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1. Εισαγωγή 

Οι παράκτιες περιοχές είναι δυναμικά περιβάλλοντα χαμηλού υψομέτρου που επηρεάζονται από 

μια πληθώρα φυσικών διεργασιών, όπως η αλλαγή της στάθμης της θάλασσας, τα κύματα και τα 

υπεράκτια ή παράκτια ρεύματα, οι παλιρροιακές διακυμάνσεις, οι κατακόρυφες τεκτονικές 

κινήσεις και η μεταφορά των ιζημάτων [1–9]. Ως εκ τούτου, η δραστική αλλαγή ή εντατικοποίηση 

οποιασδήποτε από τις προηγούμενες διεργασίες λόγω ανθρωπογενών ή φυσικών αιτιών μπορεί να 

προκαλέσει σημαντική παράκτια υποβάθμιση όπως απώλεια γης, σοβαρές ζημιές στις υποδομές, 

ρύπανση των θαλάσσιων νερών και μείωση της θαλάσσιας βιοποικιλότητας [10]. 

Κάθε χρόνο, οι παράκτιες περιοχές της Ευρώπης, και κυρίως τα νησιά της Μεσογείου, 

προσελκύουν εκατοντάδες εκατομμύρια τουρίστες, οι οποίοι συμβάλλουν σημαντικά στην τοπική 

οικονομία [2,4,11]. Ωστόσο, σε αρκετές περιπτώσεις, ο μαζικός τουρισμός προκαλεί 

περιβαλλοντική υποβάθμιση όταν η φέρουσα ικανότητα μιας δεδομένης περιοχής ξεπερνάται 

[12,13]. Επιπλέον, η συγκέντρωση και ο υπερκορεσμός άλλων ανθρώπινων δραστηριοτήτων σε 

παράκτιες περιοχές, όπως η εκτεταμένη αστικοποίηση, η βιομηχανική, γεωργική, οι 

υδατοκαλλιέργειες/αλιεία, και οι θαλάσσιες μεταφορές, μπορεί επίσης να επηρεάσουν αρνητικά 

την περιβαλλοντική κατάσταση [10]. 

Η αύξηση της μέσης στάθμης της θάλασσας (MSL) είναι μια από τις πιο σημαντικές πιέσεις που 

ασκούνται στις παράκτιες περιοχές παγκοσμίως [π.χ. 11,14,15]. Αυτή η διεργασία αναμένεται να 

εξελιχθεί με υψηλότερα ποσοστά στο εγγύς μέλλον, λόγω της συνεχούς αύξησης της μέσης 

παγκόσμιας θερμοκρασίας (έως 4-5 oC έως το τέλος αυτού του αιώνα) και της ριζικής αλλαγής 

στη δυναμική του καλύμματος των πάγων της Γροιλανδίας [16]. Σύμφωνα με την τέταρτη και 

πέμπτη έκθεση αξιολόγησης της Διακυβερνητικής Επιτροπής για την Κλιματική Αλλαγή (IPCC) 

[17,18], η άνοδος της μέσης στάθμης της θάλασσας MSL προβλέπεται να φτάσει τα 60-90 cm έως 

το 2099. Αυτή η διεργασία αποτελεί σοβαρό κίνδυνο για την παράκτια βιωσιμότητα που απειλεί 

την ποιότητα και την αξία των υπηρεσιών παράκτιων οικοσυστημάτων και, κατά συνέπεια, 

εμποδίζει την ανάπτυξη της τουριστικής βιομηχανίας. Επιπλέον, δεδομένου ότι ο βαθμός της 

παράκτιας τρωτότητας στην κλιματική αλλαγή εξαρτάται από την αλληλεπίδραση του τύπου, του 

μεγέθους και του ρυθμού κλιματικής διακύμανσης, σε σχέση με την ευαισθησία και την 

προσαρμοστική ικανότητα του παράκτιου συστήματος [17,19], ο ρυθμός υποχώρησης των ακτών 
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θα αυξηθεί και, επομένως, εκτεταμένες παράκτιες περιοχές υψηλής τουριστικής αξίας, ειδικά στη 

Μεσόγειο Θάλασσα, θα πλημμυρίσουν και θα εξαφανιστούν. 

Το νησί της Ρόδου είναι ένα από τα πιο εντυπωσιακά νησιά του Αιγαίου Πελάγους, που 

αντιπροσωπεύει ένα κορυφαίο αξιοθέατο για τον παγκόσμιο τουρισμό και, κατά συνέπεια, 

αποτελεί πηγή σημαντικού εισοδήματος και απασχόλησης για την τοπική κοινωνία, καθώς και 

βασικός συντελεστής στην ευημερία της χώρας. Ως εκ τούτου, το παρών πακέτο εργασίας 

στοχεύει στην εκτίμηση της παράκτιας τρωτότητας της Ρόδου σε σχέση με την παγκόσμια άνοδο 

της μέσης στάθμης της θάλασσας, προσδιορίζοντας τον Δείκτη Παράκτιας Τρωτότητας (Coastal 

Vulnerability Index-CVI) [20]. Τα πλεονεκτήματα της μεθόδου CVI είναι διπλά: (α) η φυσική 

αλλαγή, η οποία πιθανότατα να συμβεί λόγω της ανύψωσης της Θαλάσσιας Στάθμης, μπορεί κατά 

κάποιο τρόπο να αξιολογηθεί, και (β) μπορεί να σχεδιαστεί ένας προκαταρκτικός 

προγραμματισμός για τη διαχείριση και προστασία των παράκτιων πόρων και υποδομών στις 

περιοχές ενδιαφέροντος. Ως εκ τούτου, ο προσδιορισμός του CVI για τη Ρόδο είναι πολύ 

χρήσιμος, διότι το νησί είναι ένας από τους κορυφαίους ταξιδιωτικούς προορισμούς στη Μεσόγειο 

Θάλασσα λόγω του εξαιρετικά ποικίλου τοπίου, των εξαιρετικών κλιματολογικών συνθηκών, των 

ταχέως αναπτυσσόμενων υπερσύγχρονων υποδομών και της σημαντικής πολιτιστικής 

κληρονομιάς. Επιπλέον, πρέπει να τονιστεί ότι ο πληθυσμός του νησιού διπλασιάζεται κατά τους 

καλοκαιρινούς μήνες, φτάνοντας τη μέγιστη πυκνότητα 160 κατοίκων ανά km2, ενώ η αντίστοιχη 

πυκνότητα κατά τη διάρκεια του χειμώνα είναι 82,5 κάτοικοι ανά km2 [21]. 

Παρόλο που το μέγεθος της παράκτιας τρωτότητας λόγω της ανύψωσης της θαλάσσιας στάθμης 

δεν μπορεί να εκτιμηθεί εύκολα και με ακρίβεια λόγω του γεγονότος ότι πρόσθετοι παράγοντες 

αλληλεπίδρασης, όπως η διαθέσιμη ποσότητα των ιζημάτων, η υδροδυναμική της ακτής και οι 

τοπικές μορφολογικές ιδιαιτερότητες, δεν είναι πάντα μετρήσιμα [22], ο υπολογισμός της ωστόσο 

μέσω του CVI αντιπροσωπεύει ένα ευρέως χρησιμοποιούμενο και ενδεικτικό εργαλείο για μια 

ολιστική προσέγγιση της παράκτιας τρωτότητας. Καθώς η παράκτια περιοχή θα κατακλυστεί από 

το θαλασσινό νερό, λόγω της ανύψωσης της θαλάσσιας στάθμης και της διάβρωση που θα 

επακολουθήσει πρόκειται να επηρεαστεί αναπόφευκτα η τουριστική ικανότητα [1,23,24]. Είναι 

απολύτως απαραίτητο για τους υπεύθυνους χάραξης πολιτικής, τους υπεύθυνους του χωροταξικού 

σχεδιασμού, τους διαχειριστές και τους ενδιαφερόμενους να γνωρίζουν την τρωτότητα μιας 

δεδομένης παράκτιας περιοχής προκειμένου να οδηγηθούν στις κατάλληλες λύσεις για τον 
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μετριασμό τυχόν σοβαρών επιπτώσεων που προκαλούνται από την επικείμενη επιτάχυνση της 

ανύψωσης της θαλάσσιας στάθμης. Η παρούσα μελέτη αξιολογεί την τρέχουσα κατάσταση (2020) 

και τη μελλοντική τάση (στα τέλη του 21ου αιώνα) της παράκτιας τρωτότητας στο σύνολο του 

νησιού της Ρόδου, παρέχοντας χωρικά εστιασμένες και βιώσιμες λύσεις διαχείρισης προκειμένου 

να αντιμετωπιστούν οι δυσμενείς επιπτώσεις της αναμενόμενης ανύψωσης της στάθμης της 

θάλασσας. 
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2. Περιοχή μελέτης 

Η Ρόδος είναι το μεγαλύτερο νησί των Δωδεκανήσων (βρίσκεται στο νοτιοανατολικό Αιγαίο), με 

εμβαδόν περίπου 1401 km2 και μήκος ακτογραμμής περίπου 253 km (Εικόνα 1). Παρουσιάζει 

επίμηκες σχήμα και εκτείνεται κατά μήκος ενός άξονα ΝΔ-ΒΑ διεύθυνσης. Το νησί βρίσκεται στο 

ανατολικό άκρο του Ελληνικού τόξου, όπου η ωκεάνια πλάκα Nubian βυθίζεται κάτω από την 

ηπειρωτική μικροπλάκα του Αιγαίου. Η εμφάνιση των τάφρων του Πλίνιου και του Στράβωνα 

στην περιοχή, που προέκυψαν από ρήγματα παραμόρφωσης [25–28], και η ανάπτυξη της λεκάνης 

της Ρόδου σε βάθος 4 χιλιομέτρων ανατολικά του ομώνυμου νησιού, υποδηλώνει έντονη 

τεκτονική δραστηριότητα κυρίως κατά τη διάρκεια της Πλιο-τεταρτοταγούς περιόδου. Η 

πρόσφατη τεκτονική δραστηριότητα που σχετίζεται με τα σεισμικά γεγονότα του Ολοκαίνου 

υποδηλώνεται από ανυψωμένες θαλάσσιες εγκοπές που παρατηρούνται κατά μήκος της ακτής της 

Ρόδου σε διάφορες περιοχές [29–31]. Αυτές οι εγκοπές βρίσκονται σε διάφορα υψόμετρα που 

κυμαίνονται από 3,8m υψόμετρο πάνω από τη στάθμη της θάλασσας κοντά στην πόλη της Ρόδου 

(Σχήμα 1) έως χαμηλότερα υψόμετρα προς τα νότια τμήματα του νησιού [29]. 

Η παράκτια ζώνη του νησιού αποτελείται από μια σειρά από βραχώδεις ακτές και επιμήκης και 

πλατιές παραλίες [32,33]. Οι βραχώδεις ακτές παρατηρούνται κυρίως στα κεντρικά-ανατολικά και 

κεντρικά-δυτικά τμήματα του νησιού, κοντά στο Μονόλιθο, τη Σιάνα, την Κρητηνία και τη Λίνδο 

(Σχήμα 1). Ο σχηματισμός τους οφείλεται τόσο λόγω των τοπικών τεκτονικών κινήσεων όσο και 

από την αποσάθρωση-διάβρωση των αλπικών και μετά-αλπικών σχηματισμών οι οποίοι 

αποτελούν το υπόβαθρο της περιοχής [34–37]. Το υδρογραφικό δίκτυο της Ρόδου (Σχήμα 1) δεν 

είναι ιδιαίτερα ανεπτυγμένο λόγω της τεκτονικής δραστηριότητας. Έχει κατεύθυνση κυρίως από 

ΒΔ προς ΝΑ, ενώ κοιλάδες σχήματος V που έχουν προσανατολισμό Δ-Ε έχουν σχηματιστεί σε 

ολόκληρο το νησί λόγω της συνδυασμένης δράσης διαβρωτικών και τεκτονικών διεργασιών. Στις 

εκβολές του υδρογραφικού δικτύου εμφανίζονται διαφορές στην ιζηματολογική σύνθεση των 

παραλιών, καθώς παρατηρούνται περιοχές με άμμο, κροκάλες, χάλικες και σε ορισμένες 

περιπτώσεις παρουσία πιο λεπτόκοκκων κλασμάτων, όπως ιλύος και αργίλου. Οι αποθέσεις αυτές 

προέρχονται από ποτάμιες και θαλάσσιες διεργασίες, ενώ οι αμμόλοφοι και οι ψηφιδοπαγείς 

αιγιαλοί είναι διακριτά χαρακτηριστικά πολλών παράκτιων περιοχών [26,34,38,39]. Η ομαλή κλίση 

και το μεγάλο μήκος (~151 χλμ.) των αμμωδών παραλιών, που καλύπτει σχεδόν το 60% της 
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συνολικής παράκτιας ζώνης του νησιού, μαζί με τις εξαιρετικές περιβαλλοντικές συνθήκες, έχουν 

κάνει τη Ρόδο ένα από τα πιο δημοφιλή τουριστικά θέρετρα στο Αιγαίο Πέλαγος [40]. 

Οι υψηλότερες συγκεντρώσεις τουριστών εμφανίζονται στο ΒΔ-Β-ΒΑ τμήμα της Ρόδου, που 

φιλοξενεί την πλειονότητα των τουριστικών υποδομών και εγκαταστάσεων [3,6,9]. Για 

παράδειγμα, πολυσύχναστα λιμάνια ή μεγάλα ξενοδοχειακά συγκροτήματα βρίσκονται στην πόλη 

της Ρόδου, στους γειτονικούς κόλπους του Φαληρακίου και της Αφάντου στην ανατολική 

παράκτια ζώνη και στην περιοχή της Ιαλυσού στα δυτικά (Εικόνα 1). Η ταχεία αστική ανάπτυξη 

του νησιού, που εντείνει την ανθρώπινη παρέμβαση στις φυσικές διεργασίες, έχει ασκήσει 

περιβαλλοντική πίεση στις παράκτιες περιοχές, συμβάλλοντας σημαντικά στην ενίσχυση των 

διεργασιών διάβρωσης με αναπόφευκτο αποτέλεσμα την απώλεια γης [9] και, ως εκ τούτου, την 

σταδιακή έναρξη της υποβάθμισης του τουριστικού προϊόντος. 

Τέλος, ένα μεγάλο μέρος της παράκτιας ζώνης στη νότια, νοτιοδυτική και κεντρική-δυτική Ρόδο 

μαζί με τις ακτές των περιοχών Λίνδος και Μασάρι-Αρχάγγελος (Σχήμα 1) προστατεύονται από 

το Ευρωπαϊκό Δίκτυο "Natura 2000" λόγω της υψηλής οικολογικής τους σημασίας. Επιπλέον, η 

μεσαιωνική πόλη, η οποία βρίσκεται μέσα στον αστικό ιστό της σύγχρονης πόλης της Ρόδου 

(πρωτεύουσα του νησιού), όπου συγκεντρώνεται το 48% του συνολικού πληθυσμού [21] είναι 

χαρακτηρισμένη ως μνημείο παγκόσμιας κληρονομιάς της UNESCO και ενισχύει σημαντικά την 

τουριστική του αξία. 
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3. Μεθοδολογία 

Αρχικά δημιουργήθηκε η απαιτούμενη βάση δεδομένων (τόσο ποσοτικών όσο και ποιοτικών) για 

τον προσδιορισμό του CVI, μέσω της συλλογής και ανάλυσης των δεδομένων πεδίου και των 

τοπογραφικών και γεωπεριβαλλοντικών πληροφοριών, τα οποία στη συνέχεια επεξεργάστηκαν 

μέσω συγκεκριμένων εντολών/εφαρμογών εντός της πλατφόρμας ArcGIS χρησιμοποιώντας (α) 

το λογισμικό ArcMap (v. 10.5) μαζί με τη δέσμη ενεργειών Python, το εργαλείο ModelBuilder 

[41,42] και (β) το λογισμικό Digital Shoreline Analysis System (DSAS) (v. 5.0). Επιπρόσθετα μέσα 

από τη βιβλιογραφία δημιουργήθηκε ένα αντιπροσωπευτικό σχέδιο κατάταξης της παράκτιας 

τρωτότητας, για την καλύτερη κατηγοριοποίηση των φυσικογεωγραφικών και υδροδυναμικών 

συνθηκών στη Ρόδο. Εφαρμόστηκε κατάλληλος συνδυασμός των προσεγγίσεων του Gornitz [22], 

Gornitz et al. [43] και Thieler και Hammar-Klose [44] για την αξιολόγηση της σχετικής τρωτότητας 

ορισμένων σημαντικών και ευρέως χρησιμοποιούμενων μεταβλητών του CVI όπως: (α) ρυθμός 

ανύψωσης της θαλάσσιας στάθμης-MSL (mm y-1). β) το μέσο σημαντικό ύψος κύματος (m) (γ) 

το μέσο παλιρροιακό εύρος (m) (δ) η γεωλογία και η γεωμορφολογία των παράκτιων περιοχών ε) 

οι παράκτιες κλίσεις (%) (στ) ο μέσος ρυθμός μετατόπισης της ακτής (± m y-1, λόγω διάβρωσης ή 

συσσώρευσης ιζήματος) και (ζ) ο μέσος ρυθμός κατακόρυφης μετακίνησης της παράκτιας 

περιοχής (mm y-1) Οι προαναφερθείσες έρευνες του CVI χρησιμοποιήθηκαν σε πληθώρα μελετών 

σχετικά με την εκτίμηση της παράκτιας τρωτότητας σε πολλά μέρη του κόσμου [[20], και 

αναφορές σε αυτό].  
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(a) 
(b) 

Σχήμα 1. Το Ψηφιακό Μοντέλο Εδάφους (DEM) της Ρόδου (Ελλάδα), που δείχνει τους πιο δημοφιλείς τουριστικούς 

προορισμούς. 

Ο Πίνακας 1 παρουσιάζει τις μεταβλητές CVI και την κατάταξη τρωτότητας στην κλασική 

γραμμική κλίμακα 1-5 με σειρά αυξανόμενης τρωτότητας. Όλες οι βαθμολογίες κατάταξης 

συνδυάστηκαν για τον υπολογισμό των μεταβλητών CVI σε τμήματα ακτών 50 m x 50 m, με τον 

δείκτη να λαμβάνεται ως η τετραγωνική ρίζα του προϊόντος των μεταβλητών διαιρούμενου με τον 

αριθμό τους: 

 (1) 

Στη συνέχεια, οι υπολογισμένες τιμές CVI για όλα τα παράκτια τμήματα, που συνθέτουν 

ολόκληρη την παράκτια ζώνη της Ρόδου, χρησιμοποιήθηκαν για την παραγωγή της σχετικής 

κατανομής συχνότητας. Με βάση το 1ο, το 20ο, το 40ο, το 60ο, το 80ο και το 99ο εκατοστημόριο 

της κατανομής CVI, αναπτύχθηκαν πέντε κλάσεις τρωτότητας ανάλογες με αυτές που 

εφαρμόστηκαν για την κατάταξη των μεταβλητών CVI και τα αποτελέσματα απεικονίστηκαν 

χρησιμοποιώντας πλατφόρμα GIS (ArcGIS, v10. 5) που επέτρεψε τον εντοπισμό των πιο 

ευάλωτων παράκτιων τομέων. 
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Οι Cogswell et al. [45] υποστηρίζουν ότι, δεδομένου ότι όλες οι συνθέσεις CVI είναι ευαίσθητες 

στον αριθμό των μεταβλητών που χρησιμοποιούνται, δηλαδή, όσο μεγαλύτερος είναι ο αριθμός 

των μεταβλητών που χρησιμοποιούνται, τόσο μεγαλύτερη είναι η αύξηση της ασυμμετρίας και 

του μέσου όρου της κατανομής CVI, και ως εκ τούτου θα ήταν πιο κατάλληλη η χρήση του 

γεωμετρικού μέσου. Ωστόσο, πρέπει να τονιστεί ότι ο τύπος της σύνθεσης του CVI που 

εφαρμόζεται σε αυτήν τη μελέτη είναι πιο ευαίσθητος στις μικρές παραλλαγές των φυσικών 

μεταβλητών που χρησιμοποιούνται στον υπολογισμό, ενώ προσφέρει το πλεονέκτημα της 

επέκτασης του εύρους της τελικής τιμής και, παράλληλα, της απόσβεσης των ακραίων τιμών. 

Επιπλέον, το παρών CVI έχει το πλεονέκτημα να ενσωματώσει τις επιλεγμένες φυσικές 

μεταβλητές με ποσοτικοποιήσιμο τρόπο, παρέχοντας αριθμητικές εκτιμήσεις ότι παρόλο που δεν 

μπορεί να σχετίζεται άμεσα με συγκεκριμένες φυσικές διεργασίες, ενδέχεται να επισημανθούν 

εκείνες οι παράκτιες περιοχές όπου η επίδραση της ανύψωσης της θαλάσσιας στάθμης θα είναι η 

επικρατέστερη μεταβλητή [46]. 
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Πίνακας 1. Κατηγοριοποίηση τρωτότητας για τις μεταβλητές CVI, που υποδηλώνουν την συνεισφορά τους στις 

αναμενόμενες φυσικές παράκτιες αλλαγές λόγω της ανύψωσης της θαλάσσιας στάθμης. Οι φυσικές μεταβλητές που 

εμφανίζονται μαζί με τα όρια τους, ακολουθούν αυτά των προσεγγίσεων των Gornitz [22], Gornitz et al. [43] και 

Thieler και Hammar-Klose [44]. Η καταλληλόλητα της τρέχουσας κατάταξης της τρωτότητας που χρησιμοποιήθηκε 

για τον προσδιορισμό του CVI της Ρόδου υποστηρίζεται από τις παρατηρήσεις και τις μετρήσεις που έγιναν κατά την 

εκτέλεση μιας πληθώρας ερευνών πεδίου στην παράκτια ζώνη του νησιού και την αξιολόγηση  των μελετών Pendleton 

et al. [47], Pendleton et al. [48], Kaliraj and Chandrasekar [49], Karymbalis et al. [50], Dimou et al. [51], Tragaki et al. 

[52] and Kantamaneni et al. [53]. Σημείωση: [   ] αντιπροσωπεύει ένα κλειστό διάστημα. (   ] και [   ) αντιπροσωπεύουν 

ανοιχτά διαστήματα. 

 
Vulnerability ranking of each CVI variable 

Very Low Low Moderate High Very High 

CVI variable 1 2 3 4 5 

Mean sea level 

rise (mm y-1) 
< 1.8 [1.8-2.5) [2.5-3) [3-3.4] > 3.4 

Mean significant 

wave height (m) 
< 0.55 [0.55-0.85) [0.85-1.05) [1.05-1.25] > 1.25 

Mean tidal range 

(m) 
> 6 (4-6] (2-4] [1-2] < 1 

Geology and 

geomorphology 

Rocky cliffed 

coasts, alpine and 

post-alpine 

substrate, 

beachrocks, 

concrete retaining 

walls, port 

facilities, rip raps 

Medium cliffs, 

indented coasts 

Low cliffs, 

alluvial plains, 

fluvial-alluvial 

beaches 

Cobble beaches, 

lagoons 

Sand beaches, 

deltas, sandy 

beaches under 

erosion 

Coastal slope (%) > 20 (7-20] (4-7] [2.5-4] < 2.5 

Mean shoreline 

change (± m y-1) 
> +2 (+1 to +2] (-1 to +1] [-2 to -1] < -2 

Mean tectonic 

uplift (mm y-1) 
> 5 (4-5] (2.5-4] [1.1-2.5] < 1.1 
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Τα δεδομένα για την κατάταξη των μεταβλητών CVI συλλέχθηκαν από διάφορες πηγές: 

(α) Ο ρυθμός μεταβολής της ανύψωσης της θαλάσσιας στάθμης κατά το Ολόκαινο προήλθε από 

τις προβλέψεις του Glacio-Hydro-Isostatic μοντέλου του Lambeck που εφαρμόστηκε στη 

θαλάσσια περιοχή του Αιγαίου και της Μεσογείου [54,55], ενώ οι πρόσφατες αλλαγές του MSL 

στο Αιγαίο βασίζονται στην ανάλυση δεδομένων πεδίου και δορυφορικών δεδομένων τα οποία 

ελήφθησαν από Cazenave et al. [56], Tsimplis and Rixen [57], Calafat and Gomis [58], Tsimplis et 

al. [59], Landerer and Volkov [60], Wöppelmann and Marcos [61] and Bonaduce et al. [62]. 

Επιπρόσθετα, μια εστιασμένη μελέτη για τις αλλαγές του MSL γύρω από το νησί της Ρόδου 

πραγματοποιήθηκε για τους σκοπούς της παρούσας εργασίας χρησιμοποιώντας δύο σύνολα 

δεδομένων που προέρχονται από: (i) τον σταθμό παλίρροιας της Ρόδου (ID 1243 και 2167) που 

λήφθηκε από το Permanent Service for Mean Sea Level (PSMSL) [63] με πληρότητα 72,5% κατά 

την περίοδο 1969-2016, και (ii) μηνιαίοι χάρτες θαλάσσιας στάθμης (με πλέγμα 1/8ox1/8o) 

απόλυτης δυναμικής τοπογραφίας (Absolut Dynamic Topography-ADT) που έχουν ληφθεί από 

την Υπηρεσία Παρακολούθησης Θαλάσσιου Περιβάλλοντος Copernicus (Copernicus Marine 

Environment Monitoring Service-CMEMS) κατά την περίοδο 1989-2016. Οι πιθανολογικές 

προβολές του MSL στις ακτές της Ρόδου κατά τη διάρκεια του 21ου αιώνα για τα σενάρια RCP2.6, 

RCP4.5, RCP8.5 και High-end (RCP8.5 με αυξημένη συνεισφορά σε πάγο) αποκτήθηκαν από την 

ιστοσελίδα του Climate Econometrics [65]. Αυτές οι προβολές με πλέγμα 1°×1° είναι σχετικές για 

την περίοδο αναφοράς 1986–2005 και λαμβάνουν υπόψη τα φαινόμενα “Self-Attraction and 

Loading”, των στερικών φαινομένων των ωκεανών και των δυναμικών επιπτώσεων, της 

εισχώρησης του χερσαίου-πάγου της Γροιλανδία, των παγετωνικών καλύματων της Ανταρκτικής, 

καθώς και της ισοστατικής σταθεροποίησης [66,67];  

(β) Οι χωρικές πληροφορίες σχετικά με το μέσο σημαντικό ύψος κύματος (Hs) κατά μήκος της 

παράκτιας ζώνης της Ρόδου εκτιμήθηκαν μέσω της χρήσης του μοντέλου αντιμετώπισης κυμάτων 

δράσης TELEMAC (TOMAWAC) [68]. Το TOMAWAC [68] είναι ένας λογισμικό ανοιχτού 

κώδικα για ένα φασματικό μοντέλο 3ης γενιάς, μέσης φάσης (phase averaged), κατευθυντικού, 

φάσματος που προσομοιώνει την εξέλιξη στο χώρο και στο χρόνο του ενεργειακού φάσματος της 

ανύψωσης της ελεύθερης επιφάνειας σε όλα τα βάθη, βασισμένο σε ένα τριγωνικό πλέγμα 

πεπερασμένων στοιχείων. Οι χρονοσειρές δεδομένων φασματικών κυμάτων, που ελήφθησαν από 

τη βάση δεδομένων Copernicus Marine Environment Monitoring Service (CMEMS) [69] (που 
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καλύπτει χρονικό εύρος από 02-2006 έως 01-2020), χρησιμοποιήθηκαν ως δεδομένα εισόδου σε 

αυτήν την προσομοίωση. Οι μεταβολές του μέσου Hs στα τέλη του 21ου αιώνα εκτιμήθηκαν από 

τις συγκρίσεις μεταξύ των αποτελεσμάτων των προσομοιώσεων κυμάτων που βασίζονται σε 

CMCC που αναφέρονται στο παραδοτέο 4.2 του έργου ΕΕ SOCLIMPACT [70]. 

(γ) Το μέσο παλιρροιακό εύρος λήφθηκε από τη μελέτη του Tsimplis [71], ενώ η προβολή του στα 

σενάρια RCP4.5 και RCP8.5 κατά μέσο όρο στην ανατολική Μεσόγειο λήφθηκε από τους 

Vousdoukas et al. [72]; 

(δ) Η παράκτια λιθολογία και τα γεωμορφολογικά χαρακτηριστικά μεγάλης κλίμακας προήλθαν 

από την ψηφιοποίηση του γεωλογικού χάρτη (1: 50.000) που δημοσιεύθηκε από τους Mutti et al. 

[32], βελτιώνοντας την ανάλυση της παράκτιας ζώνης του νησιού, σε μέγεθος κελιού 50 m, σε 

συνδυασμό με την υλοποίηση εκτεταμένων επιτόπιων ερευνών για τους στόχους του έργου 

Interreg COAST (2007-2013) [73]. Πρόσθετες πληροφορίες σχετικά με την σύνθεση των ιζημάτων 

που παρατηρούνται σε αρκετές παραλίες της Ρόδου ελήφθησαν από τους Pyökäri [38],  Verikiou-

Papaspiridakou et al. [39] και Anagnostou et al. [40]; 

(ε) Οι παράκτιες κλίσεις υπολογίστηκαν σε μια ζώνη από 0-5,5 m χρησιμοποιώντας το Ψηφιακό 

Μοντέλο Εδάφους (με χωρική διακριτική ικανότητα 5 m) που παρέχεται από το Ελληνικό 

Κτηματολόγιο [74], εφαρμόζοντας τη μέθοδο τελικού σημείου (endpoint method) που προτείνεται 

από τους Doran et al. [75]. Η μέση κλίση υπολογίστηκε κάθε 50 m εφαρμόζοντας ένα παράθυρο 

Hanning πλάτους 100 m. Το υψόμετρο των 5.5 m επιλέχθηκε ως το ανώτατο όριο της παράκτιας 

ζώνης στην ενδοχώρα, δεδομένου ότι αυτή είναι η μέγιστη ανάβαση των κυμάτων που συμβαίνει 

κατά τη διάρκεια αδύναμων καταιγιδικών γεγονότων (Class I) [76]. Οι παράκτιες κλίσεις το 2100 

προέκυψαν από την ανάλυση του DEM του Ελληνικού Κτηματολογίου για το διάστημα 0,61-6,11 

m., σε σχέση με την προβλεπόμενη ανύψωση της μέσης στάθμης της θάλασσας κατά 61 cm για 

την περίοδο 2020-2100 σύμφωνα με το σενάριο RCP8.5 [66,67]. 

(στ) Το εύρος της μετατόπισης της ακτογραμμής της Ρόδου εκτιμήθηκε από τις διαφορές μεταξύ 

των ακτογραμμών του 2000 και του 2018 που προσδιορίστηκαν μέσω της ανάλυσης και της 

ερμηνείας των εικόνων i) 1T Landsat-7 στις 22 Οκτωβρίου 2000 και ii) 1T Landsat-8 της 1ης 

Νοεμβρίου, 2018. Οι δορυφορικές εικόνες λήφθηκαν από τον επίσημο ιστότοπο της US 

Geological Survey (USGS) [77] με χωρική διακριτική ικανότητα της τάξης των 30 m και 
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δημιουργήθηκε ένας αλγόριθμος σε περιβάλλον Matlab για την εξαγωγή των ακτογραμμών σε 

επίπεδο pixel, με βάση τη μεθοδολογία των Pardo-Pascual et al. [78]. Αρχικά εφαρμόστηκε ο 

κανονικός διαφορικός δείκτης νερού (normal differential water index) και μετά μέσω της 

μαθηματικής μεθόδου παρεμβολής με τη βοήθεια των καμπυλών Spline, επιτεύχθηκε ανάλυση 

pixel της τάξης των 7,5 m. Η τελική εικόνα της ακτογραμμής που δημιουργήθηκε, περικόπηκε για 

να εμφανίζει μόνο τη Ρόδο και στη συνέχεια διαδικοποιήθηκε (binarized). Εφαρμόστηκε ένα 

φίλτρο μορφολογικής διαστολής πάνω στο χερσαίο κομμάτι και η διαδικοποιημένη (binarized) 

εικόνα αφαιρέθηκε από τη διασταλμένη, λαμβάνοντας την ακτογραμμή με λεπτομέρεια κλίμακας 

pixel. Τελικά, οι δύο ακτoγραμμές (των ετών 2000 και 2018) υποβλήθηκαν σε επεξεργασία μέσω 

του λογισμικού DSAS (v. 4.3) για την εκτίμηση του μέσου εύρους υποχώρησης/επέλασης. Η 

προβλεπόμενη υποχώρηση της ακτογραμμής στο σενάριο RCP8.5 υπολογίστηκε με την εφαρμογή 

του ευρέως χρησιμοποιούμενου παραμετρικού κανόνα cross-shore (1D) του Bruun [79]. Η 

υποχώρηση της ακτογραμμής λόγω της αύξησης του MSL (R∞) δίνεται από την ακόλουθη 

εξίσωση: 

 

(2) 

όπου S είναι η σχετική αύξηση του MSL (σε m) Lhc είναι το πλάτος του ενεργού προφίλ 

(απόσταση από την υποθαλάσσια αμμώδη ράχη έως το βάθος κλεισίματος (Closure Depth). hc 

είναι το βάθος κλεισίματος (Closure Depth). και το Β είναι το ύψος της υποθαλάσσιας ράχης. Ο 

κανόνας του Bruun επιλέχθηκε μεταξύ άλλων 2D μοντέλων, π.χ. Dean [80] και Kriebel & Dean 

[81] δεδομένου ότι είναι (α) πιο κατάλληλο για εκτιμήσεις της υποχώρησης της ακτογραμμής σε 

παραλίες όπου δεν υπάρχουν φυσικά ή τεχνητά εμπόδια ή κατασκευές στο χερσαίο τους κομμάτι, 

όπως αμμοθίνες και παράκτια τείχη, (β) επίσης είναι εύκολος στη χρήση, καθώς η κοκκομετρία 

των παράκτιων ιζημάτων δεν λαμβάνεται υπόψη στην εξίσωση και χρησιμοποιείται ευρέως ακόμη 

και σε πρόσφατες μελέτες που διεξήχθησαν σε παγκόσμια, περιφερειακή ή τοπική κλίμακα [1,82–

84]. 

(ζ) Ο προσδιορισμός των κατακόρυφων κινήσεων κατά τη διάρκεια του Ολοκαίνου και των 

ιστορικών χρόνων, στην περιοχή της Ρόδου, λόγω του τεκτονισμού, εκτιμήθηκαν λαμβάνοντας 

υπόψη  πολλές αξιόπιστες και λεπτομερείς έρευνες που πραγματοποιήθηκαν στη Ρόδο τις 
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τελευταίες πέντε δεκαετίες [29–31,85–88]. Η πιθανή παράκτια ανύψωση για τις επόμενες δεκαετίες 

βασίστηκε στα μοντέλα ρηγμάτων που εφαρμόστηκαν από τους Kontogianni et al. [30] και Howell 

et al. [31], ενώ η εκτίμηση της σεισμικής επικινδυνότητας της περιοχής υπολογίστηκε σύμφωνα 

με τους Woessner et al. [89]. 
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4. Αποτελέσματα 

4.1 Μεταβλητές CVI 

4.1.1 Μέση μεταβολή θαλάσσιας στάθμης 

Το αποτέλεσμα των εισροών υδάτων από το λειώσιμο των παγετώνων και των παγετωνικών 

καλυμμάτων καθώς και η θερμική διόγκωση του θαλασσινού νερού λόγω της παρατεταμένης 

αύξησης της ετήσιας θερμοκρασίας του επιφανειακού αέρα της Γης είναι ο κύριος λόγος για την 

τάση ανύψωσης της θαλάσσιας στάθμης σε πολλά μέρη παγκοσμίως [17,18]. Ωστόσο, η αλλαγή 

της στάθμης της θάλασσας σε περιφερειακή και τοπική κλίμακα μπορεί να αποκλίνει σημαντικά 

από την παγκόσμια λόγω της φυσικής μεταβλητότητας στη δύναμη των ανέμων και των ωκεανών. 

Στο νοτιοανατολικό Αιγαίο Πέλαγος, ο μέσος ρυθμός ανύψωσης του MSL τα τελευταία 6 ky 

εκτιμάται από το μοντέλο του Lambeck [54,55] σε περίπου 0,8 mm y-1. Αυτή η τιμή μειώθηκε 

αργότερα στα 0,7 mm y-1 τα τελευταία 3 ky, στα 0,5 mm y-1, τα τελευταία 2 ky και στα 0,4 mm y-

1 τα τελευταία 1 ky. Ωστόσο, πρόσφατα και αξιόπιστα δεδομένα συλλέχθηκαν από σταθμούς 

καταγραφής παλίρροιας στο Αιγαίο (σταθμοί Θεσσαλονίκης, Αλεξανδρούπολης και Λέρου) για 

την περίοδο 1969-2010 εμφανίζοντας ρυθμούς ανύψωσης της στάθμης της θάλασσας περίπου 1,9-

2,2 mm y-1 [60]. Μια άλλη μελέτη που πραγματοποιήθηκε σχετικά με τη μεταβλητότητα και τις 

τάσεις της στάθμης της θάλασσας στη Μεσόγειο [61], χρησιμοποιώντας δεδομένα 

παλιρροιογράφων και δορυφορικής υψομετρίας από το 1993 έως το 2012, δείχνει ότι στο κεντρικό 

και νότιο Αιγαίο (σταθμοί Σύρου, Χίου, Λέρου, Σούδας και Καλαμαί) ο ρυθμός ανύψωσης του 

MSL είναι 2,43 ± 0,1 mm y-1 και 3,00 ± 0,1 mm y-1. Οι παραπάνω ρυθμοί μειώνονται περίπου 

15% (δηλαδή, ~ 2,0 mm y-1 και ~ 2,5 mm y-1, αντίστοιχα) όταν αφαιρεθούν τα δεδομένα του 2010-

2011, από αυτά τα χρόνια, μεγάλες θετικές ανωμαλίες στη στάθμη της θάλασσας (έως 10 cm πάνω 

από τις μέσες κλιματολογικές τιμές [59])παρατηρήθηκαν στη λεκάνη της Ανατολικής Μεσογείου 

που προκλήθηκαν από τη μαζική είσοδο του θαλασσινού νερού του Ατλαντικού μέσω των στενών 

του Γιβραλτάρ λόγω μιας ισχυρής και μακράς διάρκειας αιολικά καθοδηγούμενης μετακίνησης 

υδάτινων μαζών [61]. Μια πιο πρόσφατη ανάλυση των διαθέσιμων παλιρροιογράφων και 

δεδομένων δορυφορικής υψομετρίας στο κεντρικό Αιγαίο (σταθμοί Σύρος, Χίος και Λέρος) για 

την περίοδο 1993-2017 [71] εκτιμά ότι η άνοδος του MSL είναι 1,77 ± 0,56 mm y-1 και 3,68 ± 0,33 

mm y-1 προέρχονται από τα δεδομένα πεδίου και τηλεπισκόπησης, αντίστοιχα. Οι Tsimplis et al. 



18 

 

[59]  μετά από ανάλυση των μετρήσεων του παλιρροιογράφου της Ρόδου που συλλέχθηκαν από το 

1969 έως το 2008 καθόρισε την τάση ανύψωσης στην περιοχή στα 0,103 ± 0,405 mm y-1 και 

ακολούθως το φαινόμενο “Glacio-Isostatic Adjustment” στα 0,415 ± 0,19 mm y-1. Η ανάλυσή μας 

για τα ίδια σύνολα δεδομένων MSL, η οποία εμπλουτίστηκε με αρχεία της περιόδου 2010-2016 

(Βλέπε Ενότητα 3) δείχνει ότι η συνολική γραμμική τάση των δεδομένων παλίρροιας (1969-2016) 

εκτιμάται σε 0,72 ± 0,24 mm y-1 και μειώνεται στα 0,55 ± 0,21 mm y-1 εάν συνυπολογιστεί το 

αποτέλεσμα του φαινομένου του αντίστροφου βαρόμετρου (IB) λόγω της απόκρισης της χαμηλής 

συχνότητας της ατμοσφαιρικής πίεσης, η οποία αφαιρείται από την παρατηρούμενη στάθμη της 

θάλασσας (Εικόνα 2). Το παραπάνω αποτέλεσμα δεν ταιριάζει με τον υψηλό ρυθμό MSL 3,42 ± 

0,37 mm y-1 που υπολογίζεται γύρω από το νησί από την δορυφορική υψομετρία. Αυτή η διαφορά 

έχει εντοπιστεί σε πολλούς μεσογειακούς σταθμούς [90]  και θα μπορούσε να αποδοθεί σε: (α) την 

υψηλή ισοστατική ανύψωση του νοτιοανατολικού άκρου της πλάκας του Αιγαίου. Μια επίδραση 

που έχει εντοπιστεί στα κοντινά νησιά πλησίον της Κρήτης από γεωφυσικές διασκοπήσεις [91], 

και από τη Λέρο από τους παλιρροιογράφους και από τις δορυφορικές μετρήσεις [60] και (β) την 

υψηλή αβεβαιότητα των κοντινών μετρήσεων που προκύπτουν από τη δορυφορική επισκόπηση 

[90]. 

 

Σχήμα 2. Μηνιαία δεδομένα για τη στάθμη της θάλασσας (μπλε κουκκίδες) και τη γραμμική τάση (μαύρη 

συμπαγής γραμμή με την εξίσωση της) της περιόδου 1969-2016 που ελήφθησαν από τον παλιρροιογράφο 

της Ρόδου, μαζί με τις τοπικές προβολές του εύρους MSL (5ο - 95ο εκατοστημόριο) τον 21ο αιώνα για τα 
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σενάρια RCP2.6 (πράσινη σκιασμένη περιοχή), RCP4.5 (μπλε σκιασμένη περιοχή), RCP8.5 (κόκκινη 

σκιασμένη περιοχή) και High-End (γκρι σκιασμένη περιοχή) που προκύπτει από την προσέγγιση 

πιθανοτήτων των Jevrejeva et al . [66] και Jackson και Jevrejeva 2016 [67]. Οι αλλαγές της στάθμης της 

θάλασσας (σε mm) προσαρμόζονται στην αναθεωρημένη τοπική αναφορά (Revised Local Reference-RLR) 

για το νησί της Ρόδου (PSMSL ID ID: 1243). 

Για τους σκοπούς της παρούσας έρευνας, υιοθετήθηκε ένας τρέχον ρυθμός MSL <1,8 

mm y-1 ως ένα ρεαλιστικό εύρος τιμών που ενσωματώνουν τις παραπάνω διαφορετικές 

πληροφορίες. Επομένως, σύμφωνα με τα όρια CVI που παρουσιάζονται στον Πίνακα 1, 

η πιθανή παράκτια τρωτότητα από τον τρέχοντα ρυθμό ανύψωσης του MSL στη Ρόδο 

αξιολογείται ως Πολύ Χαμηλή για ολόκληρη την παράκτια ζώνη (Σχήμα 3). 

Δεδομένου ότι η ανύψωση του MSL αναμένεται να επιταχυνθεί στο εγγύς μέλλον από 

την υπερθέρμανση του πλανήτη, το τρέχον CVI θα αλλάξει. Σύμφωνα με τα σενάρια 

RCP2.6, R4.5, RCP8.5 και High-End, το MSL στην περιοχή του Νοτιοανατολικού 

Αιγαίου αναμένεται να ανυψωθεί κατά 43 cm, 51 cm, 72 cm και 82 cm, αντίστοιχα μέχρι 

τα τέλη του 21ου αιώνα (2000-2100) [66,67] (Σχήμα 2). Για όλα τα παραπάνω σενάρια, ο 

ρυθμός MSL είναι πολύ μεγαλύτερος από 3,4 mm y-1, που είναι το κατώτατο όριο της 

κλάσης που παραπέμπει στην μεγαλύτερη τρωτότητα για τη μεταβλητή της αλλαγής του 

MSL, καθώς οι προβλεπόμενοι ρυθμοί είναι 4,1 mm y-1 για το RCP2.6 σενάριο, 5,2 mm 

y-1 για το σενάριο RCP4.5, 7,7 mm y-1 για το σενάριο RCP8.5 και 8,9 mm y-1 για το 

σενάριο High-End. Επομένως, το 2100, ολόκληρη η παράκτια ζώνη της Ρόδου θα 

καταταχθεί στην κατηγορία 5 (Πολύ Υψηλή τρωτότητα). 
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(a) 

 

(b) 

Σχήμα 3. Χωρική κατανομή της τρωτότητας των παράκτιων περιοχών στο μέσο ρυθμό ανύψωσης της 

θαλάσσιας στάθμης στη Ρόδο (α) τρέχουσα κατάσταση και (β) προβλεπόμενη για 2100. 

4.1.2 Σημαντικό ύψος κύματος (Significant Wave Height-SWH) 

Τα υπεράκτια σημαντικά ύψη κύματος SWHs γύρω από το νησί της Ρόδου κυμαίνονται από 0.63 

m στα βόρεια, 0.57-0.69 m στα βορειοανατολικά και ανατολικά, 0.93-1.01 m στα νότια και 

νοτιοδυτικά και 0.55-0.78 m στα βορειοδυτικά. Παρόμοιες τιμές SWH παρουσιάζονται από τους 

Zacharioudaki et al., 2015 [92] και Jadidoleslam et al., 2016 [93] έπειτα από ανάλυση ενός συνόλου 

δεδομένων hindcast κυμάτων 42 ετών (1960-2001) και 15 ετών (1999-2013), αντίστοιχα. Ωστόσο, 

λόγω των επιπτώσεων της παράκτιας διάδοσης και του μετασχηματισμού των κυμάτων, οι 

παράκτιες περιοχές του νησιού λαμβάνουν χαμηλότερη κυματική ενέργεια που αντιπροσωπεύεται 

από μέσες SWHs 0.53 m στα βόρεια, 0.49-0.55 m στα βορειοανατολικά, ανατολικά και 

νοτιοανατολικά, 0.89-0.95 m προς τα νότια και τα νοτιοδυτικά, και 0.53-0.74 m προς τα δυτικά 

και βορειοδυτικά (Σχήμα 4α). Πάνω από το μισό (~51%) της παράκτιας ζώνης της Ρόδου, και 

ειδικότερα, βρίσκεται στα δυτικά, βόρεια και ανατολικά, παρουσιάζει Πολύ Χαμηλή Τρωτότητα 

σε σχέση με τη δραστηριότητα του κυματισμού (Πίνακας 1). Δύο περιοχές Χαμηλής Τρωτότητας 

(~19% της παράκτιας ζώνης) παρατηρούνται στο δυτικό τμήμα (κοντά στην Κρητηνία) και στο 

νοτιοανατολικό τμήμα (μεταξύ Λίνδου και Λαχάνιας. Η νότια και νοτιοδυτική ακτή από το 
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Πρασονήσι στην Κρητηνία (περίπου το 30% της συνολικής ακτογραμμής του νησιού) εμφανίζεται 

με Μέτρια Τρωτότητα στην κυματική ενέργεια (Σχήμα 4γ). 

Το παραπάνω μοτίβο κυματικής ενέργειας είναι πιθανό να αλλάξει στα τέλη του 21ου αιώνα, 

καθώς προβλέπεται μια συνολική εξασθένηση από διάφορα περιφερειακά μοντέλα [94,95]. 

Ωστόσο, αυτή η μείωση δεν αναμένεται να είναι η ίδια σε όλη Ρόδο. Γενικά, η μείωση των SWHs 

προβλέπεται να είναι υψηλότερη (14-18%) στις βόρειες και βορειοδυτικές παράκτιες ζώνες του 

νησιού, και χαμηλότερη (~2%) στη νότια περιοχή (Εικόνα 4β). Ως εκ τούτου, οι τομείς 

βορειοδυτικά (από τη Σορώνη στην πόλη της Ρόδου) και βόρεια (από την πόλη της Ρόδου προς 

την Κοσκινού) μπορούν να παρουσιάζουν στο μέλλον Μέτρια και Χαμηλή τρωτότητα, 

αντίστοιχα. Στην υπόλοιπη παράκτια περιοχή, παρόλο που αναμένεται εξασθένηση έως και 13,1% 

της κυματικής ενέργειας, ο μέσος SWH δεν θα είναι μικρότερος από 1,25 m και, επομένως, η 

τρωτότητα μπορεί να διατηρηθεί στην κατηγορία Πολύ Υψηλή ( Σχήμα 4δ). 

 
(a) 

 
(b) 
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(c) 

 
(d) 

Σχήμα 4. Τιμές μέσου SWHs (σε m) γύρω από το νησί της Ρόδου (α) τρέχουσα κατάσταση και (β) 
προβλεπόμενη για το 2100 και χωρική κατανομή της παράκτιας τρωτότητας του μέσου SWH (γ) τρέχουσα 
κατάσταση, και (δ) προβλεπόμενη για το 2100. 

4.1.3 Παλιρροιακό εύρος 

Το παλιρροιακό εύρος σχετίζεται στενά τόσο με μόνιμα όσο και με παροδικά πλημμυρικά 

γεγονότα. Ο Gornitz [22] υποδηλώνει ότι ένα υψηλό παλιρροιακό εύρος σχετίζεται με ισχυρότερα 

παλιρροιακά ρεύματα, τα οποία μπορεί να προκαλέσουν διάβρωση και μεταφορά ιζημάτων με 

τέτοιο τρόπο, ώστε ακτές με μεγάλα παλιρροιακά εύρη (υπόκεινται σε εύρος παλίρροιας 

μεγαλύτερη των 4 m), να γίνουν πιο ευάλωτες σε σχέση με αυτές που παρουσιάζουν μικρά 

παλιρροιακά εύρη, εύρος παλίρροιας μικρότερη από 2 m). Ομοίως, οι Shaw et al. [96], 

υποστηρίζοντας την ιδέα του Gornitz [22], πρότειναν ότι η αύξηση της μέσης στάθμης της 

θάλασσας θα ενίσχυε τη συχνότητα πλημμύρας των μεγα-παλιρροιακών περιβαλλόντων (μεγάλα 

παλιρροιακά εύρη) όπως τα δέλτα και οι εκβολές. Αυτό θα είχε επίσης ως αποτέλεσμα η κάλυψη 

με θαλασσινό νερό των περιοχών αυτών να υπερβαίνει επίπεδα της αστρονομικής παλίρροιας. Ως 

εκ τούτου, σύμφωνα με τις προοπτικές των προαναφερθέντων μελετών, οι παράκτιες περιοχές 

μπορεί να θεωρηθούν ως περιοχές με Πολύ Υψηλή τρωτότητα, εάν βρίσκονται σε περιοχές με 

μεγάλο παλιρροιακό εύρος, ενώ οι παράκτιες περιοχές που εκτίθενται σε χαμηλό παλιρροιακό 

εύρος μπορούν να χαρακτηριστούν ως περιοχές με Πολύ Χαμηλή τρωτότητα. Ωστόσο, οι Thieler 

και Hammar-Klose [44] παρείχαν μια διαφορετική ιδέα, χαρακτηρίζοντας τις μικρο-παλιρροιακές 

(ακτές με μικρό παλιρροιακό εύρος) ακτές ως ακτές με Πολύ Υψηλή τρωτότητα και τις μέγα-
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παλιρροιακές ακτές ως ακτές με Πολύ Χαμηλή τρωτότητα. Το σκεπτικό είναι ότι στις μικρο-

παλιρροιακές ακτές η μέση στάθμη της θάλασσας είναι κοντά στην υψηλή παλίρροια, επομένως, 

κατά την εμφάνιση μιας καταιγίδας, οι πλημμύρες σε αυτές τις περιοχές είναι πιο πιθανές από ό, 

τι στις μέγα-παλιρροιακές ακτές [47]. Από την άλλη πλευρά, τη στιγμή της άμπωτης, η στάθμη της 

θάλασσας στις μέγα-παλιρροιακές ακτές κατά τη διάρκεια των καταιγίδων μπορεί να είναι 

σημαντικά χαμηλότερη από το επίπεδο της παλίρροιας, αυξάνοντας έτσι την πιθανότητα μείωσης 

των επιπτώσεων των πλημμυρών [20]. Η προσέγγιση των Thieler και Hammar-Klose [44] 

υιοθετήθηκε από πολλούς ερευνητές, όπως οι Pendleton et al. (2010) [48] για τον Βόρειο Κόλπο 

του Μεξικού, Dwarakish et al. (2009) [97] και Parthasarathy & Natesan (2015) [98] για τις 

νοτιοδυτικές και νότιες ακτές της Ινδίας, Hereher (2015) [99] και Pantusa et al. (2018) [100] για τη 

Μεσόγειο Θάλασσα και Musa et al. (2014) [101] και Tano et al. (2015) [102] για τις ακτές της 

Δυτικής Αφρικής. 

Για τους σκοπούς της παρούσας μελέτης, υιοθετήθηκε ένα μέσο παλιρροιακό εύρος 0,14 m [71] 

για όλα τα κελιά δεδομένων του CVI, έχοντας, ωστόσο, το μειονέκτημα ότι λείπουν οι παραλλαγές 

μεγάλης κλίμακας που θα μπορούσαν να συμβάλουν στον προσδιορισμό τον πιο τρωτών 

παράκτιων τμημάτων. Ως εκ τούτου, ακολουθώντας τη προσέγγιση των Thieler και Hammar-

Klose [44], ορίστηκε μια Πολύ Υψηλή τρωτότητα (βλ. Πίνακα 1) σε ολόκληρη την ακτογραμμή 

της Ρόδου (Σχήμα 9). Η επιλογή της συγκεκριμένης προσέγγισης αντί αυτής που πρότεινε οι Shaw 

et al. [96] βασίστηκε στην ιδέα ότι η υπερεκτίμηση της τρωτότητας είναι σοφότερη από την 

υποεκτίμησή της, ενώ θα πρέπει να ληφθεί υπόψη ότι οι μίκρο-παλιρροιακές ακτές είναι ιδιαίτερα 

ευαίσθητες στην ανύψωση της θαλάσσιας στάθμης SLR [103] και τα παράκτια οικοσυστήματά 

τους, όπως οι υγρότοποι, είναι πολύ λιγότερο ανθεκτικά στις αλλαγές αυτές [104]. Πράγματι, ένα 

εκτεταμένο τμήμα της ανατολικής παράκτιας ζώνης της Ρόδου αποτελείται από αλλουβιακά 

ριπίδια (Σχήμα 5). 

Το μέσο παλιρροιακό εύρος δεν αναμένεται να αλλάξει σημαντικά έως τα τέλη του 21ου αιώνα, 

καθώς οι προβολές των πιθανοτήτων εκτιμούν ότι δεν θα τροποποιηθεί περισσότερο από 1 cm σε 

σχέση με το σημερινό του εύρος [72]. Επομένως, η τρωτότητα είναι πολύ πιθανό να παραμείνει 

στην κατηγορία Πολύ Υψηλή. 
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Σχήμα 5. Χωρική κατανομή της παράκτιας τρωτότητας του μέσου παλιρροιακού εύρους στο νησί της 

Ρόδου για την τρέχουσα κατάσταση καθώς και για το 2100. 

4.1.4 Λιθολογία και γεωμορφολογία 

Προηγούμενες μελέτες που πραγματοποιήθηκαν από [38–40,105] και οι πρόσφατες επιτόπιες 

παρατηρήσεις, στα πλαίσια της παρούσας έρευνας, έχουν εντοπίσει ότι οι παραλίες που 

συνίστανται από ποτάμιες και αλλουβιακές αποθέσεις, και πιο συγκεκριμένα από χαλαρά 

ιζημάτα, όπως άμμους, κροκάλες και χάλικες, βρίσκονται υπό διάβρωση και αποτελούν 

σχεδόν το 43% της παράκτιας ζώνης της Ρόδου. Οι παραλίες που προστατεύονται από 

ψηφιδοπαγείς αιγιαλούς-beachrocks είναι περιορισμένες, καθώς η πλειονότητα αυτών των 

συνεκτικών σχηματισμών είναι ανυψωμένη [39][106] και, επομένως, δεν μπορούν να 

συμβάλουν ουσιαστικά στην ανάσχεση της παράκτιας διάβρωσης. Ακτές αλπικού υποβάθρου 

βρίσκονται κυρίως στο δυτικό τμήμα (Κρητηνία, Σιάνα και Μονόλιθος) και στο νότιο άκρο 

(Πρασονήσι) του νησιού, ενώ ακτές μετα-αλπικού υποβάθρου βρίσκονται στις ανατολικές 

και νότιες περιοχές (π.χ. Κοσκινού, Λίνδος και Κατταβιά). Εμφανίζονται κυρίως ως 

ακρωτήρια ανάμεσα σε εκτεταμένες αμμώδεις παραλίες. Με βάση τα κατώτατα όρια του 

Πίνακα 1, περίπου το 60% του μήκους της δυτικής παράκτιας ζώνης του νησιού, δηλαδή των 

περιοχών της Ιαλυσού-Κρητηνίας και της Απολακκιάς-Κατταβιάς, αποτελείται από μη 

συνεκτικοποιημένα ιζήματα και μπορεί να χαρακτηριστεί από Πολύ Υψηλή τρωτότητα 

(~30% της κατανομής της μεταβλητής) (Σχήμα 6α). Περίπου το 50% του μήκους της 

ανατολικής παράκτιας ζώνης αντιμετωπίζει Μέτρια τρωτότητα (~25% της κατανομής της 
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μεταβλητής) λόγω της παρουσίας ποτάμιων-αλλουβιακών αποθέσεων στα χαμηλότερα 

σημεία του υδρογραφικού δικτύου του νησιού. Τομείς Πολύ Χαμηλής τρωτότητας (~37% της 

κατανομής της μεταβλητής) μπορούν να θεωρηθούν ως επί το πλείστων οι κεντρικές-

ανατολικές (Αρχάγγελος-Λίνδος) και οι κεντρικές-δυτικές ακτές (Κρητηνία-Μονόλιθος), το 

νότιο τμήμα της Ρόδου (Κατταβιά- Λαχανιά), εκτός από το τόμπολο που χαρακτηρίζεται από 

Μέτρια Τρωτότητα, το οποίο συνδέει την ηπειρωτική χώρα της Ρόδου με το Πρασονήσι, 

καθώς και το μεγαλύτερο τμήμα της βορειοανατολικής παράκτιας ζώνης που βρίσκεται 

μεταξύ της πόλης της Ρόδου και του κόλπου της Αφάντου (Εικόνα 6α). Τα τμήματα που 

αναφέρθηκαν παραπάνω αποτελούνται κυρίως από βραχώδες υπόβαθρο (αλπικό και μετα-

αλπικό), και χονδρόκοκκες, κυρίως ποτάμιες-αλλουβιακές αποθέσεις (κροκάλες, χαλίκια και 

ογκολίθους), ενώ υπάρχει μια ποικιλία υποδομών και κατασκευών ανάσχεσης της διάβρωσης, 

στο παραθαλάσσιο μέτωπο της Ρόδου, όπως λιμένες, μαρίνες, rip raps και τοίχοι συγκράτησης 

(Σχήμα 6α). 

Η παραπάνω λιθολογία και τα κύρια παράκτια γεωμορφολογικά χαρακτηριστικά δεν 

αναμένεται να τροποποιηθούν μέχρι το τέλος του 21ου αιώνα, καθώς η διαμόρφωσή τους 

απαιτεί πιο μακροχρόνιες διεργασίες. 

Μικρές αλλαγές σε ορισμένες περιοχές είναι πιθανό να συμβούν λόγω των επιπτώσεων της 

υποχώρησης ή της επέλασης της ακτογραμμής που προκαλούνται από την απομάκρυνση του 

μη συνεκτικοποιημένου ιζήματος από ορισμένες παραλίες και την επακόλουθη αποκάλυψη 

του βραχώδους υποβάθρου, ή το αντίστροφο. Ωστόσο, στις περισσότερες περιπτώσεις, αυτές 

οι εναλλαγές είναι ήσσονος σημασίας, εφήμερες, απρόβλεπτες, τοπικά περιορισμένες και δεν 

μπορούν να επηρεάσουν την υπάρχουσα παράκτια λιθολογία του νησιού. Επομένως, αυτή η 

μεταβλητή είναι πολύ πιθανό να παραμείνει αμετάβλητη τις επόμενες δεκαετίες (Σχήμα 6β). 
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(a) 

 

(b) 

Σχήμα 6. (α) Τύποι λιθολογικών και γεωμορφολογικών χαρακτηριστικών μεγάλης κλίμακας (50 m x 50 m) οι 

οποίοι προέκυψαν από συνδυασμό βιβλιογραφικής ανασκόπησης και επιτόπιων έρευνών κατά μήκος της 

παράκτιας ζώνης του νησιού της Ρόδου. (β) χωρική κατανομή της παράκτιας τρωτότητας με βάση τη λιθολογία 

και τη γεωμορφολογία για την τρέχουσα κατάσταση, καθώς και το 2100. 

4.1.5 Παράκτιες κλίσεις 

Οι ακτές που χαρακτηρίζονται από Υψηλή και Πολύ Υψηλή τρωτότητα (Πίνακας 1) εμφανίζονται 

σε ποσοστά ~2% και ~12%, αντίστοιχα, σε σχέση με τις ακτές Μέτριας, Χαμηλής και Πολύ 

Χαμηλής τρωτότητας, οι οποίες αντιπροσωπεύουν το ~20%, ~25% και ~41%, αντίστοιχα, (Σχήμα 

7α). Υψηλή και Πολύ Υψηλή τρωτότητα παρατηρείται κυρίως στις περισσότερες από τις 

βορειοδυτικές παραλίες της Ρόδου (π.χ. Ιαλυσός και Παραδείσι), τις ανατολικές παραλίες 

Κοσκινού, Φαληράκι και Αφάντου, και τις νότιες ακτές Γεννάδι, Λαχανιά, Κατταβιάς και 

Απολακκιάς. Όλες οι παραπάνω συγκαταλέγονται στα δημοφιλή τουριστικά αξιοθέατα. Το δυτικό 

τμήμα της πόλης Ρόδου μπορεί να θεωρηθεί ως τμήμα με Πολύ Υψηλή τρωτότητα , σε αντίθεση 

με το ανατολικό τμήμα της, το οποίο παρουσιάζει Χαμηλή έως Πολύ Χαμηλή τρωτότητα λόγω 

των υφιστάμενων υποδομών όπως λιμάνια και μαρίνες. Τέλος, τα κεντρικά τμήματα της δυτικής 

και ανατολικής παράκτιας ζώνης της Ρόδου (δηλ. Νότια των περιοχών Φάνες-Μονόλιθος και 

Αρχάγγελος-Λίνδος αντίστοιχα) παρουσιάζουν παράκτιους κρημνούς με κλίσεις που κυμαίνονται 
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από 7 έως 20% (που υποδηλώνουν Χαμηλή τρωτότητα), φτάνοντας μέχρι και πάνω από 20% 

(Πολύ Χαμηλή τρωτότητα) (Σχήμα 7α, Πίνακας 1). 

Σε σύγκριση με την τρέχουσα κατάσταση, η τρωτότητα το 2100 λόγω των παράκτιων κλίσεων 

αναμένεται να παραμείνει σχεδόν αμετάβλητη. Μια μικρή αύξηση των περιοχών με Πολύ Υψηλή 

(0,1%), Υψηλή (0,1%) και Χαμηλή (0,2%) και μείωση περίπου 0,4% στις περιοχές με Μέτρια 

τρωτότητα προβλέπεται στα τέλη του 21ου αιώνα (Εικόνα 7β) Η κλίση των βραχωδών ακτών 

μπορεί να είναι σταθερή για τις επόμενες δεκαετίες, ενώ οι παραπάνω αλλαγές μπορούν να 

ανιχνευθούν σε ελάχιστα μέρη, κυρίως σε παράκτιες περιοχές με μικρές κλίσεις. 

 

(a) 

 

(b) 

Σχήμα 7. Χωρική κατανομή της παράκτιας τρωτότητας όσον αφορά τις παράκτιες κλίσεις του νησιού της Ρόδου (α) 

τρέχουσα κατάσταση και (β) προβλεπόμενη για το 2100. 

4.1.6 Η εξέλιξη της ακτογραμμής 

Η ανάλυση της μετατόπισης της ακτογραμμής της Ρόδου για το χρονικό διάστημα 2000-2018 

εμφανίζει Μέτρια τρωτότητα σε σχεδόν ολόκληρο το μήκος της (Σχήμα 8α), με τον μέσο ρυθμό 

υποχώρησης/επέλασης να κυμαίνεται από -1 έως +1 m y-1 (Πίνακας 1). Ωστόσο, παρατηρούνται 

σποραδικά παραλίες με Υψηλή έως Πολύ Υψηλή τρωτότητα (βλ. Κατώτατα όρια στον πίνακα 1) 

οι οποίες βρίσκονται στην παράκτια ζώνη της Ρόδου με χαμηλή κλίση, όπως το νότιο τμήμα του 

νησιού (περιοχή Κατταβιά-Λαχανιά), οι βορειοδυτικές ακτές (Ιαλυσός-Φανές) και η 

νοτιοανατολική περιοχή της πόλης της Ρόδου [107]. Όσον αφορά τις τουριστικές βορειοανατολικές 



28 

 

παραλίες της Ρόδου, δηλαδή, Φαληράκι, Αφάντου και Αρχάγγελος, οι εποχικές αλλαγές στην 

ακτογραμμή είναι συχνές με την πάροδο των ετών [64], διατηρώντας ισορροπία στην ποσότητα 

των ιζημάτων. Έτσι, κατά την άνοιξη και το καλοκαίρι, το κυρίαρχο κυματικό καθεστώς 

μεταφέρει ιζημάτα υπεράκτια προς τα δεξιά (clockwise) και προς τα βόρεια, συσσωρεύοντας 

ιζήματα στη βορειοανατολική ακτή του νησιού, ενώ κατά τη διάρκεια του χειμώνα, η κυριαρχία 

των ανατολικών και νοτιοανατολικών ανέμων στην ανατολική παράκτια ζώνη προκαλεί έντονη 

κυματική δραστηριότητα που οδηγεί την κίνηση των ιζημάτων της ακτής προς τα αριστερά 

(counterclockwise) προς τη δυτική ακτή, αφαιρώντας μεγάλη ποσότητα ιζήματων από τις 

δημοφιλείς βορειοανατολικές παραλίες. 

Από την άλλη πλευρά, οι παραλίες με Χαμηλή και Πολύ Χαμηλή τρωτότητα, με μέσο όρο 

επέλασης ≥ +1 m y-1, βρίσκονται στις ακτές του Μονόλιθου, της Σιάνας, της Κρητηνίας, της 

Καλάθου-Λίνδου και στο νησάκι Πρασονήσι (Σχήμα 8α). Τέλος, αμετάβλητες παραμένουν οι 

ακτές στις περιοχές Μαλώνα, Μάσσαρη και Γεννάδι. 

Πρέπει να υπογραμμιστεί ότι για την επίτευξη μιας πιο αντιπροσωπευτικής κατάταξης 

τρωτότητας, ελήφθη επίσης υπόψη το κατά προσέγγιση πλάτος των παραλιών που ερευνήθηκαν, 

καθώς η ένταση της υποχώρησης ή της επέλασης της ακτής δεν έχει το ίδιο πρακτικό αποτέλεσμα 

σε μια στενή ή μια παραλία με μεγάλο πλάτος . 

Σύμφωνα με το αποτέλεσμα του κανόνα Bruun, μια προοδευτική άνοδος MSL έως 0,61 m έως το 

2100 θα οδηγήσει σε σημαντική υποχώρηση της ακτογραμμής σε όλες τις παράκτιες περιοχές του 

νησιού (Σχήμα 8β). Πιο συγκεκριμένα, οι μέγιστες υποχωρήσεις παρατηρούνται στο νότιο τμήμα 

του νησιού στις παραλίες μεταξύ Λαχανιάς και Κατταβιάς, όπου η υποχώρηση φτάνει έως και 38 

m, με ρυθμό 0,5 m y-1, προκαλώντας την απώλεια του 54% της σημερινής παράκτιας ζώνης. Στο 

βορειοδυτικό τμήμα του νησιού, μεταξύ της πόλης της Ρόδου και της Σορωνής, η υποχώρηση 

υπολογίστηκε στα 18 m, αλλά λόγω του μικρού πλάτους της περιοχής της παραλίας, το 80% θα 

χαθεί, με ποσοστό υποχώρησης 0,2 m y-1. Στο τμήμα ΝΑ (Γεννάδι) και ΝΔ (Απολακκιά) του 

νησιού, η υποχώρηση είναι περίπου 25 m (ρυθμός υποχώρησης 0,3 m y-1), με αποτέλεσμα την 

απώλεια 52% και 63% της παρούσας παραλίας, αντίστοιχα. Όσον αφορά τις δύο πιο τουριστικές 

παραλίες του νησιού, αυτές της Αφάντου και του Φαληρακίου, η ακτογραμμή θα υποχωρήσει 

κατά 20 m, με ρυθμό υποχώρησης 0,3 m y-1, χάνοντας περίπου το 46% του παρόντος πλάτους και 

προκαλώντας σημαντικές απώλειες στην τοπική οικονομία. Στα νότια, η παραλία της Καλάθου θα 
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χάσει το 1/3 του σημερινού πλάτους της, λόγω υποχώρησης περίπου 17 m (ρυθμός υποχώρησης 

0,2 m y-1). Όλες οι παραπάνω εκτιμήσεις υποχώρησης ισχύουν χωρίς να λαμβάνονται υπόψη 

μελλοντικά παράκτια έργα για την προστασία της παραλίας ή μια εξαιρετικά απίθανη σημαντική 

αλλαγή του τοπικού καθεστώτος ανέμου/κυμάτων κατά τα επόμενα 80 χρόνια. Ως εκ τούτου, όλες 

οι αμμώδεις παραλίες της Ρόδου, μαζί με τις αλπικές και μετα-αλπικές βραχώδεις ακτές, 

παρουσιάζουν Μέτρια τρωτότητα, με τον μέσο ρυθμό υποχώρησης να κυμαίνεται από -1 έως +1 

m y-1 έως το 2100. Η εξέλιξη της μετατόπισης των ακτών οφείλεται στο ότι το SLR ακολουθεί 

έναν μάλλον συνεχή μέτριο ρυθμό κατά τη μετρούμενη περίοδο 2000-2018 και αυτή για το 2020-

2100, καθώς και στις δύο περιπτώσεις η υποχώρηση δεν υπερβαίνει το όριο του 1 m y-1. 

 

(a) 

 

(b) 

Σχήμα 7. Χωρική κατανομή της τρωτότητας των παράκτιων περιοχών της Ρόδου (α) τρέχουσα κατάσταση και (β) 

προβλεπόμενη για το 2100. 

4.1.7 Κατακόρυφες Τεκτονικές Κινήσεις 

Το νησί της Ρόδο παρουσιάζει τεκτονική ανύψωση διότι βρίσκεται στο όριο της Ζώνης 

Υποβύθισης. Ένα περίπλοκο μοτίβο τεκτονικών μετατοπίσεων παραμορφώνει την περιοχή 

προκαλώντας συνολική ανύψωση έως 3,3 mm y-1 κατά τη διάρκεια των τελευταίων 5 ka [56]. 

Ωστόσο, αυτή η ανύψωση δεν είναι ομοιόμορφη, παρουσιάζοντας μια μεταβλητότητα που 

επιτρέπει τη διαίρεση του νησιού σε διάφορες περιοχές που χαρακτηρίζονται από ξεχωριστούς 

ρυθμούς κατακόρυφων κινήσεων [29,31,32]. Μεταξύ των μελετών που ελήφθησαν υπόψη για τον 
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υπολογισμό της μέσης ανύψωσης των διαφορετικών περιοχών, κατά μήκος της παράκτιας ζώνης 

της Ρόδου, οι έρευνες των Pirazzoli [87], Pirazzoli et al. [29,86], Howell et al. [31] και Pavlopoulos 

et al. [108] παρείχε την πλειονότητα των σχετικών δεδομένων. Έτσι, με βάση τα υπολογιζόμενα 

ποσοστά ανύψωσης, η παράκτια ζώνη της Ρόδου μπορεί να χωριστεί στις ακόλουθες περιοχές: (1) 

Πόλη Ρόδου - Κοσκινού, όπου η μέση ανύψωση εκτιμάται στα 3,84 mm y-1, που αντιπροσωπεύει 

στην πραγματικότητα τη μέγιστη κατακόρυφη μετατόπιση που συναντάται στο νησί; (2) στον 

κόλπο του Φαληρακίου, όπου η μέση ανύψωση εκτιμάται στα 0,78 mm y-1. (3) στον κόλπο 

Αφάντου, όπου η μέση ανύψωση είναι ~0,76 mm y-1. (4) στον Αρχάγγελο, όπου η μέση ανύψωση 

είναι ~0,38 mm y-1. (5) από το Μάσαρη έως το χωριό Κάλαθος, όπου ο σχετικός ρυθμός είναι 

~0,45 mm y-1 (6) στην Λίνδο, όπου ο μέσος ρυθμός ανύψωσης εκτιμάται στα 0,57 mm y-1 (7) από 

τη Λάρδο έως το Γεννάδι, όπου εμφανίζεται ένας μέσος ρυθμός ανύψωσης ~0,52 mm y-1. (8) νότια 

της Λαχανιάς, όπου η ανύψωση παρουσιάζεται αμελητέα και (9, 10) το δυτικό τμήμα της Ρόδου, 

όπου οι ανυψώσεις της είναι περιορισμένες, με τους σχετικούς μέσους ρυθμούς ανύψωσης να 

παρουσιάζονται περίπου στα 0,17 και 0,15 mm y-1 για τις περιοχές, από την πόλη της Ρόδου έως 

Κρητηνία και Κρητηνία-Κατταβιά, αντίστοιχα (Σχήμα 9α). Ως εκ τούτου, σύμφωνα με τα όρια 

που δίνονται στον Πίνακα 1, η τρωτότητα του βόρειου τμήματος της Ρόδου μπορεί να 

χαρακτηριστεί ως Μέτρια (αντιπροσωπεύει περίπου το 12% της κατανομής της μεταβλητής), ενώ 

η υπόλοιπη παράκτια ζώνη μπορεί να θεωρηθεί ως περιοχή Πολύ Υψηλής τρωτότητας (Σχήμα 

9β). Το σκεπτικό για την κατάταξη της τρωτότητας όσον αφορά τις κατακόρυφες κινήσεις στην 

παράκτιας ζώνη προέρχεται από το γεγονός ότι οι ακτές στις οποίες παρουσιάζεται έντονη 

κατάκορυφη ανύψωση συνήθως προελαύνουν [66]. 

Ο ρυθμός των κατακόρυφων τεκτονικών κινήσεων δεν μπορεί να προβλεφθεί σε μια τόσο ενεργή 

γεωδυναμικά περιοχή. Η υπεράκτια περιοχή της Ρόδου έχει πολύ υψηλό σεισμικό δυναμικό, το 

οποίο είναι σε θέση ανά πάσα στιγμή να παράγει ισχυρούς σεισμούς (M> 7,5) και να προκαλέσει 

διαφορική ανύψωση και στρέβλωση του στερεού φλοιού [30]. Ωστόσο, σε περίπτωση που στο 

εγγύς μέλλον δεν εμφανιστεί πολύ έντονη ή σχεδόν αδρανής σεισμική δραστηριότητα, ο ρυθμός 

κατακόρυφης ανύψωσης είναι πιθανό να είναι ο ίδιος με αυτόν που προσδιορίστηκε παραπάνω. 
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(a) 
 

(b) 

Σχήμα 9. α) Ρυθμός τεκτονικής ανύψωσης κατά μήκος της παράκτιας ζώνης του νησιού της Ρόδου (κόκκινες 
κουκίδες) (β) Χωρική κατανομή της τρωτότητας της παράκτιας ζώνης σε κατακόρυφες τεκτονικές κινήσεις για την 
τρέχουσα κατάσταση καθώς και το 2100. 

4.2 Συνυπολογισμός όλων των κλάσεων CVI για το νησί της Ρόδου 

Η τρέχουσα ταξινόμηση των μεταβλητών του CVI κατά μήκος της παράκτιας ζώνης της Ρόδου 

απεικονίζεται στο Σχήμα 10α. Η ταξινόμηση δείχνει ότι περιοχές που παρουσιάζουν Υψηλή 

τρωτότητα και Πολύ Υψηλή τρωτότητα αντιστοιχούν στο 18% και το 21% αντίστοιχα, ενώ οι 

περιοχές με Πολύ Χαμηλή, Χαμηλή και Μέτρια τρωτότητα εμφανίζονται σε ποσοστά ~18, ~37 

και ~4%, αντίστοιχα. Συγκεκριμένα, η πλειονότητα των παραλιών που συναντώνται στο δυτικό 

τμήμα της πόλης της Ρόδου και στη δυτική ακτογραμμή που εκτείνεται από την Ιαλυσό έως τα 

βόρεια της Κρητηνίας, εκτιμάται ως περιοχή με Υψηλή και Πολύ Υψηλή τρωτότητα λόγω των 

χαμηλών κλίσεων (κυρίως <4% · Σχήμα 7α ), την παρουσία μη συνεκτικοποιημένων ιζήματων 

(άμμο, και βότσαλα) (Σχήμα 6α) και οι σχετικά υψηλοί ρυθμοί υποχώρησης της ακτογραμμής 

(Σχήμα 8α). Αντίθετα, στα νοτιοανατολικά της πόλης της Ρόδου έως το μεσαιωνικό χωριό της 

Κοσκινούς, η παράκτια περιοχή παρουσιάζει Χαμηλή έως Πολύ Χαμηλή τρωτότητα, κυρίως λόγω 

της παρουσίας παράκτιων υποδομών, όπως λιμάνια ή μαρίνες. Ωστόσο, στα νότια της ανατολικής 

ακτής, οι όρμοι του Φαληρακίου και της Αφάντου, παρουσιάζουν κυρίως Υψηλή τρωτότητα. 

Ακόμα πιο νότια, στο τμήμα που εκτείνεται από τον Αρχάγγελο έως το Ασκληπιείο υπολογίστηκε 

από Πολύ Χαμηλή έως Μέτρια τρωτότητα (με παρουσία Υψηλής τρωτότητας κατά τμήματα) 

λόγω της εναλλαγής των βραχωδών ακτών και των αλλουβιακών ριπιδίων. Τέλος, οι παραλίες με 
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τη μεγαλύτερη επισκεψιμότητα στο νοτιοδυτικό τμήμα Κατταβιά-Απολακκιά παρουσιάζουν 

Υψηλή έως Πολύ Υψηλή τρωτότητα, ενώ προς τα βόρεια, κατά μήκος της δυτικής ακτής, η 

περιοχή Μονόλιθος-Κρητηνία εκτιμάται ως περιοχή με Πολύ Χαμηλή τρωτότητα, κυρίως λόγω 

των μεγάλων κλίσεων που παρατηρούνται (>20%) και του βραχώδους αλπικού υποβάθρου. 

 
(a) 

 
(b) 

Σχήμα 10. Χωρική κατανομή του δείκτη παράκτιας τρωτότητας (CVI) στο νησί της Ρόδου (α) τρέχουσα κατάσταση 

και (β) προβλεπόμενη για το 2100. 

Στη συνέχεια το υπολογίστηκε το μελλοντικό CVI (2100), λαμβάνοντας υπόψη τον αντίκτυπο της 

μεταβολής του κλίματος. Παρατηρείται έτσι ένα παρόμοιο μοτίβο με το τρέχον CVI. Από τον 

υπολογισμό του μελλοντικού CVI σε σχέση με το τρέχον CVI, αποκαλύπτεται μια ποσοστιαία 

αύξηση των περιοχών με Πολύ Υψηλή τρωτότητα (από 21 σε 29%) και μια ίση ποσοστιαία μείωση 

των περιοχών που παρουσιάζουν Υψηλή τρωτότητα (από 18 σε 10%). Οι υπόλοιπες κλάσεις 

παραμένουν σχεδόν σταθερές, αν και μπορεί να αναγνωριστεί μια ελαφρά αυξανόμενη τάση 

(~3%) στην κλάση της Χαμηλής τρωτότητας. 

4.3 Εξέλιξη των τρεχουσών τιμών CVI για το 2100 

Η κατάταξη τριών κατηγοριών, της διαφοράς μεταξύ τρέχουσας και μελλοντικής τιμής CVI για 

κάθε κελί δείχνει ότι μέχρι το τέλος του 21ου αιώνα, το 3% των κελιών θα παρουσιάσει 

χαμηλότερη τρωτότητα, το 49% θα είναι σχεδόν αμετάβλητο και το 48% θα αυξηθεί σημαντικά. 

Η τρωτότητα σε πολλές τουριστικές παραλίες, π.χ. Το Πρασονήσι, η Απολακκιά, το Παραδείσιον, 
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η Ιαλυσός και η Κοσκινού, θα ενισχυθεί, ενώ στις παραλίες που βρίσκονται στο βόρειο και 

ανατολικό τμήμα της παράκτιας περιοχής της Ρόδου διατηρείται η ίδια (Σχήμα 11) 

 

Σχήμα 11. Χωρική κατανομή του Δείκτη Παράκτιας Τρωτότητας (CVI) στο νησί της Ρόδου της τρέχουσας 

κατάστασης σε σχέση με την προβλεπόμενη για το 2100. 

 

  



34 

 

5. Συζήτηση 

Η ευρεία χρήση του CVI οφείλεται στο γεγονός ότι παραμένει ένα χρήσιμο εργαλείο διαχείρισης, 

για να ρίξει φως στην πιθανή τρωτότητα των ακτών που δημιουργεί ένας αριθμός κλιματικών και 

γεωλογικών κινδύνων. Ο CVI μπορεί να απλοποιήσει και να αξιολογήσει αποτελεσματικά τον 

αντίκτυπο των θεμελιωδών φυσικών παραγόντων ή διαδικασιών (που δρουν σε διαφορετικές 

κλίμακες), κάτι που διαφορετικά θα απαιτούσε εξελιγμένο μοντέλο για την αξιολόγηση της 

παράκτιας τρωτότητας. Ο προσδιορισμός του CVI επιτρέπει τον εντοπισμό εκείνων περιοχών που 

ενδέχεται να τεθούν σε διακινδύνευση λόγω κλιματικής αλλαγής σε περιφερειακό επίπεδο, 

δεδομένου ότι είναι ζωτικής σημασίας για έναν αποτελεσματικό μακροπρόθεσμο και μεγάλης 

κλίμακας σχεδιασμό παράκτιων ζωνών, προκειμένου να διατηρηθεί η παράκτια βιωσιμότητα και 

στη συνέχεια να επιλεγούν οι κατάλληλες στρατηγικές προσαρμογής [20]. 

Αν και το MSL στο νοτιοανατολικό Αιγαίο ανεβαίνει με σχετικά χαμηλό ρυθμό <1,8 mm y-1, κατά 

μέσο όρο τις τελευταίες δεκαετίες, σχεδόν το ήμισυ της παράκτιας ζώνης της Ρόδου 

χαρακτηρίζεται ως Υψηλής και Πολύ Υψηλής τρωτότητας σύμφωνα με την κλίμακα CVI. Αυτή 

η αυξημένη τρωτότητα σχετίζεται κυρίως με την παρουσία εκτεταμένων παραλιών με χαμηλή 

κλίση και αμμώδη σύσταση [38,39] οι οποίες χαρακτηρίζονται από μικρο-παλιρροιακό εύρος. 

Η παρατηρούμενη μετατόπιση των ακτών φαίνεται να σχετίζεται στενά με το πρότυπο μεταφοράς 

παράκτιων ιζημάτων. Αν και αυτό το μοτίβο είναι περίπλοκο και διαφοροποιείται τοπικά, δείχνει 

μια γενική μετατόπιση προς τα βορειοανατολικά και από τις δύο πλευρές του νησιού [38,40]. 

Επιπλέον, φράγματα και παράκτιες υποδομές (π.χ. αυτοκινητόδρομοι, κτίρια και τείχη) που 

κατασκευάστηκαν κυρίως στις κοίτες των ποταμών των ανατολικών και δυτικών λεκανών 

απορροής κατακρατούν τα ιζήματα ανάντι, στερώντας τις παραλίες από το χονδρόκοκκο υλικό. 

Επιπλέον, κατά τη διάρκεια ακραίων καταιγίδων μια ποσότητα ιζημάτων μετακινείται από την 

ακτή σε θαλάσσιες περιοχές βαθύτερα από το βάθος εκέινο όπου ο πυθμένας παραμένει 

ανεπηρέαστος από την κυματική ενέργεια (closure depth) και, ως εκ τούτου, η ποσότητα αυτή δεν 

μπορεί να επιστρέψει στην ακτή [76,107]. Η μακροχρόνια απώλεια ιζημάτων από την πλειονότητα 

των παραλιών της Ρόδου προκαλεί διάβρωση και, συνεπώς, συνεχή υποχώρηση της ακτογραμμής. 

Επιτόπιες παρατηρήσεις που πραγματοποιήθηκαν από τους Anagnostou et al. [40,105] εντόπισαν 

μια υποχώρηση της ακτογραμμής κατά τη διάρκεια των τελευταίων δύο δεκαετιών της τάξεως του 
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1-2 m y-1 που δημιουργήθηκε σε διάφορα μέρη της παράκτιας ζώνης του νησιού, όπως στους 

κόλπους του Φαληρακίου, του Αφάντου και του Γενναδίου, η οποία αποδίδεται στο αποτέλεσμα 

της διάβρωσης κυρίως, παρά από την άνοδο της θαλάσσιας στάθμης. Οι προαναφερθείσες έρευνες 

συμφωνούν με τα αποτελέσματα της παρούσας μελέτης, που βασίζονται σε ανάλυση δορυφορικών 

εικόνων, και εξηγούν την υποχώρηση της ακτογραμμής παρά την σχεδόν ανεπαίσθητη ανύψωση 

της θαλάσσιας στάθμης, όπως καταγράφεται από το παλιρροιογράφο της πόλης της Ρόδου από τη 

δεκαετία του 1970. 

Εκτός από τις έξι βασικές μεταβλητές που διαμορφώνουν το CVI, η τεκτονική ανύψωση του 

νησιού είναι ένας σημαντικός παράγοντας που αντισταθμίζει τις επιπτώσεις της αύξησης της 

στάθμης της θάλασσας. Πολλά στρωματογραφικά δεδομένα που προέρχονται από θαλάσσιες 

ιζηματογενείς λεκάνες και παράκτιες πλατφόρμες, που παρατηρούνται σήμερα στο χερσαίο 

κομμάτι της Ρόδου, εμφανίζουν συνολική ανύψωση >500 m από την αρχή του Τεταρτογενούς 

[31]. Αυτή η μακροπρόθεσμη ανύψωση του εδάφους, αν και δεν είναι ομοιόμορφη σε όλη τη Ρόδο, 

φαίνεται να παίζει πιο σημαντικό ρόλο για την εξέλιξη της παράκτιας περιοχής του νησιού από 

τους ευστατικούς κύκλους. Οι ρυθμοί ανόδου, έως και 12mm y-1, έχουν υπολογιστεί για την 

ευρύτερη περιοχή του Ελληνικού τόξου [39,85,91,109,110], ως αποτέλεσμα της υποβύθισης της 

πλάκας Nubia (Βόρεια Αφρική) κάτω από τη μικροπλάκα του Αιγαίου (Νότια Ευρασία). Γενικά, 

στα ενεργά περιθώρια της πλάκας, η κάθετη τεκτονική κίνηση είναι η κυρίαρχη διεργασία 

διαμόρφωσης της παράκτιας περιοχής [111–113] και, ως εκ τούτου, θα πρέπει να θεωρηθεί ως 

ανεξάρτητη μεταβλητή στον προσδιορισμό του CVI. 

Εκτός από τις τρέχουσες αβεβαιότητες, το προβλεπόμενο CVI περιλαμβάνει πιο επισφαλείς 

υποθέσεις, όπως διαφορετικές και αμφίβολες πηγές δεδομένων, επηρεάζοντας σημαντικά την 

τελική βαθμολογία. Ανόμοιες πληροφορίες για μια διαφορετική χωρική και χρονική ανάλυση, που 

προέρχονται από ένα αμάλγαμα επιτόπιων ερευνών, αναλύσεις τηλεπισκόπησης και αριθμητικών 

μοντέλων, μειώνουν την αξιοπιστία του δείκτη, όταν λαμβάνεται υπόψη για το μακρινό μέλλον 

[114]. 

Η κυρίαρχη αβεβαιότητα, που επηρεάζει στη συνέχεια τις υπόλοιπες μεταβλητές CVI, είναι ο 

προβλεπόμενος ρυθμός μεταβολής της θαλάσσιας στάθμης. Οι εκτιμήσεις της IPCC 

αναθεωρούνται κατά διαστήματα με την εξέταση νέων, πιο αξιόπιστων, υψηλότερης ποιότητας 

και καλύτερα χωρικά κατανεμημένων κλιματολογικών και ωκεανογραφικών μετρήσεων. Η νέα 
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εκτίμηση δείχνει υψηλότερη παγκόσμια μέση αύξηση της στάθμης της θάλασσας, μεγαλύτερη 

από ένα μέτρο έως το 2100 και πέντε μέτρα έως το 2300 εάν δεν επιτευχθούν οι στόχοι για τον 

περιορισμό των εκπομπών των αερίων του θερμοκηπίου. Ωστόσο, στην περίπτωση της Ρόδου, 

όλες οι (προηγούμενες και πρόσφατες) προβλέψεις δείχνουν ότι ένας ρυθμός αύξησης του MSL 

είναι μεγαλύτερος από 3,4 mm y-1 έως το τέλος του 21ου αιώνα, ταξινομώντας αυτή τη μεταβλητή 

του CVI στην κατηγορία της Πολύ Υψηλής τρωτότητας κατά μήκος ολόκληρης της ακτογραμμής. 

Επομένως, το παραπάνω αποτέλεσμα θα μπορούσε να θεωρηθεί ως αναμενόμενο και ρεαλιστικό.  

Τα αποτελέσματα των κυματικών μοντέλων που εφαρμόστηκαν για ολόκληρη τη λεκάνη της 

Μεσογείου δείχνουν μια αρχική αύξηση του μέσου σημαντικού ύψους κύματος (MSWH) κατά το 

πρώτο μισό του 21ου αιώνα και μια επακόλουθη σημαντική εξασθένηση έως το 2100 [94]. 

Ωστόσο, αυτό το μοτίβο ποικίλλει σε σχέση με τις τοπικές ιδιαιτερότητες της ατμοσφαιρικής 

κυκλοφορίας και των αιολικών πεδίων, όπως εμφανίζεται στη βορειοδυτική Μεσόγειο Θάλασσα 

[95], στην Αδριατική [115] στο Ιόνιο και το Αιγαίο πέλαγος [115]. Σύμφωνα EU project SOCLIMPACT 

[70], γύρω από τη Ρόδο, ο μέσος όρος MSWH έως το 2100 προβλέπεται να μειωθεί κατά 13% στο 

βόρειο τμήμα του νησιού και κατά 2% στο νότιο τμήμα. Ωστόσο, οι Makris et al. [116] με την 

εφαρμογή των μοντέλων καταιγιδικών κυμάτων υποδηλώνουν ότι στα στενά της Κρήτης-

Καρπάθου-Ρόδου αναμένεται αύξηση του MSWH (έως 0,20 m τοπικά) έως το 2100 λόγω της 

αντίστοιχης αύξησης των Ετησίων ανέμων στο κεντρικό Αιγαίο. Αυτές οι διαφορετικές εκτιμήσεις 

υπογραμμίζουν την υψηλή αβεβαιότητα αυτής της μεταβλητής του CVI. Ωστόσο, στην παρούσα 

μελέτη ακολουθείται η προβολή που χρησιμοποιήθηκε από το πρόγραμμα της ΕΕ 

«SOCLIMPACT» [70], διότι αυτό συμβαδίζει με τα συμπεράσματα της IPCC για τη Μεσόγειο 

[17,18].  

Η μελλοντική μεταβολή της ακτογραμμής είναι μια ακόμα μεταβλητή με αυξημένη αβεβαιότητα. 

Στην παρούσα μελέτη, η ανταπόκριση της ακτογραμμής στη μελλοντική άνοδο της στάθμης της 

θάλασσας εκτιμήθηκε από τον κανόνα του Bruun, καθώς η πλειονότητα της παράκτιας ζώνης της 

Ρόδου περιλαμβάνει παραλίες σχετικά χαμηλής ενέργειας, ήπιας κλίσης, κυρίως αμμώδους 

σύστασης και με περιορισμένη ανθρώπινη παρέμβαση [117]. Το ποσοστό της προβλεπόμενης 

απώλειας παραλίας λόγω της SLR δεν υπερβαίνει το όριο του 1 my-1 παραμένοντας σχεδόν το ίδιο 

με αυτό της περιόδου 2000-2018. Ωστόσο, η ακτογραμμή μπορεί να επηρεαστεί τοπικά από 

ξαφνικά και καταστροφικά γεγονότα, όπως αστάθειες παράκτιων ιζημάτων που προκαλούνται 
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από σεισμούς (π.χ. ρευστοποίηση, κατολισθήσεις) και παράκτια διάβρωση που προκαλείται από 

καταιγίδες, τα οποία παρατηρούνται συχνά στη Ρόδο [40,118]. 

Η κατακόρυφη κίνηση των παράκτιων περιοχών που προκαλείται από σεισμούς ή μετα-σεισμική 

παραμόρφωση κυμαίνεται από μερικά εκατοστά έως αρκετά μέτρα, ανάλογα κυρίως με την 

απελευθερούμενη ενέργεια του γεγονότος, την απόσταση του επίκεντρου από την ακτή, τον τύπο 

(κανονική, αντίστροφη, αντιολισθητική) και τη γεωμετρία (μήκος, πλάτος, βάθος, 

προσανατολισμός, κλίση) του ρήγματος και τις ελαστικές ιδιότητες του μέσου μετάδοσης της 

ενέργειας [30,119]. Η Ρόδος που βρίσκεται στο ενεργό ελληνικό περιθώριο, υφίσταται τεκτονική 

ανύψωση από (α) σπάνια ισχυρούς σεισμούς, (β) συχνούς μικρούς σεισμούς και (γ) συνεχή 

σταδιακή κατακόρυφη ανύψωση [29,31,120]. Τα βόρεια, βορειοανατολικά και ανατολικά μέρη του 

νησιού είναι πιο επιρρεπή σε τεκτονική ανύψωση αφού βρίσκονται στο ενεργό περιθώριο της 

ρηγματογενούς ζώνης Pliny-Strabo. Οι Howell et al. [31] εφάρμοσαν μια ποικιλία από τεκτονικά 

μοντέλα επισημαίνοντας ότι ένας μεγάλος σεισμός ανάστροφου ρήγματος (MW ≥ 7,7) μπορεί να 

προκαλέσει σε αυτήν την περιοχή παράκτια ανύψωση έως και 3 m. Ωστόσο, ο παράκτιος 

κατακόρυφος ρυθμός ανύψωσης δεν μπορεί να προβλεφθεί στο εγγύς μέλλον, καθώς τόσο μεγάλοι 

σεισμοί είναι σπάνιοι και δεν είναι γνωστό πότε θα συμβούν. Επομένως, ο μακροπρόθεσμος 

κατακόρυφος ρυθμός ανύψωσης λόγω τεκτονισμού (Vertical Tectonic Movement-VTM), 

(δηλαδή, από τα μέσα του Ολοκαίνου έως σήμερα) χρησιμοποιείται επίσης για τον υπολογισμό 

του CVI. Σε γενικές γραμμές, το VTM είναι μια σημαντική διεργασία που μετριάζει την παράκτια 

πλημμύρα τις επόμενες δεκαετίες. Συγκεκριμένα, το VTM στο βόρειο τμήμα του νησιού θα 

μειώσει πιθανώς την τρωτότητα λόγω της ανόδου της θαλάσσιας στάθμης της κατά 94%, 74% 

50% και 43% για τα σενάρια RCP2.6, RCP4.5, RCP8.5 και High-End, αντίστοιχα. 

Λαμβάνοντας υπόψη τις προαναφερθείσες αβεβαιότητες, δεν είναι εφικτή μια αυστηρή σύγκριση 

μεταξύ του τρέχοντος και του προβλεπόμενου CVI. Ωστόσο, η πρόχειρη εκτίμηση είναι ότι κατά 

τις επόμενες δεκαετίες, η τρωτότητα των ακτών φαίνεται να είναι αμετάβλητη στην πλειονότητα 

του νησιού, εκτός από ορισμένα τμήματα των αμμωδών παραλιών με χαμηλή κλίση, όπου η 

τρωτότητα αναμένεται να ενταθεί και για το βόρειο μέρος του νησιού όπου μπορεί να υπάρξει 

μικρή μείωση. Σε γενικές γραμμές, η προβλεπόμενη μείωση του MSWH και της κατακόρυφης 

παράκτιας ανύψωσης (VTM) αντισταθμίζουν την αύξηση της στάθμης της θάλασσας. 
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Οποιαδήποτε αλλαγή σε αυτές τις μεταβλητές μπορεί να τροποποιήσει την εξέλιξη των ακτών του 

νησιού. 

Τα αποτελέσματα του CVI για τη Ρόδο μπορούν ουσιαστικά να συμβάλουν στον πρώτο σχεδιασμό 

για τη διατήρηση της υψηλής περιβαλλοντικής ποιότητας των πολύτιμων ακτών του νησιού 

[3,121], όπου συγκεντρώνεται η πλειονότητα των κοινωνικοοικονομικών δραστηριοτήτων. Για 

παράδειγμα, το βόρειο τμήμα του νησιού δέχεται τον μεγαλύτερο αριθμό επισκεπτών-τουριστών, 

ενισχύοντας με περισσότερα από 650 εκατομμύρια ευρώ (σύμφωνα με την ελληνική στατιστική 

αρχή το 2012, https://www.statistics.gr) την τοπική και εθνική οικονομία. Οι πιο ευάλωτοι 

τουριστικοί παράκτιοι τομείς όσον αφορά την ανύψωση της θαλάσσιας στάθμης, φαίνεται να είναι 

οι περιοχές που χαρακτηρίζονται από τοπογραφικές κλίσεις μικρότερες από 4% μαζί με μη 

συνεκτικά ιζήματα (κυρίως άμμο, χαλίκια και κροκάλες), τα οποία εκτίθενται σε σημαντικά ύψη 

κύματος που κυμαίνονται από 0,57 έως 0,96 m., Όπως οι βορειοδυτικές ακτές της Ρόδου, δηλ. Το 

δυτικό τμήμα της πόλης της Ρόδου - βόρεια της Κρητηνίας, το νοτιοδυτικό τμήμα του νησιού, 

δηλαδή η περιοχή Απολακκιά-Καταβία, οι νοτιοανατολικές ακτές (π.χ. παραλίες Λαχανιά και 

Γεννάδιο) και το Φαληράκι και η Αφάντου (Σχήμα 9). 

Προκειμένου να προστατεύσει ή τουλάχιστον να μετριάσει την υποβάθμιση των πιο ευάλωτων 

τουριστικών παράκτιων περιοχών της Ρόδου λόγω της πιθανώς επικείμενης επιτάχυνσης της 

αύξησης του MSL, εστιάζοντας, παράλληλα, στην ανάπτυξη πολύ-εποχιακού τουρισμού και στην 

ενίσχυση των τουριστικών επιχειρήσεων στο νοτιοδυτικό τμήμα του νησιού, το οποίο 

χαρακτηρίζεται από λιγότερη τουριστική οικονομική ανάπτυξη (σύμφωνα με την Ελληνική 

Στατιστική Αρχή το 2012, https://www.statistics.gr), θα μπορούσαν να υιοθετηθούν τυπικές 

μηχανικές επεμβάσεις, όπως η κατασκευή θαλάσσιων τειχών, λιθοριπές, παράλληλες ή κάθετες 

στην ακτή, κυματοθραύστες, καθώς και τεχνητή τροφοδοσία ιζημάτων. Ωστόσο, πρέπει να 

υπογραμμιστεί ότι η επιλογή της βέλτιστης λύσης δεν είναι μια απλή διαδικασία, επειδή 

ενσωματώνει περιβαλλοντικούς, τεχνικούς, οικονομικούς, πολιτικούς, κοινωνικούς και 

αισθητικούς περιορισμούς και η εφαρμοσμένη λύση πρέπει απαραιτήτως να θεωρείται ως μέρος 

μιας ολοκληρωμένης προσέγγισης και διαχείρισης [122]. Για τη βέλτιστη επιλογή των τεχνικών 

επεμβάσεων κοντά στη θάλασσα, των σχεδίων διαχείρισης των ακτών και των παράκτιων 

αμυντικών πρακτικών (μεταξύ αυτών που έχουν ήδη εφαρμοστεί σε όλο τον κόσμο και ιδιαίτερα 

στην περιοχή της Μεσογείου), βασική προτεραιότητα πρέπει να είναι η αρμονία με τις φυσικές 
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διεργασίες. Για παράδειγμα, διεξοδικά μελετημένες και αρκετά ελπιδοφόρες μηχανικές 

παρεμβάσεις για τη μείωση των υψηλών επιπέδων τρωτότητας των παράκτιων περιοχών στην 

περιοχή της Μεσογείου λόγω της αύξησης του MSL αναφέρονται σε αυτά: (α) Alexandrakis et al. 

[2], για την προστασία του παραθαλάσσιου μετώπου της πόλης του Ρεθύμνου (Κρητικό Πέλαγος) 

στο νησί της Κρήτης (Ελλάδα), συμπεριλαμβανομένης της τεχνητής τροφοδοσίας στην παραλία 

και των κυματοθραυστών ως συμπληρωματικό μέτρο για την εξασθένηση της κυματικής 

ενέργειας ·  (β) οι Di Lucio et al. [5],, για τον έλεγχο των πλημμύρικών επεισοδίων (Ιόνιο Πέλαγος) 

στην περιοχή Kaulonia (Καλαβρία, Ιταλία), συνιστούν την κατασκευή ενός αρκετά μεγάλου 

κυματοθραύστη. και (γ) οι Torresan et al.  [123], για τη διατήρηση των παραλιών της Βόρειας 

Αδριατικής Θάλασσας (Ιταλία), προτείνοντας εκτεταμένη τεχνητή τροφοδοσία των παραλιών, 

μαζί με την κατασκευή θαλάσσιων αναχωμάτων στους τομείς της παράκτιας ζώνης που εκτίθενται 

εύκολα σε πλημμύρα και διάβρωση. 

Επιπλέον, μια εναλλακτική προσέγγιση των προγενέστερων τυπικών πρακτικών παράκτιας 

προστασίας που περιγράφηκαν παραπάνω, θα μπορούσε να είναι η εφαρμογή μέτρων, όπου θα 

λαμβάνεται υπόψη η διαχείριση κρίσεων, όπως ο προτεινόμενος προγραμματισμός για την 

εξαιρετικά τουριστική παράκτια ζώνη της Γαλικίας (Ισπανία) [4], συμπεριλαμβανομένης μιας 

αποτελεσματικής στρατηγικής διαχείρισης πλημμυρών σε συνδυασμό με την μεταφορά της 

τουριστικής δραστηριότητας από παράκτιους προορισμούς ευάλωτους σε ακραία πλημμυρικά 

γεγονότα, καθώς και εφαρμογή μέτρων, όπως κατασκευή ανθεκτικών υποδομών [124], η οποία 

μπορεί να μειώσει το κόστος των ζημιών από τη σκοπιά της πολιτικής ασφάλειας, των ακυρώσεων 

και της κατασκευής καταλυμάτων και ψυχαγωγικών εγκαταστάσεων. Επιπλέον, θα μπορούσαν να 

καθοριστούν όρια οπισθοχώρησης των κατασκευών στις πιο ευάλωτες ακτές. Με αυτόν τον τρόπο 

θα μπορούσε να παρεμποδιστεί η ανάπτυξη υποδομών πολύ κοντά στις παραλίες, επιτρέποντας 

έτσι την ανάπτυξη ζώνης όπου οι ανθρωπογενείς δραστηριότητες δεν θα κινδυνεύουν από τις 

παράκτιες αλλαγές-διεργασίες [125]. 

Συνολικά, η χρήση και η περαιτέρω βελτίωση της προσέγγισης του CVI μπορούν να 

διαδραματίσουν ουσιαστικό ρόλο στη βιωσιμότητα του παράκτιου τουρισμού (που απειλούνται 

από τις άμεσες και έμμεσες αρνητικές επιπτώσεις της SLR) ο οποίος συμβάλλει σημαντικά στις 

τοπικές και εθνικές οικονομίες [126–128]. Μια τέτοια περίπτωση είναι το μεγαλύτερο μέρος της 

παράκτιας ζώνης του νησιού της Ρόδου. 
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6. Συμπεράσματα 

Οι εφαρμογές του CVI είναι προσεγγίσεις, που διαδραματίζουν καθοριστικό ρόλο στη μελλοντική 

στρατηγική διαχείρισης των ακτών ενάντια στις αυξανόμενες απειλές που δημιουργεί η σύγχρονη 

κλιματική αλλαγή. Ωστόσο, είναι σημαντικό να μειωθεί η υποκειμενικότητα στον υπολογισμό του 

CVI. Εάν η κατάταξη τρωτότητας που προσαρμόζεται από βάσεις δεδομένων των ακτών του 

Ειρηνικού ή του Ατλαντικού δεν δείχνει κάποιο είδος αναλογίας με τις φυσιογραφικές και 

υδροδυναμικές συνθήκες στην περιοχή μελέτης, αυτό μπορεί να οδηγήσει σε παραπλανητικές 

εκτιμήσεις. Ως εκ τούτου, υπάρχει επείγουσα ανάγκη ανάπτυξης κλίμακας του CVI για 

συγκεκριμένη περιοχή ή, για συγκεκριμένους τόπους. 

Αν και η τρέχουσα μέση SLR στη Ρόδο είναι ελάχιστη (1 mm y-1), η ταξινόμηση του CVI δείχνει 

Υψηλή έως Πολύ Υψηλή τρωτότητα για ~50% του συνολικού μήκους των ακτών. Αυτό δεν 

μπορεί εύκολα να αγνοηθεί (ανεξάρτητα από τις αβεβαιότητες του προσδιορισμού του CVI), 

έχοντας κατά νου την ισχυρή εξάρτηση της οικονομίας του νησιού από τη βιωσιμότητα του 

παράκτιου τουρισμού. Στην πραγματικότητα, στην περίπτωση μιας επιταχυνόμενης SLR (όπως 

προβλέπουν τα σενάρια IPCC), τα μεγάλα ποσοστά του πολύ ήπιου παράκτιου αναγλύφου (<4%), 

η υψηλή εμφάνιση εκτεταμένων αλλουβιακών παραλιών κυρίως στην ανατολική παράκτια ζώνη 

και η αυξητικές τάσεις της παράκτιας διάβρωσης (υποχωρήσεις έως -1 m y-1) που παρατηρούνται 

στις αμμώδεις παραλίες (συμπεριλαμβανομένων των χαλίκων και των κροκάλων των 

βορειοδυτικών και νοτιοδυτικών τμημάτων του νησιού πιθανότατα θα ευνοήσουν την αύξηση του 

επιπέδου της τρωτότητας. Ωστόσο, το μέγεθος των αρνητικών επιπτώσεων από αυτήν την 

ενίσχυση της τρωτότητας δεν μπορεί εύκολα να ποσοτικοποιηθεί λόγω της πολύπλοκης 

αλληλεπίδρασης πολλών παραγόντων, όπως η ποσότητα των ιζημάτων, οι ωκεανογραφικές 

παράμετροι και οι κλιματικές μεταβλητές. 

Για την προστασία των πιο ευάλωτων ακτών της Ρόδου, η γνωστή στρατηγική ολοκληρωμένης 

διαχείρισης των παράκτιων ζωνών [123,129] πρέπει πρώτα να θεωρηθεί ως βάση. Επιπλέον, θα 

μπορούσαν να προταθούν κοινές και τυπικές ευρέως χρησιμοποιούμενες κατασκευές, π.χ. τα 

θαλάσσια τείχη, οι λιθοριπές, και οι κυματοθραύστες. Οι λιθοριπές είναι αρκετά επαρκείς λύσεις 

για να προστατέψουν μια παραλία [125], αλλά οι Cooper και Pilkey [130] υποστηρίζουν ότι αυτές 

οι τεχνητές παρεμβάσεις, οι οποίες συνήθως υιοθετούνται για την εξουδετέρωση των φυσικών 
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διεργασιών, μεταφέρουν συχνά το πρόβλημα από έναν τόπο σε έναν άλλο. Εναλλακτικά, η 

τεχνητή τροφοδοσία θα μπορούσε να υιοθετηθεί για να υποστηρίξει τα πιο ευάλωτα τουριστικά 

αξιοθέατα της Ρόδου, αφού πρώτα εφαρμοστούν λεπτομερή αριθμητικά και φυσικά μοντέλα, ενώ 

η μετεγκατάσταση κατοίκων, τουριστικών υποδομών και εγκαταστάσεων σε λιγότερο ευάλωτες 

περιοχές (λαμβάνοντας απαραίτητα υπόψη όλες τις κοινωνικές επιπτώσεις) θα μπορούσε να είναι 

μια σοφή επιλογή διαχείρισης. 
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