt between Vlissingen and  Doei and  a  single tida l channel 
landw ard  of Doei. In this contribution we will be m ainly concerned w ith the  sea­
w ard m ariene section. This section can be subdivided in six d istinct estuariene

V lissingen H answ eert LAND

Bath

shallow  bar in m ain flood channel 
fo rm er shallow bar in m ain flood channel 
b a r  in main e b b  channel 
b o rd e r b e tw e e n  e s tu a rin e  sec tio n s

-►  main channel
-*• connec tin g  bar channel
♦  connecting  c ro ss  channel

T e rneuzen

conn ec tin g  m argin channel 0  e s tu a rin e  sec tio n

Figuur C. 2: the  six different estuarine sections in the  W estern
Scheldt(from  Jeuken (2000)).
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sections (see figure C .2). Each estuariene section has a  large m eander-shaped  
m ain ebb channel and a  laterally  bordering large stra igh t m ain flood channel. 
These channels are usually seperated  by shoals and linked by connecting chan­
nels. W ith in  these sections, bars are observed which scale w ith the  em baym ent 
w idth. T he system  is m ainly driven by tida l currents, the  m ean river outflow 
is less th a n  one percent of the  tidal volume (Van den Berg et ah, 1997; Jeuken, 
2000).
B o th  for estuariene m anagem ent and scientific purposes, knowledge abo u t the  
behaviour of these b ar-shoa l system s is relevant. Since access to  the  harbour of 
Antwerp is gained through the  W estern Scheldt, its m ain shipping lane has to  
be kept open and  as sta tic  as possible. On the o ther hand, the  in te r- tid a l areas 
of the  estuary  are im portan t feeding and breeding grounds for birds and o ther 
anim als and  the flushing characteristics of the  w ater m otion play an im p o rtan t 
role in determ ining the ecological diversity of the  area. For these la tte r functions 
th e  dynam ic character of the area  is of the  u tm ost im portance (Verbeek e t al., 
1999). Therefore, to  m ake well-founded m anagem ent decisions in this area w ith  
clashing interests, it  is advisable to  gain a  b e tte r  understanding  of the physical 
and  biological processes.

Basically, th ree  types of models can be used to  study  th e  m orphological 
behaviour of estuaries and estuariene bars. The first type of models are th e  
so-called sem i-em pirical models, see e.g. Van Dongeren and de Vriend (1994); 
Di Silvio (1989). In these models em pirical relationships between various q u an ­
tities are used. From  a  process-oriented  perspective the  evolution of bars h as  
been successfully sim ulated by W ang et al. (1995); Ranasinghe et al. (1999). 
These models are ra th e r com plex and have not been designed to  gain fundam en­
ta l understanding  abo u t the  physical m echanisms controlling the  channel-shoal 
dynam ics. For th e  la tte r  objective idealised models, which focus on iso lated  
processes, are useful tools.

It has been dem onstrated  by Sem inara and Tubino (1998) and Schu tte laars 
and  De Sw art (1999) th a t  bars in tida l em baym ents can form as inherent m o r­
phologic instabilities. Sem inara and Tubino (1998) analyse a local model, w hich 
in general is designed to  deal w ith phenom ena th a t scale on a length scale w hich 
is small com pared w ith bo th  the tida l w ave-length and  em baym ent leng th . 
Thus, the  dynam ics is investigated in an infinitely long channel geometry. In  
th is  approach the  w ater m otion m ust be prescribed by specifying external p re s ­
sure gradients which result from the  dynam ics on the global scale. In th e ir  
study  Sem inara and  Tubino (1998) use a three-dim ensional model, based on th e  
shallow w ater equations. They also a  priori assume th a t the  em baym ent w id th  
is the  controlling length scale of the  bed forms. Hence their model results ap p ly  
to  narrow , frictionally dom inated tida l channels.

Schuttelaars and  De Sw art (1999) on the o ther hand study  a global model o f  
a  tida l em baym ent. This choice implies th a t they pu t em phasis on bo ttom  p a t ­
terns th a t  occur on the  length  scale of the  entire em baym ent. In this ap p ro ach  
a semi-enclosed em baym ent is considered where the w ater m otion is forced by a  
boundary  condition a t the  entrance of the  em baym ent. T heir model is based o n
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th e  depth-averaged shallow w ater equations and assum es th a t  the  ra tio  of the 
tida l excursion length  and the em baym ent length is sm all. R esults are presented 
for th e  case of a  short em baym ent (with a length being much sm aller th an  the 
tida l wave-length), in which sedim ent tran sp o rt is dom inated  by diffusive pro­
cesses and  advective term s in the  flow equations can be neglected. However, the  
m odel can be generalized in a straighforw ard sense, as is dem onstra ted  in Schut­
te laars  and De Sw art (2000) (ID  equilibirium  dynam ics in a long em baym ent) 
and Van Leeuwen and De Sw art (in preparation) (2D nonlinear bed forms in a 
short em baym ent).

In  th is contribution the  bedform s th a t are generated  due to  an  inherent 
m orphodynam ic instability  in a  long em baym ent will be studied. It will be 
shown th a t  bo th  m odes th a t  scale w ith the em baym ent w idth (W -m odes ) and 
modes scaling w ith the em baym ent length (L -m odes) are found. If the  friction 
stren g th  is increased, the W -m odes become much m ore unstab le  th an  the  L - 
modes. Furtherm ore, struc tu res w ith typical lengths th a t  scale w ith the  w idth 
are superposed on the L-m odes. However, using certa in  crite ria  to  distinguish 
these types of m odes, it will be shown th a t L -m odes can always be found, even 
in strongly  frictional regimes. T he spatial s tru c tu re  of th e  L -m odes can be 
related  to  the  observed estuariene sections and  the  influence of param eters on 
these sections can be studied. Since the fine-structered  bedform s of the  global 
model (W -m odes) and the  bars in the  local models m ust be the  sam e features in 
the  app rop ria te  lim it, the  results from these tw o approaches should qualitatively 
agree in the  appropriate  lim its. This is not straighforw ard, because th e  local 
model of Sem inara and Tubino (1998) and the  nonlinear global model of Schut­
te laars and  De Sw art (2000) use different form ulations and  assum ptions. This 
m otivated  the set up of an interm ediate model, in which b o th  the em baym ent 
w id th  and the tida l excursion length, were re ta ined  as relevant length scales. 
Hence th is model can deal w ith phenom ena th a t  scale on a  length scale which 
is sm all com pared w ith bo th  the  tidal w ave-length and em baym ent length, but, 
not necessarily small com pared w ith the  tidal excursion length. This interm e­
diate  m odel serves as a link between the  two m odels. I t  is already shown th a t 
in the  lim it of a narrow  channel (see B), the bedform s found by Sem inara and 
Tubino (1998) are recovered. Here the connection w ith the  bedform s found in 
a global model will be made.

2 M odel description
In th is contribution the w ater m otion is described by the  dep th  averaged shallow 
w ater equations (see C sanady (1982)). These equations read

Ci +  [(H -  h +  C)«]B + { ( H - h  + C)v]y =  0, (C .la) 

(C .lb )
ru

9Cx >U t  +  U U X +  V U y  +  — ------ — —
H  -  h + C

rv
=  - 9 (y (C .lc)v , . + u v , + v v I +  H _ h + (
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where the  free surface is denoted by z  =  (,  the  bo ttom  of th e  estuary  is found a t 
z = H  — h, and  u  and v denote the  depth-averaged  velocities in th e  longitudinal 
and  la tera l direction respectively. The bo ttom  friction is m odeled to  depend 
linearly on th e  depth  averaged velocity (see Lorentz (1922); Z im m erm an (1982)), 
th e  friction coefficient is denoted by r  w ith dim ensions m s- 1 . Furtherm ore, 
Coriolis effects are neglected.

T he dynam ics of the  suspended sedim ent is described by an advection- 
diffusion equation for the  volumetric dep th -in teg ra ted  concentration  C,  which 
is the  depth  in teg ra ted  sedim ent concentration (with dim ension kg m - 2 ) divided 
by the  sedim ent density (Van Rijn, 1993):

Ct + {uC -  pCx)x +  (vC -  ßCv)y =  a (u 2 +  v 2) -  7 C  (C .2 )

T he first te rm  on the  rhs models the  sedim ent p ick-up  function, and the second 
term  the  tendency of sedim ent to  settle  due to  gravity  effects. T he coefficients 
a  ( 0 ( IO“ 6 — IO- 8 )) and  7  (0 (1 0 - 3 )) depend on th e  sedim ent properties.

T he evolution of the  bo ttom  follows from the  conservation of sedim ent. In ­
stead  of solving the  bed evolution on the  short tim e scale, only the  n e t effect 
during one tidal cycle is considered. Physically this m eans th a t  th e  bed does n o t 
change appreciably during one tida l cycle bu t evolves on a much larger tim escale. 
A good approxim ation is obtained by averaging the bo ttom  evolution equation  
over one tida l cycle (denoted by <  . > ) and reads

( 1  -  p)hr = -  (a(u 2 + v2) -  7 C)  +  X V 2h (C .3)

T he first term  on the  rig h t-h an d  side models the bed level changes due to  
erosion and deposition of sedim ent, while the  second term  introduces the  effects 
of bedslopes. This term  is incorporated  since suspended load is susceptible fo r 
th e  presence of local slopes (see Talm on et al. (1995); Parker (1978)). A system  
is considered to  be in m orphodynam ic equilibrium  when the divergences a n d  
convergences of th e  sedim ent flux, averaged over one tidal period, are zero, th is  
implies th a t the  bed does no t change anymore.

T he em baym ent consists of a  sem i-enclosed dom ain which is connected w ith  
th e  open sea (see figure C .3). A t the seaside the w id th-averaged  free surface 
elevation is prescribed and the  la teral velocity is forced to  d isappear. The b o t ­
tom  level is kept fixed a t the  entrance and becomes zero a t the  landw ard side o f  
th e  estuary. A t th e  sidewalls no w ater and sedim ent fluxes are allowed. F inally , 
a t  the  landw ard side of the  em baym ent the  kinem atic boundary  condition is 
applied. For the concentration the sediment flux has to  be zero and the b e d  
level does no t change in tim e. For a  more extensive discussion of th e  m odel, 
see Schuttelaars and  De Sw art (2000).

3 Linear stability analysis
For realistic values of the  param eters the  two-dimensional system  of equations, 
as described in section 2 , allows for a m orphodynam ic equilibrium  so lu tion
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Figuur C .3: Tope view (a) and  side view (b) of th e  idealised em baym ent.

StTq =  (u, v, £, C, h) , which is spatially  uniform  in the la tera l direction. The 
longitudinal s truc tu re  and  tim e-dependence of this equilibrium  solution depends 
sensitively on the p aram eter values (see Schuttelaars and De Sw art (2000)). This 
equilibrium  solution is in general no t stab le  w ith respect to  p e rtu rba tions having 
a  s tru c tu re  in the cross-channel direction. This m eans th a t  such p e rtu rba tions 
can grow due to  a  positive feedback between the w ater m otion, the  sedim ent 
tra n sp o rt and  the  erodible bed. T he dynam ics of th e  pertu rbations is analysed 
by substitu tion  of

=  ’i 'e q (M )  +  ^ ' ( x , y , t , r )

in the  full equations of m otion. Here the  variables are  assum ed to  depend on two 
tim e variables: the  fast coord inate t and  the  slow tim e coordinate r  =  St,  which 
m easure the  evolution of the  system  on the  tidal tim escale and morphologic 
tim escale, respectively. The p aram eter ¿ C l  denotes the  ra tio  of th e  tidal 
period and the morphologic tim escale and is typically of order IO- 4 .
N ext it is assum ed th a t  the  am plitude of the  pertu rbations is small w ith respect 
to  th a t  of the  equilibrium  state . This allows for a linearization of the equations 
of m otion. The linearized equations read

C t +  [(H ~  ^ e q  +  C e q ) w ' ] æ +  [(H  -  heq + C e q ) v ' ] y

(C.4a) 

(C.4b)

(C.4c)

(C.4d) 

(C.4e)

+  [{ -h ‘ + +  [~h'  +  Ç'L 'Ceq — 0,

h  +  Oeq u ) x +

y i  +  u eav +

ru
+ xeq

H - K  q  +  C e q  (H -  h e q  +  C e q ) 2
( t i - C )  = -gCx ,

TV
y C / ■H  heq +  £ e q

C[ +  ( « e q C "  +  u'Ceq -  ßC'x)x +  (v'Ce q  -  ßC'y)y = 2.0auequ' -  j C ' ,  

(1 -  p)h't = -  (2.0cm,«,«' -  7 C') + AV2h'.
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T he boundary  conditions a t the  closed end of the em baym ent read

(C.5a) 
(C.5b) 

(C.5c) 

(C.5d)

where C  is the  oscillatory part, of th e  concentration. The first condition is the
kinem atic boundary  condition; the second one sta tes th a t no net sedim ent flux 
is allowed through the  landw ard side of the  em baym ent. The th ird  condition 
sta te s  th a t no diffusive boundary  layer develops in the  tim e dependent p a rt of 
the  concentration  and the last condition th a t  the  p e rtu rb ed  depth  is zero and  
hence the length of the  em baym ent is fixed. The boundary  conditions a t th e  
seaw ard end read

T he first condition sta tes th a t, if the  pertu rbations do not have a  la tera l s tru c ­
tu re , th e  sea level p e rtu rba tion  is zero. However, if a  lateral s tru c tu re  is p resen t, 
a pertu rb ed  sea level is allowed bu t th e  la teral velocities have to  be zero. T h e  
p e rtu rb a tio n  of the  sea level is used to  balance the  forces excerted on the  open  
boundary  by bo th  the advective and frictional contributions. T he second condi­
tion  s ta tes th a t  no diffusive boundary  layer develops a t the  seaside in the  tim e  
dependent p a rt of the  concentration and  the  last two conditions s ta te  th a t  b o th  
the  convergence of sedim ent due to  suspended load tran sp o rt and  slope effects 
m ust be zero.
A t the  sidewalls the condition th a t  bo th  the  w ater and sedim ent fluxes vanish, 
is imposed.

Careful exam ination of this system  of equations shows th a t the p e rtu rb a tio n s  
are com posed of the  following eigenmodes:

Here 3Î denotes the  real p a rt of the  solution. The evolution of the  p e r tu rb a ­
tions on the slow m orphodynam ic tim escale thus tu rns out to  be exponen tia l, 
w ith  5?(w) denoting the  grow th ra te  and  —ö(w ) being the  m igration ra te . T h e  
s tru c tu re  of the  eigenfunction gn (y) in the lateral direction equals eos(lny), e x ­
cept for the second com ponent which reads siri(lny)- Here ln =  n i t /B  w here 
n  =  0 , 1 , 2 , . . .  is the cross-channel m ode num ber. Furtherm ore, on the  sh o r t  
tim escale the  flow and concentration consists of a superposition of tidal h a rm o n ­
ics (M 2 , M 4 , . . .  ) and a residual com ponent. Of course the bed p e rtu rb a tio n  h '

C — 0  if no la teral s tructure ,
v' = 0  if la teral s tructu re ,

(C .6a)

C(x, t , f i )  — C ( x , t , n  — 0), 

(u'Ceq + ueqC  - ß C ' x)x = 0 ,  

t í  =  0.

(C .6b) 
(C.6c) 
(C .6d)
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only has a residual com ponent on the tidal tim escale. Using th is inform ation, 
the  system  of equations and  boundary  conditions yields an eigenvalue problem 
for th e  eigenfunction s truc tu re  in the  longitudinal direction, f m (x,t ),  and grow 
ra te  ui.

T his eigenvalue problem  is solved by first m aking an expansion up to  first 
order w ith respect to  the  small param eters e =  U¡oL  and ß, the  ra tio  of the 
am plitudes of the  M 2 and  M 4  externally  prescribed free surface elevation. Hence 
it is assum ed th a t ê C  1  and ß  -C 1 , bu t the  ra tio  of e to  ß  is no t prescribed. 
T he condition on ß  implies th a t  the  M 2  constituen t is much stronger th an  the 
ex ternally  prescribed M 4  constituent. Hence the following expansions are made:

$  =  $ 0 +  e $ i + / ? $ i . . .  , (C .8)

w ith

$ 0  =  í ,s sin(f) +  T c cos(i), (C.9a)

* ! = < $ >  + $ 2s sin(2i) +  $ 2c cos(2i), (C.9b)

ï ; i =  # 2s sin(2i) +  $ 2s cos ( 2 1), (C.9c)

w here Ï ' is any of th e  variables Ç', u ' , and v ' . For C'  a  sim ilar kind of expansion
is m ade. T he com ponent "Fo decribes the  m ain tida l constituen t, and <  Î ' >
describes th e  m ean contributions generated by nonlinear interactions. By defi­
n ition <  C' >=  0. Furtherm ore, i ' 2c and $ 2s are the  in ternally  generated M 4  

overtide and  \P2s and t ' 2c the  M 4  overtide com ponents generated by external 
forcing. A fter this expansion, the  eigenvector f m ( x , t )  w ith six com ponents has 
been rew ritten  as an  eigenvector f m (x),  independent of tim e, w ith  29 compo­
nents. T he vector g n has been expanded likewise. Now an eigenvalue problem 
is obtained, which can be solved using standard  techniques.

For fu tu re  reference, the zeroth  order pertu rbed  vorticity  equation and the 
equation  describing the  generation and destruction of the  tidally  averaged vor­
ticity, are w ritten  down. After expanding the  pertu rb ed  vorticity  ft' =  v'x — u'y 
in th e  small param eter e, one obtains:

_ _  1̂  ^ 2  ( u 0 ,e q f i ¡! +  vohe<l,x) (C.10a)

V
— (ueqfilo)x — ^

JjfZTJi  ) 2  (*»0 ^ 0  +  weqCo,ji) (C .1 0 b)

The first equation (C. 10a) describes the dynam ics of the  M 2 ~vorticity. If friction 
is large or the  spatial derivatives are strong, an instantaneous balance between 
the dissipation (2 nd term  on the right hand side) and the  generation ( 1 st term  on 
the  left hand side) is obtained. The residual vorticity equation is given in C.10b. 
Here the  dissipation of rest vorticity  (left hand side) balances the advection of

),t + H  / l e q
-íí'n

H - h , (iii) =
e q
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V  ariable Symbol Repr.Value
W ater D epth H 10 m
Em baym ent W idth B 5 • I O 3 m
T idal Period 0 1.4- IO“ 4 s“ 1
Velocity Scale U 1 m s“ 1
Settling Period 7 4 - IO“ 3 s " 1
Friction param eter r IO“ 3 m s“ 1
Erosion C onstant a IO“ 2 kg s m “ 4
Sedim ent Density Ps 2650 kg m “ 3
Sedim ent Porosity P 0.4
Bedslope P aram eter X IO“ 4 m s " 1
G ravity  C onstant 9 9.8 m s“ 2

Tabel C .l: P aram eter values, representative for th e  m ariene p a rt of the W estern 
Scheldt.

the  M 2 -v o rtic ity  (1st term  on the  right hand  side) and the generation of rest 
vorticity  due to  the  dependency of friction on the  spatial variation of the la rg e - 
scale equilibrium  bo tto m  and instantaneous w ater depth  (o ther term s on th e  
rhs).

4 Results
In this section, results from the  global model will be described. Default values 
which are  characteristic  for the  W estern Scheldt inlet system  will be used, see 
tab le  C .l . Unless specified otherwise, bedslope effects will be ignored herafter. 
Also, the  grow th rates presented below will be expressed in un its aC72/(/9s ( l  — 
p)H)  w here U =  1 m s - 1 .

In th e  experim ents, the  em baym ent length is varied. T he first em baym ent 
studied is an em baym ent w ith a  length of 20 km. It tu rn s  ou t th a t  bo th  for th e  
global equilibrium  and the  bedforms th a t s ta r t  to  grow as linear instabilities o n  
th is  equilibrium , the  param eterisation  of the  bo ttom  friction and the m agn itude  
of the diffusion constant p  are very im portan t. In  these experim ents, r  will b e  
varied from 0.03 to  3 m s- 1 .

In th e  second experim ent, th e  em baym ent length is increased to  60 km. T h e  
depth  a t the  entrance of the estuary  is 10 m, a t the  end of the  estuary  it is fin ite  
w ith a d ep th  of 3m. These length and  depths correspond to  the  values observed 
in the  m arine p a rt of the  W estern Scheldt, an estuary  in the southw est of th e  
N etherlands. Furtherm ore, the  influence of the  slope term  on the suspended 
load processes is taken into account (A ~  IO“ 6).
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4.1 Short em baym ent
W e a k  f r ic t io n  In  th is experim ent the  friction p aram eter r  =  0.03. Since 
A =  0, one expects the  g row th -ra tes to  sa tu ra te  w ith  Re{u)  >  0 for large ln . 
T his can be shown analytically  in case of a short em baym ent (see Schuttelaars 
and  De Sw art (1999)). The same asym ptotic expansion in ln is still valid for 
a rb itra ry  em baym ent length. In Fig. C.4(a) the  grow ra tes for the  first th ree 
m odes in th e  longitudinal direction, in Fig. C .4(b) th e  grow th ra te  of the  m ost 
unstab le  mode in th e  longitudinal direction is p lo tted  for very large ln .
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(a) Real part of the growth rates of the 
three most unstable modes in the longitu­
dinal direction as a function of the lateral 
mode number n.

(b) Real part of the growth rate of the 
m ost unstable m ode in the longitudinal 
direction as a function of lateral mode 
number n.

Figuur C.4: P lo ts of th e  real p a rts  of the  grow th ra tes versus th e  la tera l mode 
num ber n  for friction coefficient r — 0.03 and em baym ent length  L  — 20 km.

In the  following only the m ost unstable mode in the  longitudinal direction 
will be studied  in m ore detail. For low lateral m ode num bers (n <  7), the 
first eigenm ode in the  longitudinal direction has a global character for which 
diffusive convergences and divergences of sedim ent fluxes are m uch stronger 
th a n  advective ones (see Fig. C .5). If the  lateral m ode num ber is increased, 
b o th  advective and diffusive sedim ent fluxes become im portan t. No situation  
w ith  dom inating advective convergences is observed. If n is increased even more, 
a  bedform  is found a t the end of the em baym ent. This bedform  does not scale 
w ith th e  la teral lengthscale B / n  bu t can be considered as a  continuation  of 
the  global mode near n  =  0. From Fig C .6 it follows th a t b o th  advective and 
diffusive convergences of sedim ent fluxes are of equal im portance.

Physically, the  behaviour of the  p e rtu rba tion  can be understood  as follows: 
if bo th  r and n  are very small, the  generation of M 2 vorticity  is weak (note 
th a t  there  is no instanteneous balance between generation and dissipation of 
vorticity). Since th e  advection of M 2 vorticity is an im portan t source for the 
rest vorticity, the rest vorticity  will be small as well. Hence no advective bed- 
forms can be formed and  only diffusive ones are obtained. If n  is increased,
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Figuur C .5: Bed form and divergence of the sedim ent fluxes for n  =  3, r  =  0.03 
and  L  = 20 km.
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Figuur C.6: Bed form  and  divergence of the  sedim ent fluxes for n  =  20, r  =  0 .03 
and L — 20 km.

the  generation of M 2 vorticity  becomes more efficient. From  C.10a it follows 
th a t  generation is m ost efficient in the shallower areas (i.e. a t the end of th e  
em baym ent) while th e  dissipation is less susceptible for changing w ater d e p th . 
Since the generation of vorticity  is essential for the  bed p e rtu rba tions to  grow , 
the  modes will tend  to  grow near the end of the  em baym ent. If n is very la rg e ,
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diffusive fluxes become very im portan t. Again, it is m ore advantegeous for these 
m odes to  grow near the  end. However, near the  end of the  em baym ent, if fric­
tion  is very weak, finite sea-level excursions £ M 2 are  observed. This results in 
large la tera l velocities (which scale w ith the  m ode num ber n) which in their 
tu rn  can resu lt in vertical convergences of advective sedim ent fluxes which are 
of the  sam e order as the  diffusive ones.

M o d e r a te  f r ic t io n  If the friction coefficient is increased (r =  0.3), the  bed 
pertu rb a tio n s become m ore unstable (see Fig. C .7). Only the  m ode w ith n = 0 
is a diffusive one. For n  > 0, bed pertu rbations th a t  scale w ith the  em baym ent
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Figuur C .7: P lo ts of the  real p arts  of the  grow th rates versus th e  la teral mode 
num ber n  for r  =  0.3 and L = 20 km.

w idth  are found. Advective divergences and convergences of sedim ent fluxes 
dom inate over the  diffusive ones, diffusive fluxes try  to  stabilize the  peru tb ra- 
tions. Again, the  bedform s have a tendency to  be generated near the end of the 
em baym ent (see Fig. C .8). If n  is increased even fu rther, only diffusive modes 
are found again. Now the friction is strong enough to  reduce the  ru n -u p  and 
se t-u p  of the  sea level and hence to  reduce the  la tera l velocities and advective 
sedim ent fluxes.

S t r o n g  f r ic t io n  If the  friction coefficient is increased to  r  =  3 the  bedforms 
still scale w ith the em baym ent w idth and  are generated due to  advective pro­
cesses. In Fig. C .9 the grow th rates are p lo tted  as a  function of lareal m ode 
num ber n. the  m ean difference w ith m oderate friction is th a t for th is frictional 
s treng th  th e  bedform s m anifest them selves near the  entrance of the  em baym ent 
(see Fig. C .10). This can be understood  as follows: for a very strong friction, the 
generation and  dissipation of vorticity l o  is instan taneous, and hence indepen­
dent of th  em agnitude of r l n . However, the  dissipation of <  l o  > is proportional 
to  r  while the  advection of l o  is independent of r .  Hence the vorticity  <  l o  >  is 
being reduced in strength  and hence the mechanism to  generate the  advective 
bedform s is less efficient. Since a t the end of the em baym ent the  generation 
of overtides (u2c) is very efficient if the friction is strong enough and since the
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term  <  u2cC 2c >  opposes the  bar generating flux u°C° , the  bedform  will s ta r t  
to  shift tow ards the entrance of the em baym ent. For very large n  the  bedform s 
becom e diffusive again.

4.2 Long em baym ent
In the  experim ent presented here, a  m oderate friction value of r  =  0.15 is 
chosen. Since in long em baym ents advective processes (~  a A 2H ~ 2) are m uch  
m ore efficient th a n  diffusive ones (~  ß / L 2), one only expects diffusion to  b e  
im p o rtan t in th in  boundary  layers near the  end and entrance of the  em baym ent. 
In Fig C. 11 the  real p a rt of the  first th ree eigenvalues is p lo tted . One observes
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Figuur C .10: Bed form and  divergence of the sedim ent fluxes for n  =  10, r =  3 
and L  =  20 km.

th a t  the  incorporation  of the  bedslope term  indeed results in a  stab ilization  of 
the  fast oscillating m odes (n large). For n  >  0 the  m ost unstab le  m odes all
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Figuur C . l l :  P lo ts of the real parts  of the  grow th ra tes versus the  lateral mode 
num ber n  for r =  0.15 and  L  = 60 km.

scale w ith the  em baym ent w idth B.  I t should be noted  th a t m odes th a t  scale 
w ith the  em baym ent length are still present. F irst of all, m odes w ith lateral 
mode num ber n  =  0 always scale w ith L  (see Fig. C .12(a)). Furtherm ore, 
even though for n  >  1 th e  modes th a t  scale w ith the  em baym ent w idth are 
much more unstable, m odes th a t scale w ith the  em baym ent length  can still be 
identified. In Fig. 0 .12(b) mode 21 in the  longitudinal direction for n = 1 is 
p lo tted  (Re(uj) =  0.00063 ). One observes th a t global m odes do still exist (see 
the do tted  line in Fig. 0 .12(b)) and can becomes unstable, bu t th a t  oscillations

57



.2

1
n=00.8

0.6

0.4

0.2

0
- 0.2

- 0.4

-0.6

•0.8

•1 0 0.2 0.4 0.6 0.8 1

P o s it io n  in  e m b a y m e n t

.8

0.6

0.4 n = l
0.2

0
- 0.2

- 0.4

- 0.6

•0.8

•1

.2

•1 .4 0 0.2 0.4 0.6

P o s it io n  in  e m b a y m e n t

(a) Longitudinal structure of the most un­
stable eigenmodes with n =  0 and n =  1.

(b) Longitudinal structure of the eigen­
mode with lateral mode number n  =  1 
and longitudinal mode number 21. The  
dashed line shows the eigenfunction when 
the oscillation that scales with the width  
is removed.

F iguur C .12: Bed form  and divergence of the sedim ent fluxes for n — 10, r = 3 
and  L = 20 km.

th a t  scale w ith the  em baym ent w idth are superim posed on it. Careful inspection 
of eigenfunctions reveals th a t th is observation is still valid for higher la te ra l m ode 
num bers as well.

5 D iscussion and conclusions
F irs t of all, a  com parison betw een the W -m odes from the global m odel and  th e  
instabilities from th e  local model m ade. Q ualitative results appear to  show sig­
nificant differences. This is in particu lar true  for low friction values (r — 0.03). 
Here, the  low -n  m odes occur on the  scale for the  em baym ent length; thus th e y  
cannot be described by a local model. For higher n-values, the  m odes b e ­
come m ore localized tow ards the end of the basin. T heir dynam ics, though , 
is governed by b o th  diffusion as well as advection while the  local model yields 
diffusion dom inated  m odes for all lateral wavenumbers. Only the  diffusion dom ­
inated  lim it for large n  appears to  be recovered in bo th  models. We a ttr ib u te  
th e  observed discrepancies partly  to  th e  fact th a t  th e  m odes are s itua ted  n e a r 
the  end of the  em baym ent. There, the equilibrium  w ater depth  shows a  re la ­
tively sharp  decline; the  re lated  mechanism for vorticity  generation, however, 
cannot be described by the  local model which assumes a  flat equilibrium  b ed . 
M oreover, the  local model takes a  rigid lid approxim ation which is not able t o  
describe the  free surface effects th a t are observed to  be im p o rtan t if friction is  
weak. It appears th a t  neither of these two effects can be incorporated  into a  
local model straightforw ardly.
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The agreem ent between local and  global model is m ore satisfactory  for in term e­
d iate  friction values (r =  0 (0 .1 ) — 0 (1 )) . Here, bo th  models give th a t  p e r tu r­
bations w ith low la tera l wave num bers are advection dom inated. In particu lar, 
a t the  higher end of the regim e (r  =  3) the  local m odel explictly reproduces 
counteracting  effects of advection (destabilizing) and diffusian (stabilizing) th a t  
are in agreem ent w ith the  local m odel. However, th e  counteracting  effect is not 
reproduces by th e  local m odel for th e  lower end. We th ink  th a t  th is difference 
is re la ted  to  the  positioning of th e  m odes w ithin the  basin. A t lower friction 
values, the  bo ttom  p a tte rn s  are located  tow ards the end of th e  basin. For m od­
era te  friction friction values, the  shallow w ater depth  in this region will generate 
overtides. These overtides will already be present in the  basic s ta te  tida l m o­
tions and  are likely to  play an im p o rtan t role in the  advective sedim ent fluxes. 
In a local model where the  equilibrium  tide consists of an  M r m 2  com ponent 
only, the  effect of such overtides canno t be captured. A b e tte r  agreem ent w ith 
the  global model may thus be achieved by adding overtides to  th e  basic sta te  
of the  local model. This will be sub jec t of fu ture investigations of the  2D local 
model.
At the  higher end of in term ediate  friction values, m odes are  situ a ted  near the  
entrance of the  basin. There, the  w ater depth  is relatively large so th a t  friction 
will yield a less pronounced generation of overtides in the  basic sta te . Also, 
the  change in w aterdep th  is sm all as com pared to  th e  end of the  em baym ent. 
T hus effects of the  non-flat equilibrium  bo ttom  are expected to  become weaker 
near the  entrance. These properties indicate th a t the  global m odel m ay yield 
an appropria te  presciption for th e  bathym etric  features near r  =  0 (1 ) . This 
indeed appears to  be the case.

In the global model, another class of instabilities can be found, the  L -m odes. 
One of the m ain differences w ith the  W -m odes is th a t  the  spatia l s truc tu re  
of th e  underlying m orphodynam ic equilibrium  is crucial. T he m ost unstable 
global mode is characterised by a  longitudinal m ode num ber m  and  a  lateral 
m ode num ber n. T he num ber of estuarine sections can be re lated  to  m , while 
n  counts the  num ber of channels in th e  lateral direction. From the  experim ents 
it follows th a t bo th  rn and n  are highly dependent on the  friction param eter. 
It was shown th a t  on the  L -m odes structures th a t scale w ith  the  w idth were 
superim posed. For realistic values of the  friction param eter it is very difficult 
to  make a clear d istinction  betw een L -  and W -m odes. This is one of th e  points 
of curren t research, since th is question has to  be solved in order to  develop a 
nonlinear model th a t  describes th e  long-tim e behaviour of the  estuarine sections.
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