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Prosty model klimatu: zatozenia

Rozwazac bedziemy prosty model stuzacy do opisu zmian temperatury na
planecie, ktorej powierzchnie stanowi ocean (,aquaplanet”).

Ocean podzielony jest na dwie warstwy.

Na gorng warstwe, tzw. warstwe mieszania, oddziatuje wymuszenie
radiacyjne F(t) jak na szczycie atmosfery.

Ponadto w oceanie magazynowana jest cata energia systemu
klimatycznego.

Warstwa mieszania ma grubos¢ 100 metrow, zas nizsza warstwa oceanu
ma grubosc¢ 1km.

Wymiana energii pomiedzy tymi warstwami nastepuje na skutek dyfuzji
ciepta (termodyfuzja).

Zmiennymi modelu sg: zmiana temperatury w warstwie mieszania
AT, oraz w gtebi oceanicznej AT,. Obie wielkosci w chwili
poczatkowej majg wartos¢ zero, gdyz model znajduje sie w stanie
rownowagi.



Na poczatek rozwazmy warstwe mieszania i zignorujmy na
moment dyfuzje ciepta do/z nizszej warstwy oceanu. Wowczas
Zmiana temperatury w tej warstwie zwigzana jest z
wymuszeniem radiacyjnym AF, pojemnoscia cieplng warstwy C,,
oraz sprzezeniem zwrotnym wystepujacym w uktadzie.

dAT AT

‘AF CmT:AF<t) 3

W przypadku stacjonarnym (po osiggnieciu

AT, stanu rownowagi) zmiana temperatury

- Zwigzana jest z wymuszeniem radiacyjnym
poprzez parametr wrazliwosci klimatu A

AT, AT =MAF




Warstwa mieszania:
Rozwiazujemy rownanie -~ 47w, - = )F(t)
m dt m

Przy uzyciu czynnika catkujgcego exp(t/AC,)

dAT
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Catkujac od czasu t=0 do t=t dostajemy:

t/AC t AF (t) (nc, . t AF(t') (c-t)iac
[AT (t)e ]g:jo C( )et dt+c AT, (t)=], ¢

Rownanie to opisuje tak zwang odpowiedz liniowg modelu na zaburzenie.
Wyznaczenie zmian temperatury wymaga znajomosci ewolucji czasowej
wymuszenia radiacyjnego. Tak wiec odpowiedz uktadu w chwili t jest sumg
odpowiedzi we wczesniejszych chwilach czasu a czynnik wyktadniczy
wystepujacy w réwnaniu jest dobrze znang funkcjg Greena.

dt

m



Statle wymuszenie radiacyjne:

W przypadku statego wymuszenia radiacyjnego znamy

rozwigzanie, gdyz uktad dla t —o, osigga stan rownowagi
opisywany rownaniem AT =AF

Rozwigzanie rownania z poprzedniej strony pozwala nam
przeanalizowac jak uktad klimatyczny dochodzi do tego

stanu.
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Stata czasowa uktad klimatycznego
dane jest wzorem rt1=AC,

Aby wyznaczyc¢ te kluczowag wielkosc
dla zmian klimatycznych musimy znac
zarowno wspotczynnik wrazliwosci
klimatu jak i pojemnosc cieplng uktadu.
W przypadku pierwszej wielkosci znamy
zakres zmian tego parametru.

W przypadku pojemnosci cieplnej
sytuacja jest bardzie] skomplikowana.

PojemnosSc¢ cieplna uktadu klimatycznego C  [J K'm~2] dana jest

wzorem.

C,=C,pd

gdzie, C, jest cieptem wiasciwym [J kg*K], p gestosciag [kg/m?], zas d
gtebokoscig oceanu (warstwy mieszania).



Dodajmy komplikacje przypominajgacag stan rzeczywisty:
Zmiany temperatury w gruncie widoczne sg jedynie w warstwie kilku

(maksymalnie kilkunastu metrow). W przypadku oceanu gtebokos¢ ta wynosi
typowo ok. 100 metrow.

Zmiany temperatury zwigzane z procesami mieszania wywotane dziataniem
wiatru oraz konwekcji zmieniajg sie w zaleznosci od szerokosci geograficzne,;.

Warstwa mieszania jest oddzielona warstwg przejsciowg (termoklina) o
bardzo duzej stabilnosci termodynamicznej od gtebszych warstw oceanu.
Dlatego transfer energii od powierzchni ziemi w kierunku gtebszych warstw
(badz odwrotnie) jest powolny jednak nie moze byC zaniedbany.

Dla wspotczynnika wrazliwosci klimatu 0.6 K (Wm-2)2
w dwoch skrajnych przypadkach warstwy mieszania
otrzymujemy nastepujgce state czasowe:

glebokosc oceanu | pojemnosc cieplna | stala czasowa stala czasowa
(m) (J K'm?) (s) (lata)

100 4x108 2.4x108 7.6

Deep Water

4000 1.6x1010 9.6x109 300




Whnioski:

Stata czasowa dla systemu klimatycznego moze zawierac
sie w przedziale od dekady do setek lat.

W rzeczywistosci stata czasowa jest pewng kombinacjg
state] czasowe] warstwy mieszania i statej czasowej gtebi
oceanicznej. W wysokich szerokosciach geograficznych,
gdzie warstwa mieszania jest znacznie gtebsza niz w
tropikach, stata czasowa jest istotnie wieksza.

W rzeczywistosci mamy tez obszary kontynentalne, dla
ktorych stata czasowa jest niewielka.

Pomimo znacznego uproszczenia zatozymy dla dalszych
obliczen, ze dla ladow skala czasowa wynosi 10 lat.



Wymuszanie radiacyjne zwiazane z
cyklem stonecznym.

Skala czasowa cyklu 11 letniego jest zblizona do skall
czasowe|] zmian klimatycznych tak wiec mozna postawic
pytanie jak system klimatyczny odpowiada na te
zaburzenia?

Zalozmy, ze wymuszenie radiacyjne zwigzane z
aktywnosciag stonca AF(t ") mozna opisac funkcjg
harmoniczng Asin(2rtt "/t5) gdzie 1 wynosi 11 lat.
Podstawiajgc do wyjSciowego rownania rozniczkowego
otrzymujemy:

s L AV




Zignorujmy w koncowym wyniku warunki poczatkowe .

Amplituda A wymuszenia radiacyjnego wynosi okoto 0.12 Wm-2

(nie jest to roznica pomiedzy maksymalng a minimalng wartoscig statej
stonecznej).

Zaktadajac wspotczynnik wrazliwosci klimatu A = 0.6 K(Wm-2)-1 oraz stalg
czasowg 1=2.4x108 s wyznaczmy zmiennoSc¢ temperatury. Dodatkowo

wyznaczmy zmiany temperatury uktadu klimatycznego w stanie

rownowagi z rownania:
AT =MF

Zauwazmy, ze wyznaczone z naszego prostego modelu zmiany
temperatury sg znacznie mniejsze niz zmiany zwigzane ze stanem
rownowagi.

Wynika to z faktu, ze wymuszenie radiacyjne zmienia sie za szybko aby
system klimatyczny mogt podgzac za nim. Stad wynika przesuniecie w
fazie pomiedzy wymuszeniem a odpowiedzig systemu klimatycznego.



Odpowiedz na wymuszanie stoneczne
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Wymuszanie radiacyjne zwigzane z aktywnoscig stonca oraz zmiany
temperatury wynikajgce z prostego modelu klimatu (transient response)
I rownowagi (equilibrium response).

Transient response oznacza odpowiedz uktadu zwigzana z przejsciem
od jednego stanu ustalonego do drugiego.

Equilibrium reponse oznacza zas odpowiedz ukfadu na zaburzenie przy
zatozeniu, ze uktad dochodzi do nowego stanu natychmiastowo.



Wymuszenie radiacyjne zwigzane z
wybuchem wulkanu (wymuszenie w
postaci impulsu)

Rozwazmy odpowiedz uktadu na zaburzenie, ktérego stata
czasowa jest znacznie mniejsza niz uktadu klimatycznego.
Zalozmy, ze wymuszenie radiacyjne ma postac:

AF(t)=A exp(—t/a,)

gdzie A, jest wymuszeniem radiacyjnym w chwili poczatkowej
t=0 (ma wartoSC ujemng w przypadku wybuchu wulkanu), zas
o, jest czasem zycia pewnego gazu lub aerozolu w

atmosferze. Rozwigzanie wyjsciowego rownania, opisujacego
zmiany temperatury, ma w tym przypadku nastepujaca postac

b (exp(— D) —exp(— L))

AT (t)=
nlt) Cm(r_l—a ) a, T

dla T#0
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Wymuszenie radiacyjne
Zwigzane ze zmianami
koncentracji gazow
cieplarnianych

Zauwazmy, ze w przypadku gazow
atmosferycznych majgcych krotki
czas zycia ich wptyw na klimat
szybko zanika z czasem. Jednak w
przypadku gazow, ktérych czas
zycia wynosi dziesigtki lat
maksymalna zmiana temperatury
wystepuje dopiero po kilkunastu
(kilkudziesieciu) latach od momentu
emisji tego gazu. Pokazuje to, iz
skutki emisji diugozyjacych gazow
cieplarnianych do atmosfery beda
odczuwane przez setki lat.

Zmiany wymuszenia radiacyjnego (a) oraz temperatury
powierzchni ziemi (b) w przypadku kilku gazéw cieplarnianych.



Uwzglednienie wymiany ciepta miedzy
warstwami

Przejdziemy obecnie do opisu prostego modelu klimatu w
ktorym warstwa mieszania oceanu wymienia energie z
warstwg gtebsza.

Pozawala to w pewien sposob zmodyfikowac¢ zatozenie, ze
stata czasowa systemu klimatycznego zwigzana jest tylko z
warstwag mieszania.

Wprowadzajac druga warstwe oceanu musimy
zmodyfikowac rownanie opisujgce zmiany temperatury w
warstwie mieszania o czton zrodtowy D opisujacy transport
(dyfuzje) ciepta do gtebsze) warstwy

dAT AT,
C = AF -

—D
modt A




Jedynym zrodiem energii w gtebszej warstwie oceanu jest transport

dyfuzyjny ciepta z warstwy mieszania. Mamy stad
dAT
C, " =D

gdzie C,jest pojemnoscig cieplng gtebszej warstwy i jest rowna
Cy=pC d,
gdzie dy jest giebokoscig tej warstwy oceanu. Strumien energii zwigzany

z dyfuzjg w [Wm-2] jest proporcjonalny do gradientu temperatury |
Wynosi

dT
D:KpCpE

gdzie k jest wspotczynnikiem dyfuzji i wynosi okoto 10-4 mas-,
Mozna pokazac poprzez zapisanie gradientu temperatury dT/dz w
postaci roznic skonczonych jako
AT, —AT,)/0.5(d,,—d,)
a nastepnie scatkowanie rownan, ze stata czasowa dla giebszej

warstwy oceanu wynosi: )
t=d,/(2xk)



Uktad rownan rozniczkowych modelu klimatu w tej wersji moze bycC rozwigzany fla
dowolnego wymuszenia jedynie numerycznie.

W symulacjach przyjmujemy, ze wspotczynnik wrazliwosci klimatu A wynosi 0.67
K(Wm-2)-1, WartosSc ta prowadzi do wzrostu temperatury powierzchni ziemi o 2.5 K
przy podwojeniu koncentracji CO..

Pozostate parametry przyjmujg wartosci: d,,=100 m, d4=900 m, ¥ = 1x104 mas-,

Model ten zostat rozwiniety na Uniwersytecie w Reading w Wielkiej Brytanii,
Panstwo majg go w materiatach dodatkowych, mozna tez popatrzec tu:
https://www.futurelearn.com/info/courses/causes-of-climate-change/0/steps/13602

W omowionych dalej symulacjach klimatu wykorzystano przebieg wymuszenia
radiacyjnego w latach 1850-1999 (Myhre, 2001) uwzgledniajgcy zarowno czynniki
naturalne jak i antropogeniczne.

Wymuszenie radiacyjne jest zdefiniowane w stosunku do roku 1750. W modelu
wyznaczony przebieg temperatury powietrza jest porownywany z Srednig
wartoscig temperatury obserwowanej na Ziemi.

Minimalizacja btedu sredniego kwadratowego pomiedzy symulowang a
obserwowang zmiang temperatury pozwala na wyznaczenie parametru A. Jednak
nie dla wszystkich wartosci wymuszenia radiacyjnego metoda ta daje realistyczne
wartosci wspotczynnika wrazliwosci klimatu.


https://www.futurelearn.com/info/courses/causes-of-climate-change/0/steps/13602

Wymuszenia radiacyjne symulacj
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Wyniki symulacji prostym modelem
Klimatu
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Przyktady innych symulacji:

Model ten zaimplementowany w EXCELuU i MATLABIe
umozliwiac wykonanie kilku prostych symulaciji.

1. Skala czasowa systemu klimatycznego. Jednym z
wazniejszych aspektow odpowiedzi systemu klimatycznego
zwigzany jest z pojemnoscig cieplng oceanow. Wynika stad
opdOznienie pomiedzy zmian temperatury w stosunku do
wymuszenia radiacyjnego. Przy uzyciu modelu mozliwe jest
badanie tego opdOznienia przez zmiane pojemnosci cieplej
poszczegolnych warstw oceanu.

2. Zmiana wymuszenia radiacyjnego. Mozliwe jest
“wytaczenie” wymuszenia radiacyjnego zwigzanego z roznymi
procesami klimatycznymi np. efekt aerozolowy, efekt posredni
czy tzw. wymuszanie naturalne.



Wstep do modelu typu BOX

Rozwazac bedziemy uproszczony model klimatu bedacy rozszerzeniem
modelu dwuwarstwowego

Model zostat opracowany i opisany przez Kerryego Emanuela w
J.Geophys. Res., A simple model of multiple climate regimes, 107(D9), doi:
10.1029/2001JD001002, 2002.

Dokumentacja do modelu znajduje sie na stronie
http://www.sp.ph.ic.ac.uk/~aczaja/EP_ClimateModel.html
Model zostat zaimplementowany w Matlabie

Model jest przeznaczony do badania odpowiedzi systemu klimatycznego
(Sredniej temperatury) rejonu tropikalnego oraz wyzszych szerokosci
geograficznych na zmiany czasowe koncentracji gazow cieplarnianych.
Model zawiera proste parametryzacje transportu ciepta w oceanie i
atmosferze oraz sprzezenie zwrotne z udziatem pary wodne,;.


http://dx.doi.org/10.1029/2001JD001002
http://www.sp.ph.ic.ac.uk/~aczaja/EP_ClimateModel.html

Inny prosty model klimatu:

JOURNAL OF GEOPHYSICAL RESEARCH, VOL. 107, NO. D9, 4077, 10.1029/2001JD001002, 2002

A simple model of multiple climate regimes

Kerry Emanuel

Program in Atmospheres, Oceans, and Climate, Massachusetts Institute of Technology, Cambridge, Massachusetts, USA
Received 28 June 2001; revised 30 October 2001; accepted 6 November 2001; published 8 May 2002.

[1] Among the most intriguing enigmas of the climate system is that on the one hand, the Earth’s
climate appears to be exquisitely sensitive to relatively minor variations in the distribution of
insolation owing to orbital variations, but on the other hand, it is in a grosser sense stable, in that it
has varied only moderately in response to a roughly 30% increase in solar insolation over the life of
the planet. To this enigma may be added the evidence that climate may undergo extraordinarily
abrupt transitions. An attractive idea to help explain these characteristics is the notion that the Earth
possesses a limited number of stable climate regimes that may overlap to produce multiple
equilibrium states for the same solar forcing. Here we present a simple model that produces such
overlapping stable equilibria, based on a few key feedback processes. These include control of
atmospheric clouds and water vapor by the large-scale circulation of the atmosphere, control of the
depth and intensity of the ocean’s thermohaline circulation by tropical cyclones, and the
dependence of atmospheric CO, content on ocean temperature and the strength of the thermohaline
circulation. We will show that these key feedback processes produce a climate with two or three
stable, overlapping climate regimes. Subjecting this system to variations in climate forcing can
account for several observed features of the climate system, including abrupt transitions, sensitivity
to orbital variations, arctic warmth and high bottom water temperature during the Eocene and late
Cretaceous, tempestites, and possible episodes of deep ocean anoxia during the

Cretaceous. INDEX TERMS: 1610 Global Change: Atmosphere (0315, 0325); 1620 Global
Change: Climate dynamics (3309); 1615 Global Change: Biogeochemical processes (4805); 1625
Global Change: Geomorphology and weathering (1824, 1886); KEYWORDS: paleoclimate,
hurricanes, Eocene warmth, thermohaline, climate regimes
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Model geometry

A tropical (Box 1) and an extra-
tropical (Box 2) region are
considered. The oceanic region is
further decomposed into a surface
and a deep (thermocline) layer.
There are no lands and all surface
fluxes represent air-sea exchanges.
The model is solely driven by solar
energy input and atmospheric CO2
concentration (water vapour is

interactive). Only one hemisphere is
considered.
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Figure 1. Model structure. Insolation 1s represented by effective
hldelI}d;. emission temperatures, as indicated at top. TmeLT.il:urL
15 defined at the sea surface and two atmospheric layers, in each of
two boxes correspondmg to low and high latitude. Infrared fluxes

denoted by white arrows, while black amows show convective

Muxes and ocean ux.
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Strumienie radiacyjne

Zatozenia

Atmosfera jest przezroczysta w zakresie
krotkofalowym i doskonale szara w zakresie
dtugofalowym.

Zdolnosci emisyjne dla kazdej z warstw sg
parametryzowane poprzez koncentracje CO, oraz
wilgotnos¢ wiasciwa

@ . 7150mb)

g =1- o~ (@CO+m) \yith g, =1000x RH q__(

@ 750mb)

g, =1—e 0 yith ¢, =1000x RH ,q_ (



Strumienie turbulencyjne na
powierzchni ziemi

Turbulent surface fluxes (vertical convection parameterization)
Fa=AMTa—T5-AL) I (T5—T;—AL) >0, E; =0 otherwise [F,]1=Wm™
Fo, = Mo, =T —NL Y F{le, =1, —~AL)> 0, F, =0 0othemwise

NB: The parameter A is chosen as a random variable. This allows a simple representation of “noise”.

Atmospheric circulation strength (diffusive parameterization)

- -1
v, =K,(Ty—Is) v, ]=kes
Heat transports (Ocean & Atmosphere)
H, =y (hy—hy)inwhich i, =c,T,+1 g, is moist static energy at low level LEE ;| =

NB: The neglect of gravitational potential is consistent with quasi-geostrophic baroclinic waves heat transport

F,=H,6/ R’ [F,]=Wm™

ol =i e (do, =4 .)) [HG]:W



Atmospheric and oceanic heat transport
H,=Cy AT, &H ;=C, WAL,
in which C,,is a heat capacity, v, , measures the strength of the circulation and AT is the

temperature difference between Tropics (Eq-30N) and Extra-Tropics (30N-90N). Note that

¥, refers to the circulation of waters between the mixed layer and the thermocline (wind

driven circulation). No thermohaline effect is included in the model.



Hydrological cycle

The poleward transport of moisture is computed as

ol A 1 P

while the surface evaporation is given by the convective parameterization above. Thus, under the
assumption of steady state moisture budget, one can deduce the precipitation in each box as a

residual

Hi= EI:E _Pi,z

The fixed relative humidity assumption implies that the Clausius-Clapeyron scaling is strictly obeyed,

but this does not have to be the case for precipitation.

The global evaporation E =(F;, + F;, )/ 2 (equal to the global precipitation) is taken as a measure of

the hydrological cycle.

MNB: All specific humidity calculations are carried out at a prescribed low level pressure of 750mb with

imposed relative humidy of 0.6.



Ocean:

Thickness of mixed layer

Thickness of thermocline layer

Atmosphere:

Low level relative humidity (Box 1&2)
Effective heat capacity

Crtical vertical temperature gradient
Circulation strength parameter
Emissivity parameter for water vapour
Emissivity parameter for carbon dioxyde

Carbon concentration

Ocean /| Atmosphere coupling:

Ratio of mass transport

Solar input:

Emission temperature (Box 1)

Emission temperature (Box 2)

Fudge factor

Large number for convective parametenzations

Model parameters
h, =50m

h, = 500m

RH,=RH,=0.6
C,=2000Jkg 'K~
AT, = 40K
K,=100/158vK™
y =128
B=12x107

CO, = 280 ppm

Yo ly,=01
I, =240K

A =100 x[1+0.055(1)]



(a) Control Climate results

Numbers:

Surface temperature of Tropics

Surface temperature of Extra-Tropics
Global surface temperature

Low level moisture of Tropics

Low level moisture of Extra-Tropics
Thermocline temperature (Tropics)
Thermocline temperature (Extra-Tropics)
Atmospheric circulation strength

Atmospheric moisture transport
Atmospheric heat transport
Oceanic heat transport

Total Heat transport

Hydrological cycle

T, =299.89K
I, =280.69K
T.=290.29K
q,=4.78g ' kg
q,=1.07g/kg
Toy =T,

Tgs = Tor = T

w,=128x10"kgs™
F=047x10"kgs™
H, =3.54PW

H, =0.98PW
H,+H,=452PW

E=40+23Wm



Rownania na ewolucje czasowg
temperatury
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Oznaczenia

U - jest predkoscig transportu horyzontalnego w
atmosferze parametryzowang przez

L = j: Tya — Tyn — AT, ),

Table A2, Control Run Parameter Values

Parameter Contmol Run Valhe
X E.
I 0.2
] FLEE
AT, 0.
Y 2.3
i 1.5
L 1.0
M 1.5
] (.58
g .45
A .63




(b) Doubling CO2 Experiment minus Control

Mumbers (change compared to control experiment, at equilibritim);

Surface temperature of Tropics AT, =1.57TK

Surface temperature of Extra-Tropics AT, =38K

GGlobal surface temperature AT, =2.69K

Atmospheric circulation strength Ay, =-15x10kgs™ or Aw, /v, = —4.3% per K warming
Global low level moisture Ag /g = +6% per K warming

Atmospheric moisture transport F =0445yv or AF / F =—-21.8% per K warming
Atmospheric heat transport AH ,=—-0.56PW or AH ,/ H , =—5.9% per K warming
Oceanic heat transport AH, =-0211PW or AH, /  H; =—8.1% per K warming
Total Heat transport A(H,,+ Hy)=-0.7TPW

Hydrological cycle E=429+227Wm  or AE/E = +2.68% per K warming



(I))EPcm climate sensitivity is on the order of 2.7K, in the range of most climate models.

(ii)The global moisture content scales roughly with Clausius-Clapeyeron, as expected (for the

global average surface temperature of the model, the latter is +6.4% per K warming).

(iii) The polar amplification of climate change is quite pronounced and is responsible for the
reduction in the equator-to-pole temperature gradient. As a result, the strength of the

atmospheric circulation weakens, driving similar trends in heat and moisture transports.

(iv)The surface high latitudes (Box 2) now start convecting (as opposed to the control
experiment) as a result of being warmer and more unstable. This is the main reason why E
increases (in the Tropics, surface evaporation decreases slightly, probably as a result of
being a bit more stratified —reduction in atmospheric heat transport). The rate of increase is
less than the Clausius-Clapeyron scaling, in agreement with climate model results (+2% per

K warming).
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Fig. 1 Global net energy flux at the TOA.
After a rapid initial decrease, it takes
several centuries for the climate to warm
up sufficiently that it can completely offset
the initial trapping of longwave radiation
induced by a COZ2 doubling. The excess
energy is stored in the ocean —see Fig. 2.
The internal variability is much weaker
than the initial COZ2 forcing and so is only
seen once the energetic iImbalance has
been reduced to less than 1 Wm-2.
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Fig. 2a First 100 years of ocean heat
content timesenes (red=mixed layer
Tropics; blue = mixed layer Extra-Tropics;
magenta=thermocline Tropics; Cyan =
thermocline Extra-Tropics; green =
red+blue+magenta+cyan). It only takes a
few years to establish the warmer mixed
layer, but much longer to warm up the
thermocline. Note from t=0 onwards there
IS no change in CO2, even though a lot is
still happening in the ocean. After about 20
years all the excess heat is stored in the
the thermocline.
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Fig. 2b Same as Fig. 2a but for the 1000-
yr long timeseries. Of all curves the high
latitude thermocline (cyan) is the one that
shows the largest signal.
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Fig. 3 Surface temperature change in

response to a sudden doubling of

2925 / e 1 atmospheric CO2 concentration. The thick
| curve corresponds to the experiment
[ described in Figs 1 and 2 while the thin
202 / | curve is the temperature change in

m——— —_—e absence of water vapour feedback. The
' _ smaller change and the shorter timescale
| of adjustment are clearly visible.
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Jest wiele prostych i bardziej skomplikowanych modeli klimatu!
Classification of climate models:

1) By their complexity in terms of the number of dimensions:

- Zero-Dimensional Models treat the Earth as a whole with no change
by latitude, longitude, or height.

- One-Dimensional Models allows for variation in one direction only.

- Two-Dimensional Models allow for variations in two directions.

- Three-Dimensional Models divide the Earth and the atmosphere into
cubes, each cube has its own independent set of values for each of
the climate parameters used in the model.

2) By their scientific input in terms of the basic physical principles:

- Energy Balance Models

- Radiative Convective Models (generally one-dimensional models of
the temperature profile)

- General Circulation Climate Models

- Earth System Models
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