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RÉSUMÉ 

 

L’Europe occidentale enregistre d’importants changements paléogéographiques entre la fin 

du Mésozoïque et le Paléogène, en réponse à des évènements géodynamiques en limites de 

plaques (ouverture de l’Atlantique du Nord-Est, convergence Ibérie-Eurasie et Apulie-Eurasie). 

Les déformations affectant le NW de la plaque européenne ont déjà bien été identifiées dans 

le Bassin de Paris, dans le Bassin Belge et dans le Sud de l’Angleterre, mais elles sont en 

revanche mal contraintes dans le temps et dans l’espace en Manche. L’objectif de cette thèse 

est ainsi de reconstruire les évolutions sédimentaires et structurales de la Manche orientale 

au cours du Paléogène et de les replacer dans le contexte géodynamique du domaine Ouest-

Européen. Cette thèse s’est ainsi focalisée sur le Bassin de Dieppe-Hampshire, un synclinal 

WNW-ESE localisé en Manche orientale, dont la stratigraphie et le calendrier des 

déformations ne sont pas précisément connus. Ces travaux s’appuient sur l’apport de 

nouvelles données de sismique réflexion très haute résolution (Sparker) et de nouveaux 

carottages. Deux approches ont été menées : (1) l’analyse du remplissage sédimentaire 

(stratigraphie séquentielle) du Bassin de Dieppe-Hampshire méridional et sa corrélation avec 

les bassins paléogènes voisins, et (2) l’étude des structures tectoniques affectant le bassin et 

ses bordures. 

L’analyse du remplissage sédimentaire a permis d’établir le cadre stratigraphique, de proposer 

un découpage séquentiel avec l’identification de quatre cycles de 2ème ordre entre le 

Thanétien (Paléocène) et le Bartonien (Eocène moyen), et de cartographier la partie 

méridionale du bassin. La corrélation de ces cycles avec les bassins cénozoïques proches 

(Bassin de Paris, Sud de l’Angleterre, Bassin Belge) a permis de mettre en évidence cinq phases 

de déformation (discontinuités majeures) ayant affecté le Bassin Anglo-Parisien : (1) entre le 

Maastrichtien et le Thanétien, aux transitions (2) Thanétien-Yprésien, (3) Yprésien-Lutétien, 

(4) Lutétien-Bartonien, et (5) au Bartonien-Priabonien. Grâce à une analyse structurale fine, 

nous avons également pu détailler le style et la cinématique de la déformation en Manche 

orientale, proposer un calendrier de cette déformation, et enfin établir le rôle de l’héritage 

structural régional sur l’évolution paléogène du domaine. La Manche enregistre plusieurs 

phases de déformation essentiellement flexurale entre le Paléocène et la base du Bartonien. 

Ces déformations sont associées à la convergence Ibérie-Eurasie, à la mise en place du 

panache mantellique islandais et à l’expansion océanique dans le domaine Atlantique Nord-

Est. Le style de la déformation change à partir du Bartonien, où la réactivation de structures 

de socle implique des déformations fragiles au sein des séries paléogènes de Manche 

orientale. C’est également à cette période que le synclinal de Dieppe-Hampshire s’initie, de 

façon synchrone aux inversions tectoniques des zones adjacentes. 
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ABSTRACT 

 

Major paleogeographic changes are recorded within Western Europe between the end of 

Cretaceous and Paleogene times, in response of tectonic events along European plate 

boundaries (NE Atlantic spreading, Iberia-Eurasia and Apulia-Eurasia convergence). The 

deformation affecting the NW part of the European plate are already well identified in the 

Paris Basin, the Belgian Basin and in Southern England, however it is poorly constrained within 

the English Channel (in terms of chronology and distribution). The objective of this thesis is 

thus to reconstruct sedimentary and structural evolutions of the Eastern English Channel 

during Paleogene times, and to replace these evolutions within the geodynamic context of the 

Western European domain. This thesis has been focalized on the Dieppe-Hampshire Basin, a 

WNW-ESE oriented syncline located in the Eastern English Channel, for which the stratigraphy 

and the timing of the deformation are not precisely known. This work is based on the 

contribution of new very high resolution seismic reflection data (Sparker) and of new coring 

samples. Two approaches have been developed: (1) the analysis of the sedimentary filling 

(sequence stratigraphy) of the southern Dieppe-Hampshire Basin and its correlation with 

surrounding Paleogene basins, and (2) the study of the tectonic structures affecting the basin 

and its borders. 

The analysis of the sedimentary filling allowed to establish the stratigraphic framework, to 

propose a sequence stratigraphic division with the identification of four 2nd order cycles 

between the Thanetian (Paleocene) and the Bartonian (Middle Eocene), and to map the 

southern part of the basin. The correlation of these cycles with surrounding Cenozoic basins 

(Paris Basin, Southern England, Belgian Basin) led to evidence five deformation phases (major 

unconformities) which have affected the Anglo-Paris Basin: (1) between the Maastrichtian and 

the Thanetian, at (2) Thanetian-Ypresian, (3) Ypresian-Lutetian and (4) Lutetian-Bartonian 

transitions, and (5) during Bartonian-Priabonian times. Thanks to a careful structural analysis, 

we also detailed the style and the kinematics of the deformation in the Eastern English 

Channel, we proposed a deformation schedule and we established the role of the regional 

structural inheritance on the Paleogene evolution of the domain. The English Channel records 

several flexural deformation phases between the Paleocene and the base of the Bartonian. 

These deformations are associated with the Iberia-Eurasia convergence, the onset of the 

Iceland plume and the NE Atlantic spreading. The style of the deformation changes from 

Bartonian times, where the reactivation of crustal structures implies brittle deformation 

within the Paleogene series of the Eastern English Channel. It is also at this period that the 

Dieppe-Hampshire syncline is initiated, coeval with structural inversions of adjacent areas. 
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INTRODUCTION 

 

Le domaine Nord-Atlantique enregistre d’importants changements paléogéographiques entre 

la fin du Mésozoïque et le Paléogène. Le Paléogène correspond en effet à une période de 

déformation de la plaque européenne et à des réorganisations paléogéographiques majeures, 

en réponse à des évènements géodynamiques aux limites de plaques (ouverture de 

l’Atlantique du Nord-Est, convergence Ibérie-Eurasie et Apulie-Eurasie). Ces déformations 

enregistrées dans le NW du domaine européen ont déjà été bien identifiées dans le Bassin 

Belge (De Batist et Henriet, 1995 ; Jacobs et De Batist, 1996 ; Vandenberghe et al., 1998, 2004 ; 

Deckers et Matthijs, 2017), dans le Bassin de Paris (Briais, 2015 ; Briais et al., 2016), ou dans 

le Sud de l’Angleterre (Ile de Wight : Gale et al., 1999 ; Newell, 2001, 2014 ; Newell et Evans, 

2011 ; Evans et al., 2011). En revanche, en Manche, notamment orientale, ces déformations 

sont relativement mal contraintes dans l’espace et dans le temps. 

Ce travail de thèse se focalise donc sur le Bassin de Dieppe-Hampshire, localisé en Manche 

orientale. Ce bassin, appartenant au Bassin Anglo-Parisien, forme un synclinal WNW-ESE, qui 

s’étend du Sud de l’Angleterre au large des côtes de Normandie et des Hauts de France. Le 

Bassin de Dieppe-Hampshire méridional a été étudié dans les années 1970 (Bignot, 1972 ; 

Auffret, 1973 ; Auffret et al., 1975 ; Auffret et Gruas-Cavagnetto, 1975 ; Curry et Smith, 1975). 

Mais la stratigraphie demeurait encore mal contrainte jusqu’à présent. De ce fait, l’âge des 

déformations était également relativement mal connu ainsi que le style des structures 

tectoniques en résultant. Les progrès techniques apportés depuis aux méthodes d’acquisition 

géophysique marine (sismique très haute résolution, positionnement GPS) offrent 

l’opportunité d’explorer à nouveau ce domaine. 

De plus ce bassin présente un intérêt tout particulier en raison de : (1) sa position entre des 

domaines inversés (Ile de Wight, Bassin de Manche Centrale, Bassin Nord-Baie de Seine, 

Weald-Artois) et des zones ayant subi des déformations plutôt flexurales (Bassins de Paris et 

Belgique) au cours du Paléogène ; (2) sa localisation entre plusieurs accidents majeurs de la 

plaque ouest-européenne (failles du Bray, de Fécamp, de la Seine, de Portland-Wight, de 

Manche Centrale, du Boulonnais…). 

L’objectif général de ces travaux de doctorat est ainsi de reconstruire les évolutions 

sédimentaires et structurales de la Manche orientale au cours du Paléogène, et de les intégrer 

dans le cadre géodynamique plus vaste du domaine Ouest-Européen. Deux approches basées 

essentiellement sur des données sismiques et de carottage ont ainsi été développées : (1) 

l’analyse de la stratigraphie du Bassin de Dieppe-Hampshire méridional et sa corrélation avec 

les bassins paléogènes voisins, et (2) l’étude des structures tectoniques affectant le bassin et 

ses bordures. Cette étude cherchera notamment à améliorer la cartographie de la géométrie 
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des dépôts cénozoïques préservés au large de la Normandie et des Hauts de France, à 

améliorer le schéma structural régional, et à mieux comprendre la continuité sous-marine des 

grands accidents structuraux déjà bien documentés à terre.  

 

Cette thèse s’inscrit dans le cadre du démarrage du projet de recherche « Manche Orientale » 

(Responsable scientifique Virginie Gaullier) de l’équipe « Tectonique » du Laboratoire 

« Géosystèmes » (2013), devenue en 2015 l’équipe « TIMES » (Equipe 6 : Tectonique des 

marges et des bassins sédimentaires) au sein du Laboratoire d’Océanologie et de Géosciences 

(LOG – UMR 8187 – Université de Lille–CNRS–ULCO), en collaboration avec le BRGM et les 

Universités de Brest et du Havre. Ce projet s’insère dans une logique d’amélioration de la 

connaissance géologique régionale du plateau continental français menée par le BRGM à 

travers le chantier « RGF – Plateau Continental ». 

Le lancement de ce projet s’est matérialisé avec la réalisation d’une campagne 

océanographique prospective, « TREMOR » (Tectonique RÉcente en Manche ORientale) en 

juin 2014 (N/O « Côtes de la Manche »), avant le lancement de la thèse, mission qui a permis 

l’acquisition de données de sismique réflexion très haute résolution Sparker, grâce à la 

plateforme de sismique THR du Laboratoire « Domaines Océaniques » de l’UBO-IUEM (Brest). 

Cette mission a été financée grâce au programme Action Coordonnée – Campagnes à la mer 

de l’INSU (soutiens pré- et post-campagne). Le volet terrestre (Mission Pays de Bray a été 

financé en 2015 grâce à l’IREPSE (Projet « nouvel entrant » - V. Gaullier). L’acquisition de 

nouvelles données s’est poursuivie en mai 2017 avec la campagne « TREMOR 2 » (N/O 

« Thalia »), qui a permis l’acquisition de données sismiques THR à partir du matériel Sparker 

du LOG (financement 1. De la mission : BRGM–RGF–Plateau Continental et Action Coordonnée 

– Campagnes à la mer de l’INSU – soutien post-campagne ; 2. Du matériel sismique : CPER 

MARCO) et la réalisation de carottages grâce au carottier Kullenberg mis à disposition par 

Ifremer–Genavir. Le traitement des données sismiques acquises au cours de ces deux 

campagnes a été réalisé par Isabelle Thinon (BRGM). L’analyse biostratigraphique des 

échantillons prélevés au cours des carottages, essentielle au calibrage stratigraphique des 

unités sismiques identifiées, a été effectuée par Jean-Jacques Châteauneuf (consultant en 

biostratigraphie). 

 

Le Chapitre 1 présentera le contexte géologique de la Manche orientale. Il intégrera 

notamment un calendrier des évènements géodynamiques majeurs ayant affecté l’Europe 

occidentale depuis les orogenèses cadomienne et varisque, responsables de la pré-

structuration de la plaque européenne et de son partitionnement, jusqu’à la convergence 

Afrique-Europe. L’évolution des systèmes sédimentaires et les déformations méso-
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cénozoïques enregistrées au sein du domaine Ouest européen en réponse à ces évènements 

en limites de plaques seront développées. Ce chapitre présentera enfin l’évolution cénozoïque 

de la Manche orientale et des bassins adjacents 

Le Chapitre 2 se focalisera sur les données disponibles en Manche orientale ayant été utilisées 

au cours de cette étude, qu’il s’agisse des données et informations géologiques « anciennes » 

ayant déjà fait l’objet de publications (carottages, articles, cartes) ou des nouvelles données 

(sismique réflexion THR, carottages). La méthodologie du travail d’interprétation et 

d’exploitation des données sera détaillée (stratigraphie sismique, réalisation de cartes 

d’isoprofondeurs, de cartes isopaques, de cartes de pentes). 

Le Chapitre 3 présentera les résultats de l’analyse détaillée du remplissage sédimentaire du 

Bassin de Dieppe-Hampshire méridional. Il intégrera également les corrélations possibles 

entre les différents domaines paléogéographiques proches (Bassin de Paris, Ile de Wight, 

Bassin belge), à partir de l’identification des surfaces séquentielles majeures. Ce chapitre se 

présente principalement sous la forme d’un article accepté avec révisions modérées dans la 

revue Marine and Petroleum Geology. 

Le Chapitre 4 portera quant à lui sur l’analyse structurale du Sud du Bassin de Dieppe-

Hampshire et de ses bordures. La description et la cartographie des structures tectoniques 

(failles, plis, flexures) affectant la couverture sédimentaire paléogène seront analysées. Cette 

analyse structurale, ainsi que les cartes d’épaisseur des unités stratigraphiques identifiées 

permettront de discuter l’âge, le style et la cinématique des déformations ainsi que du style, 

du partitionnement. 

Enfin, le chapitre de discussion (Chapitre 5) s’intéressera à replacer les résultats présentés 

dans les parties précédentes dans un contexte à plus grande échelle. Le timing et la 

cinématique de la déformation en Manche orientale seront mis en relation avec les 

évènements en limites de plaques. Enfin, l’influence de l’héritage structural sur les 

déformations paléogènes sera discutée.  
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CHAPITRE 1 : CONTEXTE GÉOLOGIQUE 

 

Introduction 

La Manche constitue un domaine marin peu profond situé entre la France et l’Angleterre et 

faisant le lien entre la Mer du Nord et l’Océan Atlantique. La profondeur du fond marin est de 

l’ordre de 30 à 60 mètres en Manche orientale et de 50 à 100 mètres en Manche occidentale, 

mais atteint localement des valeurs proches de 200m, au niveau de fosses (Fosse Centrale, 

Fosse d’Ouessant; Lericolais, 1997). La Manche montre une morphologie peu accidentée et 

les pentes y sont faibles, en moyenne à 0,3-0,5% (Gibbard et Lautridou, 2003) et pouvant aller 

jusqu’à 2-3% dans les fosses (Alduc, 1979 ; Lericolais, 1997). 

Le bassin de la Manche, dont la morphologie actuelle est d’héritage miocène, est souvent 

décomposé en trois provinces définies par Smith et Curry (1975) (figure 1-1). La Manche 

occidentale présente des roches d’âges Paléozoïque à Miocène et est séparée de la Manche 

centrale par un linéament entre Start Point (Devon) et la péninsule du Cotentin. Cette partie 

de la Manche appartient au bloc hercynien Armorique-Cornouailles (Larsonneur, 1971). La 

Manche centrale, marquée par quelques failles majeures, présente des dépôts d’âges 

Jurassique à Éocène. Enfin, la Manche orientale (figure 1-2), qui s’étend entre un linéament 

Fécamp-île de Wight et le Pas de Calais, met à l’affleurement principalement des sédiments 

cénozoïques, et son évolution se rattache à celle du bassin anglo-parisien (Larsonneur, 1971). 

Le bassin est limité au nord par l’axe Weald-Artois, qui met à l’affleurement des séries 

jurassiques au niveau du Boulonnais. 

 
Figure 1-1 : Carte géologique de la Manche (extrait de la carte géologique de la France BRGM au 1:1 
000 000ème, Chantraine et al., 1996). L’encart montre la localisation des trois provinces de la Manche. 
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Ce découpage a également un sens au regard des failles majeures répertoriées en Manche. 

Les approches occidentales de la Manche sont affectées par des structures d’orientation N60° 

à N80°, tandis qu’on retrouve de grandes failles E-W en Manche centrale et des failles NW-SE 

en Manche orientale et dans le Nord de la France (figure 1-1). 

 

Bassin de Dieppe-Hampshire 

Le bassin de Dieppe-Hampshire est l’objet de cette étude. Il s’étend de l’Hampshire et du 

Dorset, au Sud de l’Angleterre, jusqu’au littoral français des régions Hauts de France et 

Normandie, selon une direction globalement WNW-ESE. La zone d’étude est ainsi encadrée 

par les méridiens 2°W et 2°E et par les parallèles 50°N et 51°N. 

Ce bassin, qui émerge seulement dans la région de Southampton et sur la moitié Nord de l’île 

de Wight, représente une aire de l’ordre de 15.000 km2 et s’étend sur une longueur d’environ 

280 km. Sa profondeur d’eau maximale est de 51 m au large de Brighton.  

 

 
Figure 1-2 : Carte géologique de la Manche Orientale (extrait de la carte géologique de la France BRGM au 

1:1000000ème, Chantraine et al., 1996) et superposition des linéaments tectoniques du Nord-Ouest de la France 
et du Sud de l’Angleterre. 

 

Afin de corréler les déformations enregistrées en Manche orientale au cours du Paléogène à 

des évènements géodynamiques en limites de plaques, nous allons décrire dans ce chapitre 

les évènements majeurs connus en Europe occidentale depuis le Précambrien. Il est en effet 

essentiel, avant de se lancer dans l’analyse détaillée de la stratigraphie et de l’évolution 

structurale du Bassin de Dieppe-Hampshire, de connaître l’évolution de la cinématique de la 

déformation en Europe occidentale ainsi que le cadre stratigraphique des bassins cénozoïques 

bordiers. 
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Etant donné la période de temps qui nous intéresse dans le cadre de cette étude, les 

évènements géodynamiques et les déformations cénozoïques seront plus détaillées. Il est tout 

de même important de présenter les orogenèses cadomienne et varisque, afin de chercher à 

intégrer l’importance de l’héritage structural sur la localisation et les géométries des 

déformations paléogènes. 

Ce chapitre sera organisé en présentant dans une premier temps l’histoire géodynamique de 

l’Europe occidentale depuis l’orogenèse cadomienne jusqu’à la collision alpine. Une deuxième 

partie présentera le domaine intraplaque de la Manche et ses pourtours, en décrivant 

l’héritage structural, l’évolution des systèmes sédimentaires et les déformations méso-

cénozoïques. Enfin le Cénozoïque de la Manche orientale et des bassins voisins sera abordé, 

afin d’établir le cadre stratigraphique et temporel, nécessaire avant d’appréhender le Bassin 

de Dieppe-Hampshire. 

 

1. Géodynamique de l’Europe nord-occidentale 

1.1. Histoire géodynamique paléozoïque et précambrienne 

L’Europe occidentale paléo-protérozoïque est sculptée par deux cycles orogéniques majeurs : 

l’orogenèse cadomienne (ca. 650-540 Ma) et l’orogenèse varisque (ca. 350-250 Ma ; Lagarde 

et al., 2003; Nance et al., 2010). 

 

1.1.1. Orogenèse cadomienne 

Le socle cadomien ouest-européen se met en place en périphérie du craton Ouest Africain du 

supercontinent Gondwana, et comprend des complexes sédimentaires, ignés et 

métamorphiques d’âges Édiacarien et Cambrien inférieur (Linnemann et al., 2007). 

Les travaux sur la cinématique des plaques et de datation U-Pb sur zircons menés par 

Linnemann et al (2007) montrent un premier stade d’évolution de l’orogenèse cadomienne 

caractérisé par un arc magmatique continental de type cordillère (650-600 Ma), suivit par la 

formation en régime décrochant d’un bassin arrière-arc vers 590-560 Ma. Ce bassin se ferme 

autour de 545-540 Ma, suite à la collision entre l’arc magmatique cadomien et le craton Ouest 

Africain. Le cycle cadomien prend fin au Cambro-Ordovicien. La fin de ce cycle est également 

marquée par le début de l’ouverture de l’Océan Rhéique (Linnemann et al., 2007; Nance et 

al., 2010).  

Cette orogenèse cadomienne implique, en plus de la fermeture d’un bassin et d’une collision 

continentale, une compartimentation du socle par des failles crustales d’orientation NE-SW 

(Manche centrale et occidentale ; Chantraine et al., 2001; Lagarde et al., 2003).  
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Les discontinuités crustales formées au Cadomien ont eu par la suite un rôle dans la 

structuration régionale (Lagarde et al., 2003). La zone de failles Ouessant-Alderney (OAFZ) est 

notamment supposée se situer à proximité d’une faille cadomienne majeure (Dupret et al., 

1990). 

 

1.1.2. Orogenèse varisque 

L’orogenèse varisque est le résultat de la fermeture de l’Océan Rhéique, initiée au Silurien 

supérieur - Dévonien inférieur, âge de l’arc magmatique associé à la subduction du domaine 

océanique (Ballèvre et al., 2009). Cette fermeture s’effectue par la subduction de la 

lithosphère océanique rhéique en réponse au mouvement vers le Nord du Gondwana (Ziegler, 

1990). Le raccourcissement est alors accommodé par un chevauchement à vergence Nord, qui 

semble être, grâce aux données d’anomalies gravimétriques, aujourd’hui localisé au niveau 

du chevauchement de Portland-Wight (Busby et Smith, 2001). La subduction conduit à une 

collision continentale entre le Gondwana et le Laurasia au Viséen (Lagarde et al., 2003; Ziegler, 

1990; Ziegler et Dezes, 2006).  

 

 
Figure 1-3 : Localisation de la suture rhéique par rapport aux massifs varisques et cadomiens en Europe centrale 

et occidentale (d’après Linnemann et al., 2007 et Nance et al., 2010). Abb.: AM = Armorican Massif, BCSZ = 
Badajoz-Cordoba Shear zone, BM = Bohemian Massif, BRM = Brabant Massif, CIZ = Cantabrian zone, FMC = 

French Massif Central, IC = Iberian Chains, IM = Iberian Massif, GTOM = Galicia Tràs-os-Montes zone, Li = Lizard 
Ophiolite, M = Moravo-Silesian zone, MM = Maures Massif, MP = Midland Platform, MZ = Moldanubian zone, 

OMZ = Ossa-Morena zone, P = Pyrénées, PL = Pulo de Lobo oceanic units, RM = Rhenish Massif, S = Sudetes, Sl = 
Sleza ophiolite, SPZ = South Portuguese zone, SXZ = Saxo-Thuringian zone, TBU = Teplà-Barrandian unit, WALZ = 

West Asturian Leonese zone. 
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La zone de suture rhéique est observée en Europe occidentale le long de l’arc ibéro-

armoricain, au niveau de l’ophiolite du Cap Lizard (Cornouailles) et de la zone cristalline 

médio-germanique (Nance et al., 2010) (figure 1-3). 

Structuralement, l’orogenèse varisque est associée à des failles d’orientation E-W et NNW-SSE 

(Lagarde et al., 2003; Ballèvre et al., 2009). Ces failles ont par la suite eu un rôle lors de la 

structuration des bassins cénozoïques, comme le montre la réactivation de failles varisques 

selon un mouvement décrochant dextre dans le Nord-Ouest de l’Europe (Mansy et al., 2003 ; 

Vandycke, 2003 ; Ballèvre et al., 2009 ; Averbuch et Piromallo, 2012). 

 

1.2. Géodynamique au cours du Méso-Cénozoïque 

Le Mésozoïque voit la mise en place de grands bassins liés à la dislocation de la Pangée et à 

de la subsidence thermique (Brunet et Le Pichon, 1982 ; Chadwick, 1986). Les bassins 

mésozoïques d’Europe nord-occidentale se développent dans un contexte d’extension 

multiphasée, avec une réactivation de failles varisques, au Trias inférieur, au Jurassique, et au 

Crétacé inférieur (Wealdien ; Chadwick, 1986; Hamblin et al., 1992; Ziegler, 1990). 

L’Europe occidentale, dont la région de la Manche, a ensuite subi au cours du Cénozoïque des 

déformations liées à des évènements tectoniques majeurs, tels que (1) la convergence Ibérie-

Eurasie, (2) l’ouverture de l’Atlantique Nord et (3) la convergence Eurasie-Apulie. Ce contexte 

géodynamique a induit des déformations intraplaques importantes en Europe de l’Ouest, avec 

de nombreuses réactivations de failles et une inversion des bassins mésozoïques (Smith et 

Curry, 1975; Wittaker, 1985; Lake et Karner, 1987; Mascle et Cazes, 1987; Ziegler, 1990; 

Lagarde et al., 2003). 

 

1.2.1. Ouverture du Golfe de Gascogne et de l’Atlantique Nord 

L’ouverture de l’Atlantique Nord, qui s’est faite du Sud vers le Nord, s’effectue à partir du 

Crétacé inférieur (Aptien supérieur-Albien ; Roberts et al., 1999 ; figure 1-4). La propagation 

de cette ouverture se fait depuis le Golfe de Gascogne (figure 1-5) et se prolonge vers le Nord 

par le fossé de Rockall, le bassin Féroé-Shetland et le bassin de Møre (Roberts et al., 1999). 

L’extension régionale mène à une subsidence importante des bassins mésozoïques que sont 

les Approches Occidentales, le bassin de Portland-Wight et le bassin de Wight (Lagarde et al., 

2003). 

Dans la région de la Manche, les structures liées à la phase d’extension Atlantique étaient au 

Crétacé inférieur alignées avec l’axe d’ouverture de l’Atlantique Nord. La rotation du Sud-

Ouest de l’Europe et de l’axe d’ouverture Nord-Atlantique conduit à positionner le bassin de 

la Manche obliquement à cette ouverture et au « ridge push » associé (Hay et al., 1999; 

Lagarde et al., 2003) (figure 1-4). 



CHAPITRE 1 : CONTEXTE GÉOLOGIQUE 

22 
 

 

Figure 1-4 : Reconstitutions de la tectonique des plaques montrant la Manche dans le cadre de l’ouverture de 
l’Océan Atlantique Nord (d'après Hay et al., 1999) : lithosphère continentale (zones grisées), mouvement des 

plaques tectoniques (flèches), zones de fragilité crustale (lignes pointillées). 
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Figure 1-5 : Carte du domaine Nord-Atlantique au Crétacé supérieur montrant le début de l’ouverture océanique 
et la distribution des structures actives (Evans et al., 2003). 

 

1.2.2. Convergence Eurasie-Ibérie 

La fermeture du domaine pyrénéen, en réponse au déplacement de l’Afrique vers le Nord 

(Filleaudeau, 2011), se traduit dans le domaine pyrénéen par l’inversion et le soulèvement des 

bassins (Sibuet et al., 2004) au cours du Santonien-Campanien basal. Ce déplacement, qui 

implique la convergence Ibérie-Eurasie, initie une déformation orientée E-W dans les Pyrénées 

(Rosenbaum et al., 2002). Les déformations enregistrées indiquent une intensification de la 

compression à partir du Santonien jusqu’au Maastrichtien (Rosenbaum et al., 2002). Des 

plissements sont documentés dès le Santonien supérieur dans l’avant-pays des Pyrénées 

orientales (Vergés et Garcia-Senz, 2001). Ces déformations évoluent vers la mise en place de 

nappes de chevauchement (Boixols, Pedraforca) entre le Campanien et le Maastrichtien (Simó 
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et al, 1985), tandis que la compression se traduit par une déformation flexurale dans le bassin 

aquitain à la fin du Maastrichtien (Platel, 1996). 

La vitesse de la convergence Ibérie-Eurasie diminue à la fin du Crétacé, et ce jusqu’au 

Paléocène (Fidalgo-Gonzalez, 2001 ; Rosenbaum et al., 2002 ; Lacombe et Jolivet, 2005 ; 

Vissers et Meijer, 2012). Ce ralentissement, qui perdure jusqu’au Paléocène, coïncide avec le 

remplissage des bassins sédimentaires adjacents aux Pyrénées par des dépôts alluviaux 

(Faciès Garumnien) qui scellent les déformations du Crétacé supérieur (Garcia-Senz, 2002 ; 

Filleaudeau, 2011). Il est attribué au début de la collision continentale, à partir de 67 Ma 

(Rosenbaum et al., 2002 ; Vissers et Meijer, 2012). 

 

Après avoir ralenti à partir de la fin du Crétacé, le taux de convergence entre l’Ibérie et 

l’Europe augmente à nouveau entre l’Yprésien et le Lutétien inférieur, soit entre 55 et 47 Ma 

(Vergés et al., 1995 ; Fidalgo-Gonzalez, 2001). Cette accélération est également prédite par 

les reconstitutions de Rosenbaum et al. (2002) et Vissers et Meijer (2012). Christophoul et al. 

(2003) soulignent le développement d’un bassin flexural dans les Corbières la fin de l’Yprésien. 

L’âge de la vitesse maximale de convergence, estimée autour de 6 mm/an, à l’Eocène 

inférieur, correspond au paroxysme de la collision (Filleaudeau, 2011 ; figure 1-6). Cette 

période voit le maximum de la déformation au sud de la chaîne plissée et des 

raccourcissements majeurs dans le sud du Bassin Aquitain (Rocher et al., 2000). 

A l’Eocène moyen, l’élévation topographique dans la Zone Axiale est croissante (Beaumont et 

al., 2000), comme le montre la charge sédimentaire importante transportée via les réseaux 

fluviatiles. Les taux de raccourcissement sont plus faibles à partir de l’Eocène moyen, avec une 

valeur moyenne estimée autour de 2 mm/an (Vergés et al., 1995). Bien que relativement 

constante, une phase d’accélération de la convergence est mise en évidence au début du 

Bartonien, vers 40 Ma (Vissers et Meijers, 2012). Cette phase de déformation se caractérise 

par une déformation intense à l’ouest de la chaîne, avec la formation de la chaîne des 

Cantabrides (Alvarez-Marron et al., 1997) et le soulèvement des chaînons basques (Razin, 

1989 ; Puigdefabregas et al., 1992), entrainant la fermeture de la connexion avec l’Océan 

Atlantique. A l’est de la chaîne, des nappes de chevauchement se mettent en place dans les 

Pyrénées orientales (Christophoul et al., 2003). 

L’exhumation dans la Zone Axiale se poursuit au Priabonien, notamment grâce à des 

mouvements le long du chevauchement de Gavarnie (Jolivet et al., 2007), impliquant une 

augmentation de la quantité de matière érodée et le comblement total du bassin de l’Ebre. La 

fin de la convergence est estimée au Miocène (Jolivet et al., 2007) (figure 1-6). 
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Figure 1-6 : Synthèse des principaux évènements cinématiques, géologiques et géodynamiques dans le Golfe de 
Gascogne et dans les Pyrénées (Sibuet et al., 2004). 

 

1.2.3. Ouverture de l’Atlantique Nord-Est 

Initiation du panache mantellique islandais 

L’expansion océanique Nord Atlantique s’accompagne régionalement d’une dynamique 

mantellique par de la convection et des points chauds. Ainsi au cours du Paléocène, 

l’expansion océanique se poursuit avec la mise en place du point chaud islandais à partir de 

62 Ma (figure 1-7). Le point chaud se développe jusqu’à 52 Ma, avec un pic de magmatisme 

entre 61 et 58 Ma (White et Lovell, 1997). Le volcanisme, qui se met en place sous forme de 
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corps magmatiques sous-plaqués (underplating), provoque un soulèvement des marges qui 

bordent l’Atlantique Nord, avec des mouvements verticaux pouvant atteindre 2.5 km (Hillis et 

al., 2008). 

Cet épisode volcanique majeur précède le début de l’expansion océanique entre l’Europe et 

le Groenland, de part et d’autre du plateau Féroé-Shetland, qui survient à partir de 55 Ma, à 

la limite Paléocène-Eocène (White et Lovell, 1997) (figure 1-7). Des vitesses de déplacement 

liées à l’extension de 25 à 55 mm/an sont estimées par Le Breton (2012). 

L’expansion océanique se poursuit vers le nord entre l’Yprésien et le Bartonien, mais à des 

vitesses plus faibles qu’au début de l’Eocène (Le Breton, 2012). Ce ralentissement pourrait 

être causé par une diminution de l’activité du panache mantellique islandais (Nadin et 

Kuszmir, 1996 ; White et Lovell, 1997). 

A la fin de l’Eocène (Priabonien) et à l’Oligocène, Le Breton (2012) souligne un ralentissement 

de l’expansion océanique, ainsi qu’un changement notable dans la direction de l’extension à 

partir de l’Oligocène inférieur. L’extension est ensuite relativement constante et continue au 

cours de la période du Miocène (Doré et al., 2008). 

 

 
Figure 1-7 : Carte du domaine Nord-Atlantique au Paléocène-Éocène montrant la poursuite de l’ouverture 
océanique Nord-Atlantique et la distribution du volcanisme et des structures actives (Evans et al., 2003). 
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1.2.4. Convergence Apulie-Eurasie 

L’orogenèse alpine est le résultat de la fermeture de l’Océan Liguro-Piémontais (ou Téthys 

alpine), initiée au Crétacé supérieur. La mise en place de la subduction s’accompagne de 

l’association du domaine briançonnais avec la plaque européenne au cours du Paléocène, 

après sa séparation de la plaque ibérique (Stampfli et al., 1998). Mais les convergences 

Eurasie-Ibérie et Eurasie-Apulie sont ralenties au Paléocène (Dewey et al., 1989; Stampfli et 

al., 1998). À cette même période, les déformations compressives dans les domaines alpins et 

pyrénéens et leurs avant-pays ne sont pas encore observées. 

L’Éocène anté-Priabonien est associé à un stade précoce de l’orogenèse alpine, qui se traduit 

par des premières déformations associées à la croissance de la chaîne pyrénéo-provençale 

(Dumont et al., 2012). Une sédimentation continue et anorogénique se met en place au front 

de subduction, avec le dépôt des flyschs à helminthoïdes au niveau du domaine briançonnais. 

Celui-ci se retrouve incorporé au prisme d’accrétion au cours de l’Éocène moyen (Stampfli et 

al., 1998).  

Le Priabonien (figure 1-8) marque le début de la collision continentale alpine, avec l’arrivée 

de la plaque Eurasie au niveau du prisme d’accrétion. Les dernières évidences de 

métamorphisme de ultra haute pression sont datées à 35 Ma dans les reliques de la plaque 

subductée du massif de Dora Maira (Ford et al., 2006; Gebauer et al., 1997). La subduction est 

suivie d’une exhumation très rapide. 

 

 
Figure 1-8 : Reconstitution de l’état de la convergence entre les plaques européenne et africaine au Priabonien 
(Handy et al., 2010), au stade initial de la collision alpine. La forme de l’arc alpin souligne un changement de 

direction de la convergence dans les Alpes occidentales. 
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Cette période correspond également à une rotation de la plaque Apulie qui passe 

progressivement d’une direction N-S à NW-SE (Dumont et al., 2012; Handy et al., 2010). 

L’origine de ce changement de direction de la convergence dans la partie occidentale de 

l’orogenèse alpine est débattue. Handy et al. (2010) avancent un phénomène de rollback de 

la subduction liguro-piémontaise à 35 Ma comme cause probable de cette rotation. Dumont 

et al. (2012) mettent, quant à eux, en avant l’impact du détachement partiel du slab dans les 

Alpes orientales, alors que le slab continue à entraîner l’Apulie dans sa partie occidentale. 

La collision alpine affecte l’avant-pays, qui voit l’initiation de bassins flexuraux sur la plaque 

européenne. Les produits de l’érosion des jeunes reliefs se déposent au sein de ces bassins, 

tandis que ces derniers migrent avec la croissance de la chaîne alpine. 

À l’Oligocène (Rupélien, Chattien), la deuxième phase de raccourcissement alpine survient 

(Dumont et al., 2012; Ford et al., 2006) et s’accompagne de la croissance des reliefs et de 

l’augmentation du taux d’érosion. Le domaine interne voit un épaississement du prisme avec 

le développement de nappes métamorphiques portées par des chevauchements à vergence 

Ouest. L’exhumation de ces zones internes entraîne une accélération de l’érosion, qui se 

traduit par un apport terrigène important vers les bassins flexuraux du domaine externe, au 

Nord et à l’Ouest de la chaîne (Kuhlemann, 2000). Ces bassins, jusqu’alors sous-alimentés 

(sédimentation turbiditique) deviennent sur-alimentés au début de l’Oligocène, avec la mise 

en place d’une sédimentation molassique (e.g. grès d’Annot). Le remplissage de certains 

bassins molassiques du Nord-Ouest des Alpes se poursuit au Miocène (figure 1-9), comme 

c’est notamment le cas pour le bassin molassique suisse, avec également une migration de la 

flexure vers le NW jusqu’au Burdigalien (Ford et al., 2006). 

 
Figure 1-9 : Reconstitution de l’état de la convergence entre les plaques européenne et africaine à l’Aquitanien 
(Handy et al., 2010). Cette carte met en avant l’ouverture du bassin liguro-provençal et la forme de l’arc alpin 

au début du Miocène. 
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Un retrait de la zone de subduction (slab rollback) conduit à de l’extension arrière-arc à 

l’Oligocène supérieur et au Miocène inférieur (Faccenna et al., 2004), et ainsi à l’ouverture du 

bassin liguro-provençal et à la rotation du bloc corso-sarde (Rollet et al., 2002). 

 

2. La Manche, domaine intraplaque 

2.1. Héritage et structure profonde 

2.1.1. Structure profonde – partitionnement du socle 

Des données de sismique réflexion profonde permettent d’imager la structure crustale du Sud 

de l’Angleterre et de la Manche centrale, avec notamment le profil SWAT11 (BIRPS and ECORS, 

1986). L’interprétation des profils (Hamblin et al., 1992; Whittaker et al., 1986) met en 

évidence le Moho et permet de distinguer trois unités dans la croûte (figure 1-10) : (i) une 

croûte inférieure, qui s’étend du Moho (30 km) à une profondeur de 15-20 km, composée de 

la succession de granulites-gneiss et d’un socle cristallin ; (ii) une croûte intermédiaire 

composée de roches précambriennes et paléozoïques, formant le socle varisque déformé. 

Cette zone cassante contraste avec la croûte inférieure 

qui semble accommoder la déformation selon un 

comportement ductile ; (iii) une croûte supérieure, qui 

atteint localement des profondeurs de 4 km et qui 

représente les sédiments des bassins post-varisques, 

d’âges Permo-Trias à Actuel. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 1-10 : Profil de sismique profonde dans le Bassin de 
Wessex, montrant les trois unités distinguées dans la croûte 
(d’après Whittaker et al., 1986 et Hamblin et al., 1992). 
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L’orogenèse varisque a façonné la structure profonde de l’Europe occidentale. Le bassin 

Anglo-parisien repose ainsi sur trois unités lithosphériques : les blocs Armorica, Gondwana et 

Avalonia (Averbuch et Piromallo, 2012; Ballèvre et al., 2009). Ces blocs soulignent la zone de 

suture de l’Océan Rhéique, résultat de la convergence et de la collision entre le Gondwana et 

l’Avalonia (figure 1-11). 

 

 
Figure 1-11 : Carte des différentes zones qui ont été reconnues au sein de la chaîne varisque (Ballèvre et al., 

2009). 

 

L’analyse des anomalies de vitesses sous le bassin de Paris par l’utilisation de modèles 

tomographiques à l’échelle européenne (modèles basés sur la vitesse de propagation des 

ondes P) a permis d’identifier la racine lithosphérique du système varisque (Averbuch et 

Piromallo, 2012). De fortes anomalies positives orientées NW-SE ont été mises en évidence 

dans le Nord de la France, ces anomalies correspondant à la zone de suture varisque. Averbuch 

et Piromallo (2012) localisent ainsi la zone de suture au niveau de la faille du Pays de Bray 

(figure 1-12).  
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De plus cette anomalie de vitesse se corrèle spatialement avec l’Anomalie Magnétique du 

Bassin de Paris (AMBP). Cette anomalie qui longe la faille de Bray est interprétée comme le 

reste du paléo-slab varisque, qui a été préservé des processus de délamination orogénique, 

processus ayant affecté le reste de ce slab du Carbonifère supérieur au Permien inférieur, ce 

qui implique une segmentation de la plaque plongeante. 

 

 

Figure 1-12 : Bloc 3D illustrant la structure lithosphérique sous le bassin de Paris proposée à partir de la 
tomographie sismique (Averbuch et Piromallo, 2012). Une partie du slab varisque est préservé au niveau de la 

suture du Bray. LAB : Limite Asthénosphère-Lithosphère. 

 

Le bassin de Paris est affecté par des accidents majeurs d’héritage varisque qui délimitent 

différentes unités structurales (figure 1-13) : (1) le Bloc Rhéno-Hercynien, (2) le Bloc Saxo-

Thuringien, (3) le Bloc Morvan-Vosges et (4) le Bloc Cadomien (Guillocheau et al., 2000 ; Briais, 

2015). Les failles de Bray, de Seine et de Fécamp séparent les blocs (1) et (4), la faille de Metz 

délimite les blocs (1) et (2), la faille de Vittel délimite les blocs (2) et (3), et enfin les failles de 

la Loire et de Rambouillet délimitent les blocs (3) et (4). Au Nord, le bassin de Paris est séparé 

du bassin belge par le chevauchement frontal varisque (axe de l’Artois, faille du Midi ; 

Minguely et al., 2010).  
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Figure 1-13 : Unités structurales du bassin de Paris et affleurements des sédiments cénozoïques basés sur la 
carte géologique de la France au 1 :1.000.000 (Brais, 2015). Le tracé des failles majeures séparant les blocs 

varisques est basé sur les travaux de Ballèvre et al. (2009) et de Guillocheau et al. (2000). 

 

2.1.2. Grands accidents du Nord de la France 

Plusieurs accidents majeurs, orientés selon une direction NW-SE, ont affecté la sédimentation 

dans le Nord de la France durant le Mésozoïque et le Cénozoïque. 

 

Faille du Bray 

La faille du Pays de Bray, mise en évidence dès 1879 (Lapparent, 1879) apparaît 

cartographiquement comme une structure majeure du bassin de Paris, en raison de l’anticlinal 

associé sur le bloc Ouest, mais elle est sujette à de nombreuses discussions et controverses. 

Cet anticlinal, orienté NW-SE, met à l’affleurement des dépôts d’âge Jurassique et Crétacé 

inférieur au milieu d’une couverture d’âge Crétacé supérieur, ce qui apparaît nettement sur 

la carte géologique de France (Chantraine et al., 1996) sous la forme de la « boutonnière » du 

Pays de Bray (figure 1-2). En son cœur affleurent du Kimméridgien et des sables et argiles du 

Crétacé inférieur (Blondeau et al., 1978). 
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Hormis l’anticlinal, les indices du mouvement de cette faille en surface sont pauvres. La 

connaissance de l’activité de cette structure a donc été rendue possible grâce à l’apport de 

données de sismique (profils pétroliers et programme ECORS) et de forages. L’interprétation 

du profil ECORS-Nord de la France (Mascle et Cazes, 1987) et de profils sismiques 

perpendiculaires à la faille du Bray (Miquelis et al., 2014) (figure 1-14) indique l’évolution 

structurale méso-cénozoïque suivante : 

- Une subsidence conséquente au Trias, et un jeu normal syn-sédimentaire de la faille 

de Bray au Lias. Les épaisseurs sédimentaires sont alors plus importantes sur le 

compartiment Sud-Ouest. 

- Une forte subsidence vers le Sud-Ouest au Jurassique et au Crétacé, matérialisée par 

des discordances angulaires entre le Malm et le Crétacé inférieur, et entre le Crétacé 

inférieur et le début du Crétacé supérieur. Des variations d’épaisseur de la craie de 

part et d’autre de la faille suggèrent notamment un jeu normal entre le Turonien et le 

Coniacien (Mortimore et Pomerol, 1987 ; Lasseur et al., 2009). 

- Une reprise en compression à partir du Sénonien et s’amplifiant au Cénozoïque faisant 

rejouer la faille de Bray selon un jeu décro-chevauchant. Des analyses 

microstructurales réalisées autour de la faille du Bray (Wyns et al., 1978 ; Wyns, 1980) 

montrent que la réactivation cénozoïque de la faille de Bray implique un mouvement 

inverse décrochant dextre et l’inversion de l’anticlinal du Bray à partir du Crétacé 

supérieur (Wyns et al., 2016). Ce fonctionnement de la faille, de même que celui 

d’autres structures du Bassin de Paris, est contemporain de la compression 

pyrénéenne et se fait à plusieurs reprises au cours du Paléogène : à la limite Crétacé-

Paléogène, à la limite Yprésien-Lutétien et au cours du Bartonien (Wyns et al., 2016). 

L’analyse de la déformation d’un granite gneissique précambrien foré à proximité de la faille, 

datée à 320 Ma, semble indiquer que celle-ci serait héritée d’un accident tardi-varisque 

(Mascle et Cazes, 1987). L’héritage varisque de la structure est également mis en évidence par 

des anomalies positives de vitesse, attribuées à la zone de suture varisque (Averbuch et 

Piromallo, 2012 ; figure 1-12).  

Si la position de la faille du Pays de Bray dans le nord de la France semble être bien définie, sa 

prolongation dans la Manche est en revanche beaucoup plus spéculative dans la littérature. 

Elle est souvent reliée au système de failles de l’Ile de Wight (Sud de l’Angleterre ; figure 1-

12), qui recoupe l’île d’Est en Ouest (Wyns et al. 2016 ; figure 1-13), et qui subit également 

une inversion structurale au Cénozoïque (Gale et al., 1999 ; Newell et Evans, 2011 ; Evans et 

al., 2011).  

En Manche, la continuité de l’accident est mise en évidence par des profils sismiques, en 

particulier du côté anglais de la mer (Chadwick et al., 1983 ; Busby et Smith, 2001 ; Collier et 

al., 2006 ; Wyns et al., 2016 ; figure 1-15). En revanche, cette continuité n’est pas démontrée 
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dans la partie méridionale de la Manche orientale. Un des objectifs de cette thèse sera de 

tenter d’établir des corrélations entre les déformations enregistrées dans la couverture 

cénozoïque et les structures profondes, notamment cette faille de Bray-Wight. 

 

 
Figure 1-14 : a. Profil sismique montrant la faille du Pays du Bray et l’anticlinal du Pays de Bray ; b. coupe 

géologique déduite des affleurements et de l’interprétation du profil (d’après Miquelis et al., 2014). 

 

 
Figure 1-15 : Profil sismique haute résolution au large de l’Ile de Wight montrant la reprise en inversion du 

segment de faille Wight-Bray (Wyns et al., 2016). La position du profil est donnée par l’étoile rouge (Collier et 
al., 2006). Les séries paléogènes préservées du Bassin de Dieppe-Hampshire sont localisées au nord de cette 

faille. 
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Faille de la Seine – Faille de Fécamp-Lillebonne 

La faille de la Seine (figure 1-13), recoupée par le profil ECORS-Nord de la France (Mascle et 

Cazes, 1987), présente un pendage vers le NE, et montre un léger épaississement des séries 

jurassiques du compartiment NE, indiquant un jeu normal de la faille à cette période. La 

présence systématique de structures anticlinales sur ce même compartiment NE (anticlinaux 

de Beyne et de Vernon) a été attribuée à un jeu transpressif dextre de la faille au cours du 

serrage pyrénéen (Mascle et Cazes, 1987).  

La faille de Fécamp-Lillebonne est localisée au NW de la faille de la Seine (figure 1-13) et 

correspond à une branche de celle-ci, les deux structures étant reliées par une faille transverse 

d’orientation N60° (Mégnien, 1971). La faille de Fécamp-Lillebonne a été active au cours du 

Crétacé supérieur (Lasseur et al., 2009). Hauchard et al., (2002) suggèrent une inversion 

tectonique de cette structure ayant eu lieu entre la fin du Paléogène et le Quaternaire. 

 

Faille de la Somme 

La faille de la Somme (figure 1-13) correspond à un accident majeur au Jurassique et au 

Crétacé inférieur, ayant eu un jeu normal syn-sédimentaire, et limitant l’extension vers le nord 

des séries jurassiques et crétacé inférieur (Mascle et Cazes, 1987). En revanche, contrairement 

aux accidents majeurs décrits précédemment, aucun rejeu décrochant ou inverse d’affinité 

pyrénéenne n’est observé par Mascle et Cazes (1987) au niveau de cette faille. A noter que 

cette faille est associée à une anomalie gravimétrique, bien qu’inférieure à celle associée à la 

faille du Bray. 

 

2.2. Évolution des systèmes sédimentaires du Méso-Cénozoïque 

Dans cette partie sera présentée la stratigraphie de la Manche orientale au cours du Méso-

Cénozoïque, en particulier celle du Crétacé. La stratigraphie cénozoïque sera détaillée dans la 

troisième partie de ce chapitre. 

 

2.2.1. Stratigraphie du Trias de la Manche orientale 

Les dépôts permo-triasiques affleurent en Normandie et dans le Sud-Ouest de l’Angleterre. En 

Manche orientale, de fortes épaisseurs sont connues en profondeur, comme dans le bassin 

de Portland-Wight (plus de 3100 mètres ; Hamblin et al., 1992). Le Trias voit la mise en place 

de dépôts fluviaux et lacustres, avec localement la formation de brèches et de conglomérats, 

produits par l’activité des failles normales. Une transgression marine majeure survient un peu 

avant la fin du Trias (Warrington et Whittaker, 1984), les environnements de dépôts devenant 

marins, avec des intervalles de supratidal à lagunaire (Warrington, 1981). Le détail de la 

stratigraphie du Trias de Manche orientale est présenté en annexe de ce manuscrit. 
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2.2.2. Stratigraphie du Jurassique de la Manche orientale 

Le Jurassique affleure largement en Manche orientale et sur ces bordures (Hamblin et al., 

1992). Deux principales zones de dépôts sont décrites de part et d’autre du Bassin de Dieppe-

Hampshire, alors en position de haut morphologique : le bassin de Portland-Wight et le bassin 

du Weald (Whittaker, 1985 ; Hamblin et al., 1992). Ces trois structures sont contrôlées par des 

failles jurassiques syn-sédimentaires E-W à WNW-ESE. Au niveau de l’évolution lithologique 

des dépôts, les trois subdivisions du Jurassique sont distinguées (Lias, Dogger, Mälm), la 

première et la dernière étant dominées par des séquences argileuses, et l’intermédiaire par la 

présence de bancs calcaires (Mégnien, 1980). La corrélation régionale des cycles 

sédimentaires témoigne d’une plate-forme marine répandue et stable au cours du Jurassique 

(Cope et al., 1980a ; 1980b). 

De même que pour le Trias, le détail de la stratigraphie du Jurassique de Manche orientale est 

présenté en annexe de ce manuscrit. 

 

2.2.3. Stratigraphie du Crétacé de la Manche orientale 

Les affleurements crétacés sont nombreux au Sud de l’Angleterre, dans le bassin de Paris ainsi 

que dans la Manche. Les faciès sédimentaires sont variés, surtout pour le Crétacé inférieur, 

avec les grès et calcaires continentaux du Wealdien, les grès marins du Lower et Upper 

Greensand et les argiles de Gault. Le Crétacé supérieur est lui majoritairement représenté par 

des dépôts calcaires, montrant des lithologies très diverses (bancs de silex, hardgrounds, 

niveaux marneux fins) (figure 1-16). 

 

Crétacé inférieur 

La sédimentation au Crétacé inférieur dans la région de la Manche est continue, et elle se 

localise dans les bassins subsidants, notamment le bassin de Wessex. Les plus fortes 

épaisseurs de Wealdien sont d’ailleurs observées au sein du bassin de Portland-Wight, avec 

une série de plus de 700m (Whittaker, 1985). En revanche ces dépôts ne se mettent pas en 

place dans l’ensemble du bassin de Portland-Wight, puisqu’au Nord-Ouest de celui-ci les séries 

post-Wealdien (Aptien-Albien) reposent en discordance sur du Jurassique (Donovan et al., 

1961). 

Le Crétacé inférieur débute par les bancs de Cinder et de Durlston, au sommet de la formation 

des bancs de Purbeck (figure 1-16), les premiers étant des bancs calcaires riches en huîtres 

correspondant à une brève transgression marine (Casey, 1973). Suite à cette transgression, la 

sédimentation devient progressivement clastique et continentale, avec le dépôt des 

sédiments wealdiens (Allen, 1981; Lake et Shephard-Thorn, 1987; Stewart, 1981) (figure 1-16). 
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L’apport terrigène important compense la forte subsidence pour maintenir un environnement 

de dépôt en eau douce, lacustre ou lagunaire (Allen, 1981). Cet apport provient de l’érosion 

des massifs en place, à savoir le massif de Londres-Brabant (NE), les reliefs Cornubien (W) et 

Armoricain (SW), et le haut de Cranborne-Fordingbridge (NW). Le faciès Wealdien est 

majoritairement caractérisé par des grès et des limons mis en place dans des plaines alluviales 

argileuses. Les zones les plus éloignées des sources clastiques, au centre de la Manche 

actuelle, ont connu une sédimentation essentiellement argileuse. Dans ces zones, le Wealdien 

repose en conformité avec les unités jurassiques, en revanche il se retrouve en discontinuité 

sur l’argile d’Oxford à l’approche du haut de Dieppe-Hampshire, en raison de son soulèvement 

à la fin du Jurassique et au début du Crétacé. Les variations latérales de faciès et d’épaisseur 

sédimentaires sont fortes. Le Wealdien représente ainsi une série de 100 à 200m dans le 

bassin de Weald, mais seulement 30m dans le Boulonnais (Mégnien et Mégnien, 1980; 

Whittaker, 1985) (figure 1-17). 

 

 
Figure 1-16 : Série du Crétacé en Manche orientale (d’après Hamblin et al., 1992). Les courbes de variations 

eustatiques sont d’après Haq et al. (1988). 
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La formation du Wealdien comporte deux unités principales : les bancs de Hastings, 

majoritairement sableux, et les argiles du Weald (ou shales wealdiens ; figure 1-16). Le 

sommet des argiles du Weald marque un retour progressif à une sédimentation en milieu 

marin, associé à la transgression aptienne. En sismique réflexion, le faciès Wealdien est 

caractéristique, identifiable par des réflecteurs discontinus et un faciès parfois chaotique. Son 

expression sur les données bathymétriques, lorsqu’il affleure, est aussi caractéristique, en 

raison de l’interstratification de grès et de limons qui dessine de légères irrégularités sur le 

fond marin (Hamblin et al., 1992). 

 

 

Figure 1-17 : Distribution des bancs de Purbeck et du Wealdien en Manche orientale (Hamblin et al., 1992, 
d’après Mégnien et Mégnien, 1980; Whittaker, 1985). 

 

Au cours de l’Aptien et de l’Albien se déposent successivement le Lower Greensand, l’argile 

de Gault et l’Upper Greensand (figure 1-16). La transgression du début de l’Aptien ennoie le 

Nord du massif de Londres-Brabant, la Manche se retrouvant totalement immergée à la fin de 

l’Aptien. Cette phase transgressive et la poursuite de la subsidence en Manche ont permis le 

dépôt d’une série sédimentaire de plus de 100m (figure 1-18). 

Le Lower Greensand s’étend de l’Aptien au début de l’Albien et correspond à des alternances 

d’argiles et de sables mis en place dans un environnement côtier peu profond soumis à 

l’influence des marées. Cette formation repose en concordance sur le Wealdien, mais est 

discordant localement sur le Kimméridgien dans le Dorset (Donovan et al., 1961). Le Lower 

Greensand se divise en quatre unités dans le Dorset et sur l’île de Wight : l’argile d’Atherfield, 

Ferruginous Sandstone, Sandrock et Carstone. Une pause dans la sédimentation est observée 

à la base de l’unité Carstone. Dans le bassin du Weald-Boulonnais et le bassin de Dieppe-

Hampshire, ce sont encore quatre unités qui composent le Lower Greensand : l’argile 

d’Atherfield, Hythe Beds (alternance de calcaires sableux et de grès calcaires et argileux), 



CHAPITRE 1 : CONTEXTE GÉOLOGIQUE 

39 
 

Sandgate Beds (grès argileux et argiles limoneuses) et Folkestone Beds (sables peu consolidés 

et argiles). Les arrêts de sédimentation sont ici plus nombreux, en raison de la faible épaisseur 

de la tranche d’eau à l’Aptien.  

Les argiles marines de Gault se déposent au cours de l’épisode transgressif majeur de l’Albien 

inférieur. Ces argiles, riches en organismes benthiques et pélagiques, sont limoneuses dans 

leur partie basale, et deviennent de plus en plus sableuses jusqu’à l’Upper Greensand. En 

Manche orientale, l’épaisseur du Gault est estimée autour de 40m, en diminuant vers le Pas 

de Calais.  

La formation Upper Greensand correspond à une sédimentation dans un milieu plus proximal. 

Elle est peu présente à l’Est de la Manche, dans le bassin du Weald-Boulonnais. Son épaisseur 

est relativement variable, de même que sa lithologie (limons, grès siliceux, grès calcaires, 

calcaires limoneux). 

 

 

Figure 1-18 : Distribution des séries apto-albiennes (Lower Greensand, Gault et Upper Greensand) en Manche 
orientale (Hamblin et al., 1992, d’après Mégnien et Debrand-Passard, 1980; Whittaker, 1985). 

 

Crétacé supérieur 

Le Cénomanien, qui correspond au début du Crétacé supérieur, est marqué par une 

subsidence tectonique régionale ainsi que par une hausse du niveau marin (Haq et al., 1988). 

Cette combinaison de facteurs tecto-eustatiques a permis la mise en place de la mer de craie 

sur une grande partie de l’Europe (figure 1-19), qui repose en discordance angulaire (5 à 10°) 

sur les dépôts plus anciens (Auffret et Colbeaux, 1977). La série sédimentaire du Crétacé 

supérieur se compose à sa base de marnes glauconieuses, puis d’une épaisse série de craie 

(plus de 400m au niveau du bassin de Dieppe-Hampshire), divisées en trois formations: la Craie 

inférieure (Cénomanien), moyenne (Turonien) et supérieure (Sénonien)(Rawson et al., 1978) 



CHAPITRE 1 : CONTEXTE GÉOLOGIQUE 

40 
 

(figure 1-16). Cette craie s’est déposée dans une mer profonde de 100 à 600m et de salinité 

normale (Hancock, 1975). La craie est parfois entrecoupée de bancs nodulaires, de marnes ou 

de bancs de silex.  

La Craie inférieure (Cénomanien), composée de marnes crayeuses et de craies grises, se 

distingue par de fortes teneurs en éléments terrigènes. Elle est délimitée à sa base et son 

sommet respectivement par les marnes glauconieuses et les marnes de Plenus. La Craie 

moyenne (Turonien) correspond à des bancs massifs de craie blanche litée. Le banc Melbourn 

Rock, constitué de craies nodulaires et de hardgrounds, réside à sa base. Enfin la Craie 

supérieure (Sénonien) correspond à la plus épaisse des trois unités de la Craie. Il s’agit de 

craies blanches massives et litées, avec à sa base le banc de Chalk Rock (craies nodulaires et 

hardgrounds). En Manche, le dépôt de la Craie est peu observé après le Campanien ; des craies 

maastrichtiennes sont toutefois présentes au Sud du Central Channel High et sur la bordure 

orientale du bassin de Dieppe-Hampshire (Hamblin et al., 1992 ; Gale et Lovell, 2018). Le 

Cénozoïque de la partie méridionale du Bassin de Dieppe-Hampshire repose en discordance 

sur la craie d’âge santonien à campanien (King, 2016). Un épisode érosif est reconnu dans les 

zone alentours, avec des dépôts préservés les plus récents d’âges campaniens à 

maastrichtiens (Pomerol, 1989). 

 

 

Figure 1-19 : Distribution de la craie du Crétacé supérieur en Manche orientale (Hamblin et al., 1992). 
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2.3. Déformations connues en Manche et dans les régions bordières 

2.3.1. Phases d’inversion en Europe occidentale 

A. Première phase d’inversion : phase « sub-hercynienne » 

Les bassins d’avant-pays nord-alpins enregistrent une première phase d’inversion tectonique 

au cours du Turonien et du Sénonien inférieur, en réponse à l’initiation de la collision entre 

les plaques apulienne et européenne (Ziegler, 1987). Cette phase, qui affecte l’Europe du 

Nord, est appelée phase «  sub-hercynienne » (Ziegler, 1990, 1987) (figure 1-20). Les 

premières déformations liées à cette inversion se font du Turonien supérieur au Santonien 

dans les bassins de Sole Pit, de Basse Saxe et dans le Graben Central de mer du Nord. La phase 

d’inversion sub-hercynienne connaît ensuite son paroxysme au Campanien-Santonien, avec 

des déformations décrites dans les bassins de Sole Pit, Ouest Pays-Bas-Broad Fourteens, Polish 

Trough et dans le Graben Central (mer du Nord). 

 

B. Phase d’inversion Paléocène « Laramide » 

Un changement de contexte géodynamique global affecte l’Europe de l’Ouest au Paléocène 

moyen (Ziegler, 1987 ; Evans et al., 2003). Cette inversion tectonique s’inscrit dans la phase 

d’inversion Laramide qui affecte le Nord-Ouest de la plaque européenne au Paléocène moyen 

(Ziegler, 1987). L’inversion Laramide est enregistrée au Sud de la Norvège, dans le Graben 

Central de la mer du Nord, dans les bassins Basse-Saxe, Ouest Pays-Bas-Broad Fourteens, 

Polish Trough et Altmark-Brandenburg (Ziegler, 1987), mais ses effets se font également 

ressentir dans la mer Celtique, les Approches Occidentales, le Bassin de Paris (Pomerol, 1978) 

ou encore la Manche (Lake et Karner, 1987; Ziegler, 1987) (figure 1-20). En Manche, le 

raccourcissement crustal et les contraintes compressives impliquent un changement dans le 

jeu des failles majeures (d’un jeu normal à un jeu inverse), contrôlant la surrection et 

l’inversion des bassins mésozoïques (Wittaker, 1985 ; Lake et Karner, 1987 ; Mascle et Cazes, 

1987 ; Underhill et Stoneley, 1998 ; Underhill et Paterson, 1998 ; Lagarde et al., 2003). A l’Est 

de la Manche, le Massif du Brabant connaît un soulèvement, marqué par l’érosion de la craie 

du Crétacé supérieur et le remaniement des produits de l’érosion dans les dépôts du Danien 

terminal et du Thanétien basal (Deckers et Matthijs, 2017). 

Le moteur de la phase Laramide, initialement considéré comme la convergence Afrique-

Eurasie (Ziegler, 1990), semble en réalité plus complexe, notamment en raison des faibles 

vitesses de convergence en Europe occidentale, insuffisantes pour expliquer l’amplitude des 

déformations. Différentes hypothèses sont ainsi avancées dans la littérature pour expliquer 

les inversions des bassins du Nord-Ouest de l’Europe : (i) l’orogenèse alpine (Ziegler, 1990), 

(ii) le volcanisme sous-plaqué lié au plume mantellique islandaise (Hillis et al., 2008; Lundin et 
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Doré, 2002), (iii) la transmission des contraintes liées à l’expansion océanique Nord Atlantique 

(ridge push ; Boldreel et Andersen, 1998; Dore et Lundin, 1996), et (iv) l’ouverture 

différentielle de l’Atlantique du Nord-Est (Mosar et al., 2002). 

Anell et al. (2009) montrent que l’amplitude des inversions décroît depuis la bordure orientale 

de l’Atlantique vers les îles britanniques, constatation qui semble appuyer les hypothèses liées 

à l’expansion océanique Atlantique. 

 

 

Figure 1-20 : Distribution de la déformation (zones grisées) associée aux inversions tectoniques en Europe du 
NW (Fidalgo González, 2001, d’après Ziegler, 1987): phase sub-hercynienne (Turonien-Campanien) ; phase 

Laramide (Paléocène moyen) ; phase éo-oligocène ; phase oligo-miocène. 
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C. Phase Eo-Oligocène 

Une autre phase d’inversion affecte la mer du Nord et les îles britanniques à partir de l’Éocène 

supérieur jusqu’à l’Oligocène supérieur (Ziegler, 1987). Cette phase s’accompagne également 

d’une inversion régionale dans le domaine Nord-Atlantique (Roberts et al., 1999). Des 

déformations sont aussi observées sur les marges du Groenland (Anell et al., 2009), au Nord-

Est de la mer du Nord (Clausen et al., 2012), en mer de Norvège (Lundin et Doré, 2002), dans 

le domaine Féroé-Shetland (Lundin et Doré, 2002), en mer Celtique, dans les Approches 

Occidentales de la Manche (Le Roy et al., 2011), sur l’île de Wight à la limite Bartonien-

Priabonien (Newell et Evans, 2011), dans les bassins de Sole Pit (Van Hoorn, 1987) et Broad 

Fourteens (Nalpas et al., 1996), dans la région de l’Artois (Minguely et al., 2010), et enfin 

l’exhumation des îles britanniques, dont les moteurs seraient les contraintes associées à 

l’ouverture de l’Atlantique Nord et  la collision alpine (Hillis et al., 2008) (figure 1-20). 

Ziegler (1987) relie cette phase de déformation à la convergence alpine et au début de la 

collision continentale associée ; les variations de la vitesse de l’expansion océanique Nord-

Atlantique et la dynamique mantellique sont également proposées comme moteur de cette 

phase d’inversion (Lundin et Doré, 2002).  

 

D. Phase Oligo-Miocène 

Une phase d’inversion cénozoïque, affectant les bassins du Nord-Ouest de l’Europe au cours 

de l’Oligo-Miocène, est identifiée par Ziegler (1987). Cette phase affecte plusieurs bassins 

européens, la plupart ayant déjà été affectés par l’inversion Éo-Oligocène : le domaine Féroé-

Shetland, la mer Celtique (Doré et al., 2008), la mer de Norvège (Lundin et Doré, 2002), la 

marge Est du Groenland (Price et al., 1997), le bassin de Sole Pit, Le Sud de la mer du Nord, les 

bassins occidentaux des Pays-Bas (Ziegler, 1988), les Approches Occidentales de la Manche 

(Le Roy et al., 2011) et le domaine Rockall (Roberts, 1989) (figure 1-20). 

De même que pour les précédentes phases de déformation cénozoïques, le moteur de 

l’inversion reste difficile à définir. Selon les auteurs, des origines liées à l’expansion océanique 

en Atlantique Nord ou au paroxysme de la déformation alpine sont évoquées (Ziegler, 1987). 

S’il semble admis que l’évolution de ces domaines alpin et atlantique affecte l’histoire 

tectonique des bassins européens, il reste difficile de quantifier la part de déformation 

transmise par l’orogenèse alpine et par l’ouverture atlantique (Price et al., 1997). Ceci en 

raison (1) de la chronologie mal contrainte des évènements liés au domaine Nord-Atlantique 

et (2) de la mauvaise compréhension des processus de propagation des contraintes sur de 

longues distances. 
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2.3.2. Déformations enregistrées en Manche et ses bordures 

La dislocation de la Pangée au début du Mésozoïque et l’extension orientée NW-SE associée 

entrainent dans la région de la Manche un amincissement de la croûte et une subsidence 

structurale (Chadwick, 1986; Lagarde et al., 2003).  

 

A. Déformations permo-triasiques 

À partir du Permien, le soulèvement provoqué par l’orogenèse varisque est suivi par une 

extension crustale qui s’accompagne par la mise en place ou la réactivation de failles majeures 

E-W qui délimitent des bassins : les Approches Occidentales à l’Ouest, et les bassins de Dorset 

et de Portland-Wight en Manche orientale (figure 1-21a) (Hamblin et al., 1992; Underhill et 

Stoneley, 1998; Lagarde et al., 2003). Ces bassins s’ouvrent sous la forme de grabens 

asymétriques qui se développent au Sud de failles varisques E-W réactivées (Chadwick et al., 

1983). Du volcanisme permien est associé à la subsidence rapide et à l’activité de failles 

normales, avec les séries volcaniques d’Exeter dans le bassin de Dorset (Cornwell et al., 1990; 

Knill, 1969) et des anomalies magnétiques à l’Ouest de la ride de Start-Cotentin attribuées à 

ce volcanisme (Day, 1986). 

Les variations latérales d’épaisseur des dépôts d’âge Permo-Trias semblent montrer que la 

zone de failles Ouessant-Alderney (OAFZ), d’affinité cadomienne, a également été réactivée 

lors de cette phase d’extension mésozoïque. 

Les épaisseurs de sédiments permo-triasiques sont importantes dans ces bassins, allant 

jusqu’à plus de 2000 mètres (probablement plus de 3100 mètres dans le bassin de Portland-

Wight). La subsidence et le développement de ces bassins conduit à une évolution de la nature 

des dépôts sédimentaires, avec un passage de conditions de dépôts continentales à un 

environnement marin peu profond, ainsi qu’une progradation vers l’Est au cours du Trias. 
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Figure 1-21 : Cartes des épaisseurs sédimentaires et schémas structuraux du Sud de l’Angleterre au (a) Permo-
Trias, (b) Jurassique et Crétacé, et (c) Cénozoïque (Underhill et Stoneley, 1998, modifié d’après Hamblin et al., 

1992). 
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B. Déformations jurassiques  

Au Jurassique inférieur la Manche connaît une subsidence tectonique provoquée par de 

l’extension crustale, avec la réactivation de failles préexistantes (Lagarde et al., 2003). Une 

phase de subsidence thermique suit au Jurassique moyen, avec un drapage sédimentaire plus 

uniforme au-dessus des structures liasiques (Hamblin et al., 1992). L’extension reprend au 

Jurassique supérieur et au Crétacé inférieur en lien avec le rifting de la marge continentale, et 

préalablement à l’ouverture de l’Atlantique Nord (Hay et al., 1999). Cette période une 

extension N-S est associée à l’ouverture du Golfe de Gascogne (Hay et al., 1999 ; Lagarde et 

al., 2003).  

Le développement des grabens asymétriques se poursuit en Manche orientale, grâce à un jeu 

syn-sédimentaire important des failles de Portland-Wight-Bray et de Manche Centrale (figures 

1-21b, 1-22 et 1-23A), induisant une subsidence différentielle dans les bassins de Portland-

Wight et de Manche Centrale (Lagarde et al., 2003). Localement plus de 3500 mètres de 

dépôts mésozoïques se mettent ainsi en place au sein du graben du bassin de Portland-Wight, 

la subsidence étant la plus forte au toit de la faille de Portland-Wight (figure 1-22). La 

subsidence provoquée par l’extension se localise également au niveau du bassin de Pewsey et 

du bassin du Weald-Boulonnais à l’extrémité Nord-orientale de la Manche (Hansen et al., 

2002; Mansy et al., 2003). Tous ces bassins mésozoïques interconnectés du nord de la Manche 

centrale et orientale font partie du bassin de Wessex (Hamblin et al., 1992). Le bassin de 

Wessex, tel que défini par Underhill et Stoneley (1998), consiste en un système de dépôt-

centres sédimentaires post-Varisque et de hauts morphologiques qui se développent au Sud 

de l’Angleterre selon des directions E-W (figure 1-21b). 

 

 
Figure 1-22 : Coupe simplifiée N-S à travers le bassin de Portland-Wight, illustrant l’asymétrie du graben 

(Hamblin et al., 1992). 

 

Les zones qui bordent ces bassins mésozoïques connaissent elles un soulèvement provoqué 

par un bombement thermique (Lake et Karner, 1987). On retrouve ainsi en Manche orientale 

et centrale le Central Channel High et le Haut de Dieppe-Hampshire (Hamblin et al., 1992; 

Lagarde et al., 2003).  
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En Manche orientale et centrale, la sédimentation est liée à l’évolution structurale de la 

région, au niveau de trois zones : (1) le bassin de Portland-Wight, (2) le Haut de Dieppe-

Hampshire et son extension dans le Dorset, et (3) le bassin du Weald-Boulonnais. La 

sédimentation jurassique se fait également au niveau du Sillon marneux péri-armoricain, 

plate-forme carbonatée qui se met en place en milieu peu profond au cours du Jurassique 

moyen en Normandie, en connexion avec les Approches Occidentales (Rioult et al., 1991) 

(figure 1-23A). Ce dépôt-centre est orienté E-W au niveau de la Baie de Seine, puis N120° à 

l’Est de Caen, sous l’influence du système de failles Fécamp-Seine et tardivement d’une 

subsidence thermique (Autran et al., 1986).  

 

 

Figure 1-23 : Évolution post-varisque de la région de la Manche. (A) Extension du Permien au Crétacé inférieur 
et mise en place de bassins le long de failles normales. (B) Compression cénozoïque et inversion régionale le 
long de failles inverses bordées par des rampes latérales : SLF, Sticklepath-Lustleigh faults ; OAFZ, Ouessant-

Alderney Fault Zone (Lagarde et al.,  2003, adapté de Chantraine et al., 1996 et Hamblin et al., 1992). 
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C. Déformations crétacées 

L’Europe Nord-occidentale est dominée au Crétacé par un régime extensif, bien que les 

évènements extensifs ne soient pas forcément synchrones dans l’ensemble des bassins 

(Vandycke, 2003). Vandycke (2003) compile les paléo-contraintes dans plusieurs bassins : le 

bassin du Weald-Boulonnais connaît une extension E-W au Coniacien-Santonien, tandis que 

l’extension est datée au Campanien dans le Sussex et sur l’île de Wight, respectivement selon 

des directions NW-SE et NE-SW. Cette extension peut être attribuée au déplacement entre le 

Groenland et la plaque européenne au Crétacé supérieur (Ziegler, 1989 ; Vandycke, 2003). Elle 

peut également être considérée, en raison du peu de failles affectant la formation Upper Chalk 

(dans le Wessex, le Sussex et le Kent) et de leurs faibles rejets, comme une transition entre la 

phase de rifting dans le bassin de Wessex et le début d’une phase de subsidence thermique 

(Vandycke et Bergerat, 2001). L’extension crétacée prend fin avec l’inversion tectonique 

Laramide qui a lieu au Paléocène moyen (Ziegler, 1987). 

Le Crétacé inférieur est marqué par deux évènements érosifs majeurs, au Berriasien et à 

l’Aptien. La discordance aptienne est attribuée, selon McMahon et Turner (1998), au 

soulèvement associé au début de l’expansion océanique dans le Golfe de Gascogne. En 

revanche le soulèvement régional de la fin Jurassique-début Crétacé responsable de la 

discordance berriasienne ne semble pas être en lien avec de l’extension au sein d’un bassin. 

À l’Est, le soulèvement du massif de Londres-Brabant isole la Manche de la mer du Nord au 

début du Crétacé inférieur (Ziegler, 1990 ; Hamblin et al., 1992). De plus les bassins de 

Portland-Wight et de Manche Centrale se retrouvent déconnectés du bassin du Weald-

Boulonnais, séparés par le Portsdown Swell. À partir de l’Aptien, la Manche et la mer du Nord 

se reconnectent (Ziegler, 1990), et la subsidence se poursuit dans l’ensemble de la Manche. 

Au Crétacé supérieur des mouvements tectoniques sont reconnus, notamment au niveau 

d’axes tels que la faille de Sandown (île de Wight), la faille de Fécamp et la faille du Bray 

(Mortimore, 2011a; Mortimore et Pomerol, 1991, 1987). Des épisodes tectoniques sont 

reconnus au Turonien moyen, au Turonien supérieur-Coniacien moyen, au Santonien 

supérieur-Campanien inférieur et à la fin du Campanien inférieur (Mortimore, 2011b ; 2018). 

Lasseur (2007) met en évidence de grandes flexures affectant le Bassin de Paris au Crétacé 

supérieur, à partir du Coniacien. Ces déformations, compatibles avec des raccourcissements 

NW-SE et NE-SW, sont des marqueurs de transmission de contraintes en limites de plaques, 

et sont attribuées à la convergence Ibérie-Eurasie (Lasseur, 2007). Le soulèvement de 

l’anticlinal du Weald s’accompagne d’une migration de la sédimentation vers le bassin de 

Wessex. L’inversion des bassins de Wessex et du Weald, présentant d’épaisses séries d’âges 

Jurassique et Crétacé inférieur, est contrôlée par des failles syn-sédimentaires au sein de la 

craie du Crétacé supérieur. Des bassins marginaux se développent de part et d’autres de ces 

bassins inversés : le Bassin de Londres au nord, qui est un bassin flexural sur un ancien bloc 
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crustal (le Massif Anglo-Brabant), et le bassin de Dieppe-Hampshire au sud (Mortimore, 

2011b) (figure 1-24). 

 

 

Figure 1-24 : (A) Carte géologique basée sur la carte du Royaume-Uni/Irlande au 1:1 000 000 du BGS ; (B) 
Coupes N-S à travers les bassins de Wessex et du Weald, montrant l’inversion des bassins mésozoïques et le 
développement des bassins cénozoïques de Londres et de Dieppe-Hampshire. D’après Mortimore (2011b). 

 

D. Déformations cénozoïques 

a. Manche orientale 

Au Crétacé la Manche est alignée avec l’axe d’ouverture de l’Atlantique Nord, mais depuis la 

fin du Crétacé supérieur, l’ouverture a migré vers le Nord-Ouest, provoquant une courbure au 

niveau du front de l’Europe Occidentale (Lagarde et al., 2003). Le bassin de la Manche se 

retrouve alors en position oblique à l’expansion océanique au début du Cénozoïque (figure 1-

4). Depuis le début du Cénozoïque, l’évolution structurale de la Manche est contrainte par sa 

position entre deux limites de plaques : (1) la dorsale médio-Atlantique divergente au Nord-

Ouest et (2) la limite convergente entre les plaques Eurasie et Afrique au Sud-Est (Lagarde et 

al., 2003) (figure 1-4C). 

Le raccourcissement crustal et les contraintes compressives associés à ces évènements 

géodynamiques provoquent le soulèvement ou l’inversion des bassins mésozoïques : le bassin 

de Portland-Wight et le bassin du Weald (Lake and Karner, 1987; Mascle and Cazes, 1987; 

Whittaker, 1985; Lagarde et al., 2003; Mortimore, 2011b) (figures 1-21c, 1-23b et 1-24). Cette 

inversion est contemporaine de l’inversion Laramide décrite en Europe septentrionale (Lake 

and Karner, 1987; Ziegler, 1987) (figure 1-20). Le soulèvement des bassins connaît plusieurs 
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pulses d’activité tectonique du Paléocène au Miocène moyen (Evans, 1990), qui pourraient 

être associés aux évènements en limites de plaques (convergence Ibérie-Eurasie, panache 

mantellique islandais, expansion océanique de l’Atlantique NE, collision alpine). 

 

b. Sud de l’Angleterre 

La Grande-Bretagne se retrouve pratiquement complètement émergée entre le Maastrichtien 

et le Thanétien, menant notamment à l’érosion de plus de 400 mètres de craie dans la région 

du Weald (Gale et Lovell, 2018). Gale et Lovell (2018) suggèrent que les mouvements verticaux 

responsables de cette érosion sont principalement contrôlés par l’activité du panache 

mantellique en Islande. 

Au cours de la fin du Paléocène et de l’Eocène inférieur, des évidences de déformations 

compressives associées à la convergence Afrique-Europe sont observées. L’analyse de deux 

systèmes fluviaux (formation de Reading, Thanétien supérieur à Yprésien basal ; formation de 

Poole, Yprésien terminal) par Newell (2014) sur l’Ile de Wight indique une reconfiguration 

structural majeure dans la région du bassin du Hampshire au cours de l’Eocène inférieur.  

A l’Eocène supérieur la déformation semble se localiser au niveau de certaines structures 

majeures, contrôlées par de grandes failles varisques. Gale et al. (1999) proposent une 

reconstitution de l’évolution du péricline de Sandown (de direction E-W) sur l’Ile de Wight, à 

partir de l’analyse de la distribution et de la composition de clastes remaniés dans les 

formations de Selsey (Lutétien supérieur), Barton et Becton (Bartonien). Le soulèvement total 

de plus de 500 mètres, à l’origine de la mise en place des anticlinaux orientés E-W de Sandown 

et de Brixton (figure 1-25), se serait ainsi fait en deux phases, à la fin du Lutétien et au 

Bartonien, à un taux moyen de 100 m/Ma, séparées par une période de quiescence et de 

pénéplanation. 

Cette dernière phase d’inversion du pérécline de Sandown intervient plus précisément autour 

de la transition Bartonien-Priabonien (Newell et Evans, 2011). Elle est en effet marquée par 

des strates de croissance (growth strata) syn-tectoniques et des variations latérales 

d’épaisseur le long du synclinal de Bouldnor et de l’anticlinal de Porchfield (Gale et al., 1999 ; 

Newell et Evans, 2011 ; Evans et al., 2011 ; figure 1-26). La reprise en compression de failles 

normales préexistantes selon un jeu inverse vers le nord (e.g. faille de Sandown) est 

interprétée dans la littérature comme étant liée à la transmission des contraintes pyrénéo-

alpines (Blundell, 2002). Ces phases de déformation interviennent avant la principale phase 

d’inversion, estimée entre l’Oligocène supérieur et le Miocène (Daley et Edwards, 1971 ; Lake 

et Karner, 1987 ; Newell et Evans, 2011). 
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Figure 1-25 : Carte géologique simplifiée de l’île de Wight (Mortimore, 2011a). 

 

Des analyses microstructurales menées par Vandycke et Bergerat (2001) sur l’Ile de Wight 

révèlent trois épisodes de formation de failles accompagnant l’inversion paléogène, entre 

l’Eocène supérieur et l’Oligocène inférieur : (1) un premier caractérisé par du décrochement 

et lié à une compression NNE-SSW, (2) un deuxième en réponse à un régime de contraintes 

N-S, et (3) un dernier caractérisé par des failles décrochantes et inverses toujours dans ce 

contexte de compression N-S. 

 

 
Figure 1-26 : Coupe schématique N-S à travers la structure de Purbeck-Wight, sur l’île de Wight (SE de 

l’Angleterre), d’après Newell et Evans (2011). Les growth strata sont décrites au sein des dépôts du Tortland Bay 
Member, au début du Priabonien. La faille de Sandown est globalement orientée E-W. 
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La datation de veines de calcite (Parrish et al., 2018) indique des âges de fractures à 55 Ma, 

48-36 Ma et 34-30 Ma. Les âges situés entre 34 et 30 Ma (Rupélien – Oligocène inférieur) 

correspondent à une fracturation de la croûte associée à la formation de monoclinaux, de 

failles et de plis en réponse à des contraintes N-S. Selon Parrish et al. (2018), ces déformations 

se font en réponse à la collision pyrénéenne. Une origine alpine du régime de contraintes est 

exclue par les auteurs en raison de la géométrie, du timing et des caractéristiques de 

l’architecture mécanique des Alpes durant l’Oligocène inférieur. 

 

c. Weald-Boulonnais et Belgique 

Vandenberghe et al. (2004) montrent une période de soulèvement du Massif du Brabant entre 

le Thanétien et l’Yprésien inférieur. Des indices de cette déformation sont retrouvées dans le 

Sud de la mer du Nord, au large de la Belgique, avec la mise en évidence d’une discordance 

dans le Thanétien terminal (De Batist et Henriet, 1995 ; Jacobs et De Batist, 1996). Deckers et 

Matthijs (2017) identifient un soulèvement au Paléocène moyen selon un axe WNW-ESE 

d’héritage calédonien, contemporain de la phase d’inversion Laramide. 

Une nouvelle discordance au sommet des dépôts yprésiens dans le bassin belge témoigne 

d’une nouvelle phase de soulèvement du massif (Vandenberghe et al., 1998 ; 2004). Cette 

phase est à nouveau également observée en mer du Nord, où De Batist et Henriet (1995) et 

Jacobs et De Batist (1996) décrivent une surface d’érosion au sein de l’Yprésien terminal, 

surmontée par une série interprétée comme un prisme de bas niveau marin. Autour de la 

limite Bartonien-Priabonien, Vandenberghe et al. (2004) mettent en évidence un épisode de 

soulèvement du Brabant et de l’Artois, à l’origine de hiatus sédimentaires. 

Le timing de l’inversion du Weald-Boulonnais (Artois), contrôlée par l’activité de failles WNW-

ESE, reste mal contraint. Mansy et al. (2003) et Minguely et al. (2010) envisagent une inversion 

ayant pu avoir eu lieu entre l’Eocène moyen et l’Oligocène supérieur. Briais (2015) propose un 

âge Bartonien supérieur à Oligocène pour le soulèvement de l’axe Artois-Boulonnais-

Ardennes, marquant la fermeture paléogéographique du domaine nord du Bassin de Paris. 

Des réactivations de ces failles selon des mouvements décro-chevauchants dextres sont 

supposées dans la partie orientale du Weald (Mansy et al., 2003). Dans le Boulonnais des 

indices de reprise en compression de certaines structures sont montrées par Averbuch et al. 

(2016) au niveau de l’anticlinal du Cap Gris-Nez, mais ces réactivations n’ont pas pu être 

datées précisément. 
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d. Bassin de Paris 

Plusieurs épisodes de déformation sont mis en évidence par les travaux de Briais (2015) au 

sein du Bassin de Paris, s’exprimant par des flexures et des réorganisations 

paléogéographiques (figure 1-27).  

L’analyse des épaisseurs de craie érodée et de la subsidence anté-Thanétien soulignent deux 

phases de déformation, exprimées par deux phases d’érosion dans le Bassin parisien : (1) une 

flexure (probablement E-W) anté-Danien et (2) une déformation anté-Thanétien (Briais et al., 

2016). Briais et al. (2016) raccordent la première phase à une première déformation 

compressive associée à la convergence Eurasie-Ibérie (Rosenbaum et al., 2002). En revanche 

la déformation anté-Thanétien ne semble pas être directement synchrone d’autres 

déformations compressives significatives dans l’avant-pays alpin, mais une déformation 

associée à la mise en place du panache mantellique islandais (principalement au Sélandien), 

qui implique le soulèvement des îles britanniques (White et Lovell, 1997), est envisagée. 

A la base de l’Yprésien, Briais et al. (2016) mettent en évidence une flexure NE-SW. Celle-ci 

n’est associée à aucune phase de déformation engendrée par la convergence Eurasie-Ibérie, 

cependant elle correspond (en terme d’âge et d’orientation des contraintes) au début de 

l’ouverture de l’Atlantique Nord (ridge push ; White et Lovell, 1997).  

Deux nouvelles flexures, cette fois orientées E-W, sont montrées par Briais (2015) et Briais et 

al. (2016) à l’Yprésien supérieur et au Bartonien inférieur. Elles sont compatibles en âge et en 

orientation avec deux phases de déformations compressives pyrénéennes (Briais, 2015). 

L’épisode de déformation de la fin de l’Yprésien est contemporain d’une accélération de la 

convergence Eurasie-Ibérie à partir de 53 Ma (Rosenbaum et al., 2002). La déformation du 

Bartonien inférieur est quant à elle contemporaine de la phase de compression pyrénéenne 

« paroxysmale », à l’origine de la mise en place de nappes de chevauchement dans les 

Pyrénées orientales (Christophoul et al., 2003). Cette phase est antérieure à la phase 

d’extension E-W d’âge oligocène (Bergerat, 1985). Une réorganisation paléogéographique et 

une reprise de la subsidence interviennent également à la limite Bartonien-Priabonien (Briais, 

2015). Cette déformation environ E-W semble s’inscrire dans le même régime de contraintes 

que la flexure bartonienne, mais indique une variation de la longueur d’onde. 

Une dernière flexure cénozoïque est mise en évidence dans le Bassin de Paris par Briais (2015), 

au Priabonien. Cette flexure se fait selon une direction NE-SW et est compatible avec une 

phase de raccourcissement enregistrée dans le domaine alpin (Ford et al., 2006 ; Dumont et 

al., 2012). 
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Figure 1-27 : Tableau de synthèse des déformations enregistrées dans le Bassin de Paris et des évènements 
survenant aux limites de plaques (Briais, 2015). 
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2.4. Conclusion 

Les parties qui viennent d’être développées nous ont permis de décrire (1) les évènements 

géodynamiques en limite de plaque européenne au cours du Cénozoïque, et (2) les phases de 

déformations enregistrées dans le domaine intraplaque au cours de cette période, en réponse 

à ces évènements géodynamiques. Briais (2015) a proposé une synthèse de ces évènements 

dans un tableau, présenté sur la figure 1-28. 

L’Europe occidentale subit des déformations entre le Crétacé supérieur et la fin du Paléogène 

dont la plupart semblent être associées à des évènements géodynamiques majeurs : (1) 

l’ouverture du domaine Nord Atlantique, (2) la convergence Eurasie-Ibérie et (3) la 

convergence Apulie-Eurasie. Les déformations répertoriées dans le domaine intraplaque sont 

souvent localisées par la réactivation de failles crustales, souvent d’affinité varisque.  

La synthèse de ces déformations servira de support dans la suite de ce manuscrit afin de 

discuter les déformations affectant la Manche orientale au cours du Paléogène, en les 

corrélant aux déformations connues dans les bassins (Sud de l’Angleterre, Bassin de Paris, 

bassin belge…) et les hauts morphologiques (Weald-Boulonnais, Massif de l’Artois, Portland-

Wight…) voisins. Nous chercherons également à établir des liens entre les déformations 

observées en Manche à les évènements géodynamiques en limites de plaques. 
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3. Le Cénozoïque de la Manche et des bassins voisins 

Le paysage morphologique et sédimentaire connaît des changements importants au 

Cénozoïque dans la région de la Manche. Ce changement est principalement dû à l’inversion 

tectonique polyphasée qui affecte l’Europe de l’Ouest dès le Crétacé supérieur. 

Hamblin et al. (1992) proposent une carte géologique des dépôts cénozoïques préservés en 

Manche orientale (figure 1-29). La préservation des séries cénozoïques s’effectue 

principalement dans le Bassin de Dieppe-Hampshire, mais d’autres dépôt-centres sont 

également présents, comme au niveau du bassin de Manche Centrale (Central Channel 

Outlier) ou du Bassin Nord-Baie de Seine, tandis qu’à terre, quelques affleurements ont été 

décrits au Sud-Ouest de Dieppe (affleurements de Varengeville) (figure 1-29). Une couverture 

cénozoïque est aussi décrite en Manche occidentale et à l’Est du Pas-de-Calais, dans le bassin 

de Londres-Brabant (Lagarde et al., 2003) (figure 1-23B).  

Le Bassin de Dieppe-Hampshire, globalement orienté NW-SE, préserve des dépôts d’âge 

paléogène au sein d’un grand synclinal de même orientation. Les bassins de Manche Centrale 

et du Nord-Baie de Seine, situés à l’Est de Dieppe-Hampshire, possèdent eux une orientation 

E-W. Des reliefs positifs émergés se mettent également en place au Cénozoïque, avec le 

soulèvement de l’anticlinal de Weald-Artois et du Massif du Brabant au Nord-Est du Bassin de 

Dieppe-Hampshire (Vandenberghe et al., 1998 ; 2004 ; Deckers et Matthijs, 2017), et le haut 

de Portland-Wight au Sud de l’île de Wight (Beeley and Norton, 1998). 

 
 

 
Figure 1-29 : Distribution et âge des sédiments cénozoïques en Manche orientale (d’après Hamblin et al., 1992). 
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3.1. Stratigraphie du Paléogène de Manche orientale 

3.1.1. Bassin de Dieppe-Hampshire 

Les dépôts cénozoïques du bassin de la Manche orientale sont compilés en carte pour la 

première fois par King (1949). L’essentiel de la zone où se sont déposés ces sédiments 

cénozoïques est nommée bassin de Dieppe par (Robert, 1971), alors que les sédiments 

isochrones du Sud de l’Angleterre forment ce qui est alors appelé bassin d’Hampshire. Robert 

(1971) considère que les deux bassins sont déconnectés et séparés par des dépôts Crétacé 

supérieur, mais l’apport de données de sismique réflexion a permis d’établir leur connexion 

et de définir le bassin de Dieppe-Hampshire comme étant l’association des deux bassins 

cénozoïques (Curry et Smith, 1975).  

Le remplissage du bassin de Dieppe-Hampshire est composé de dépôts d’âges Thanétien à 

Rupélien (figure 1-30). Les sédiments les plus récents (Priabonien-Rupélien) ne sont observés 

que dans les zones émergées du Sud de l’Angleterre, affleurant notamment sur la plus grande 

partie de la moitié nord de l’Ile de Wight (Hamblin et al., 1992; Hopson, 2011; Plint, 1982). Le 

remplissage sédimentaire du bassin se localise au niveau de deux dépôt-centres situés proche 

du méridien de Greenwich et au nord de l’Ile de Wight, et qui correspondent respectivement 

aux bassins anciennement nommés bassin de Dieppe et bassin d’Hampshire. 

 

 
Figure 1-30 : Profondeur sous le niveau de la mer de la base du Cénozoïque en Manche orientale (d’après 

Hamblin et al., 1992). 

 

Le cadre stratigraphique cénozoïque de l’Ile de Wight et du Sud de l’Angleterre est bien 

contraint, notamment grâce aux travaux cartographiques du British Geological Survey (BGS), 

à des forages profonds et des études portant sur la sédimentologie de faciès (Insole et Daley, 

1985 ; Edwards et Freshney, 1987 ; Plint, 1988 ; Huggett et Gale, 1997 ; Gale et al., 1999 ; 
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Newell, 2001 ; Gale et al., 2006 ; Newell et Evans, 2011 ; De Jonghe et al., 2011 ; Newell, 2014 ; 

King, 2016).  

 

Paléocène : Aucun sédiment danien ni sélandien n’est présent en Manche orientale, 

contrairement à la Manche occidentale (Evans, 1990). Cette lacune entre les séries 

thanétiennes et la craie santonienne à campanienne est soulignée par une discordance (King, 

2016). Les plus anciennes séries sédimentaires décrites dans le bassin de Dieppe-Hampshire, 

entre Dieppe et Fécamp, sont des calcaires blancs à microcodium datés à la fin du Thanétien 

(Auffret et al., 1975) (figure 1-31). Ces calcaires sont corrélables avec les calcaires du Cap 

d’Ailly à terre, dans le Nord de la France. À la fin du Thanétien se mettent en place des dépôts 

marins dans le centre du bassin de Dieppe-Hampshire, avec les bancs de Woolwich (sables et 

argiles sableuses, environ 20m), et des dépôts continentaux dans une partie du bassin 

d’Hampshire, avec les bancs de Reading (argiles, 30-40m), l’influence marine étant de plus en 

plus importante vers l’Est. Dans le Nord de la France et le Sud du Bassin de Dieppe-Hampshire, 

le milieu de dépôt correspond à des lagons et des environnements saumâtres. Au Nord du 

bassin, le milieu est fluvial à estuarien (Newell, 2014). 

 

 
Figure 1-31 : Stratigraphie cénozoïque du bassin de Dieppe-Hampshire. Âges et zones de nannoplancton (NP) 
d’après Haq et al. (1987), courbes de variations eustatiques d’après Haq et al. (1988), stratigraphie du bassin 
d’Hampshire d’après Aubry (1983) et du bassin de Dieppe-Hampshire d’après Curry et al. (1978), modifié par 

Hamblin et al. (1992). 



CHAPITRE 1 : CONTEXTE GÉOLOGIQUE 

60 
 

Éocène  

Yprésien (Éocène inférieur) : Les premiers dépôts éocènes correspondent à la formation de 

London Clay (Yprésien) et la formation de Varengeville en Normandie (Ouest de Dieppe), 

enregistrent une transgression majeure depuis la mer du Nord. La formation de London Clay 

correspond à des sables argileux. Cette formation atteint des épaisseurs importantes, puisque 

161 mètres ont été forés sur l’île de Wight (Hamblin et al., 1992). La seconde partie de 

l’Yprésien voit la mise en place de 50 à 100m de grès calcaires et d’argiles sableuses 

glauconieuses, corrélées à la formation de Wittering du Sud de l’Angleterre, à la base du 

Groupe de Bracklesham. Deux séquences transgressives sont reconnues dans la formation, 

soulignées par un banc de galet à leur base (Plint, 1988). La fin de l’Yprésien sur l’Ile de Wight 

s’inscrit dans une tendance régressive, soulignée par le passage de dépôts marins à fluviaux 

et estuariens (Newell, 2014). La transition entre l’Yprésien et le Lutétien est marquée par la 

présence de paléosols (Whitecliff Bay Bed ; De Jonghe et al., 2011 ; Newell, 2014) et de sables 

fluviatiles avec une surface d’érosion basale (Formation de Poole ; Newell, 2014). Newell 

(2014) évoque une probable reconfiguration tectonique majeure du bassin de drainage à la 

fin de l’Yprésien à l’origine de cette érosion. Des faciès sédimentaires similaires sont reconnus 

dans le Bassin de Paris au sein des argiles de Laon, qui témoignent d’environnements côtiers 

à alluviaux (Briais et al., 2016). 

 

Lutétien (Éocène moyen) : Une nouvelle transgression permet un retour à la sédimentation 

au début du Lutétien, avec la mise en place des formations de Earnley et Selsey sur l’Ile de 

Wight (De Jonghe et al. 2011 ; Newell, 2014 ; King, 2016 ; figure 1-31). Des carottes prélevées 

dans le Sud du bassin de Dieppe-Hampshire indiquent la présence de calcaires gréseux 

glauconieux (Bignot, 1972).  Bignot (1972) souligne une analogie entre le Lutétien de la partie 

méridionale du Bassin de Dieppe-Hampshire et le Lutétien du Bassin de Paris. La fin de la 

formation de Selsey (Lutétien supérieur) est caractérisée par une discordance sur l’Ile de 

Wight et un hiatus sédimentaire croissant vers l’est de l’île.  À noter que Curry et Smith (1975) 

signalent des réflecteurs sismiques de forte amplitude dans la partie offshore du bassin, au 

sein de la série lutétienne, interprétés comme des bancs calcaires consolidés.  

 

Bartonien (Éocène moyen) : La sédimentation carbonatée franche s’achève en Manche après 

le Lutétien. Auffret et al. (1975) et Auffret et Gruas-Cavagnetto (1975) définissent deux 

formations dans le Bartonien, séparées par une légère discontinuité angulaire au cœur du 

synclinal de Dieppe-Hampshire : L’Auversien, constitué de sables marneux glauconieux, et le 

Marinésien, caractérisé par une argile sableuse. Ces formations sont corrélées par Auffret et 

al. (1975) à la formation des argiles de Barton, et correspondent à un milieu marin (zone 

néritique ; King, 2016). Sur l’Ile de Wight, les séries à la base de la formation des argiles de 
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Barton témoignent d’un environnement marin plus profond que pour la formation de Selsey 

au sommet du Groupe de Bracklesham (Todd, 1990), marquant une tendance transgressive. 

Cette tendance est suivie d’une régression progressive qui se poursuit jusqu’au début du 

Priabonien (formation de Headon Hill ; Plint, 1988). 

 

Priabonien (Éocène supérieur) : Des dépôts priaboniens sont enregistrés sur l’île de Wight 

avec les formations de Headon Hills (75-100m) et les calcaires de Bembridge (moins de 20m) 

(figure 1-31). Ces formations ne se retrouvent en revanche pas dans le bassin de Dieppe-

Hampshire. La formation de Headon Hills présente une palette de lithologies très variées, avec 

des variations latérales de faciès rapides (Insole et Daley, 1985). Les calcaires marneux de 

Bembridge se déposent en milieu continental, et sont érodés par la légère croissance de 

l’anticlinal de Porchfield (Daley et Edwards, 1971). 

 

Oligocène : L’Oligocène n’est pas observé dans le bassin de Dieppe-Hampshire offshore, mais 

on en retrouve sur l’île de Wight, avec la formation de Bouldnor (ou Hamstead Beds, 

Rupélien), d’une épaisseur avoisinant les 100m (Hamblin et al., 1992) (Figure 3.2). On le 

retrouve également dans le bassin du Nord-Baie de Seine (Curry et Smith, 1975). Cette 

formation est représentée par des argiles grises, vertes ou bleu-vert. Une surface d’érosion 

est identifiée à sa base. La faune trouvée au sein de la formation de Bouldnor indique une 

sédimentation en eaux douces ou saumâtres, et en domaine marin à sa base et son sommet. 

La base de la formation de Bouldnor est marquée un banc de sables coquillers, le Bembridge 

Oyster Bed, soulignant un bref épisode transgressif (Daley, 1973). 

 

3.1.2. Bassin de Manche Centrale 

Le Bassin de Manche Centrale (figure 1-30) se développe suite à l’inversion du Haut de Manche 

Centrale au Cénozoïque, suite à la réactivation d’une faille extensive E-W à pendage vers le 

nord, miroir de la faille de Portland-Wight (Beeley et Norton, 1998). Beeley et Norton (1998) 

suggèrent une connexion probable entre cette faille et un chevauchement varisque, réactivé 

au cours de l’extension mésozoïque.  

Des séries cénozoïques sont préservées au sein d’un synclinal asymétrique, en discordance 

sur le Crétacé supérieur. Des carottages effectués dans les années 1950 ont été décrits par 

Curry (1962) et réexaminés par King (2016). Les premières analyses de Curry (1962) montrent 

la présence : (1) de dépôts paléocènes (Sparnacien), (2) du faciès London Clay (argiles grises 

ou brunes) de l’Yprésien inférieur, et (3) de sables marins glauconieux et plus ou moins 

argileux de l’Yprésien supérieur (Cuisien du Bassin de Paris, « Lower Bracklesham Beds » du 

Sud de l’Angleterre). Un échantillon situé vers le centre du bassin semble également montrer 
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la préservation de sédiments d’âge lutétien inférieur à moyen (Larsonneur, 1971 ; King, 2016). 

Hamblin et al. (1992) estiment une épaisseur maximale de dépôts cénozoïques préservés 

d’environ 105 mètres. 

 

3.1.3. Bassin Nord-Baie de Seine 

Le Bassin Nord-Baie de Seine met à l’affleurement des séries paléogènes préservés au sein 

d’un synclinal E-W, en discordance sur le Crétacé supérieur (Curry et Smith, 1975 ; figure 1-

30). Quelques échantillons carottés au niveau de ces séries et décrites par Curry et Smith 

(1975) donnent des informations sur la stratigraphie du bassin, et notamment la présence de 

Lutétien supérieur dans le bassin (marnes), environ 60 mètres au-dessus du sommet de la 

craie du Crétacé supérieur. Cette épaisseur suggère à Curry et Smith (1975) l’absence probable 

d’Eocène inférieur. Ces marnes seraient l’équivalent des calcaires de Fresville, décrits dans le 

Cotentin comme correspondant à un milieu de lagune saumâtre (Dugué et al., 2009). Des 

échantillons de calcaire à gastéropodes d’eau douce 80 à 100 mètres au-dessus du carottage 

de Lutétien sont décrits, mais n’ont pas pu être datés. Cependant les auteurs font l’hypothèse 

d’un âge oligocène, uniquement sur la base de l’épaisseur comprise entre les différents 

échantillons. Larsonneur et al. (1975) font état d’une série d’origine lacustre légèrement 

discordante sur le Lutétien supérieur, pouvant correspondre à un âge bartonien. 

 

3.2. Calage chrono-stratigraphique 

Dans la partie Sud-Est du Bassin de Dieppe-Hampshire (dans les eaux françaises), quelques 

analyses biostratigraphiques (microplancton et palynoflore) menées sur des échantillons 

carottés (Bignot, 1972 ; Auffret et Gruas-Cavagnetto, 1975) fournissent des informations sur 

l’âge des séries cénozoïques. 

Les analyses décrites par Bignot (1972) attribuent un âge yprésien à des marnes sableuses et 

glauconieuses avec une microfaune identique à celle identifiée au sein de la formation de 

Varengeville. De nombreux échantillons de calcaires gréseux glauconieux présentent quant à 

eux une microfaune caractéristique du Lutétien. Enfin, des échantillons de marnes 

glauconieuses pyriteuses et de grès marneux glauconieux présentent une association de 

foraminifères évoquant selon l’auteur celle des Sables d’Auvers du Bassin de Paris, au début 

du Bartonien. 

Auffret et Gruas-Cavagnetto (1975) reconnaissent, au niveau d’autres échantillons carottés, 

des assemblages palynologiques et microplanctoniques caractéristiques : 
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 Du faciès Sparnacien (Yprésien – Eocène inférieur) : lignites argileux à argilo-silteux, 

plus ou moins riches en matière organique et pyrite ; 

 Du faciès London Clay (Yprésien – Eocène inférieur) : argiles brunes et sables fins 

argileux ; 

 Du faciès Cuisien (Yprésien – Eocène inférieur) : argiles sablo-glauconieuses micacées 

et sables fins glauconieux et agileux ; 

 Du faciès Auversien (Bartonien – Eocène moyen) : sables marneux et glauconieux, dont 

certains sont riches en débris ligneux ;  

 Du faciès Marinésien (Bartonien – Eocène moyen) : silts argileux à faiblement argileux. 

 

3.3. Géométries du Bassin de Dieppe-Hampshire méridional 

Peu de cartes récentes présentent la géométrie de la partie méridionale du Bassin de Dieppe-

Hampshire. Les principales cartes géologiques de ce secteur ont été établies par Auffret et al. 

(1975 ; figure 1-32) et Curry et Smith (1975 ; figure 1-33) au milieu des années 1970, à partir 

de données de carottage et de lignes sismiques Sparker (très haute résolution). 

 

 
Figure 1-32 : Carte géologique de la Manche orientale et coupe N-S à travers le Bassin de Dieppe-Hampshire, 

réalisées par Auffret et al. (1975). 
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La carte et la coupe réalisées par Auffret et al. (1975 ; figure 1-32) montrent des dépôts allant 

du Thanétien au Bartonien préservés au sein d’un synclinal WNW-ESE asymétrique, dont le 

flanc nord apparait légèrement plus relevé que le flanc sud. Ce flanc nord est pratiquement 

parallèle aux plis et au réseau de failles de l’anticlinal du Weald-Boulonnais. La bordure sud 

du bassin présente quant à elle des replis secondaires qu’Auffret et al. (1975) interprètent 

comme résultant de l’interférence entre le synclinal de Dieppe-Hampshire et les plis de 

direction armoricaine affectant le littoral de Haute-Normandie. 

La coupe à travers le synclinal de Dieppe-Hampshire souligne de plus des ondulations dans la 

couverture sédimentaire cénozoïque. 

 

 
Figure 1-33 : Carte géologique de la partie orientale du Bassin de Dieppe-Hampshire (Curry et Smith, 1975). 

 

Les études menées jusqu’à présent en Manche orientale ne proposent pas de stratigraphie 

fine des dépôts cénozoïques, ce qui ne permet pas de raccorder les déformations à des 

évènements géodynamiques précis. Nous nous sommes donc aidés des travaux réalisés à terre 

en Angleterre et en France pour mieux appréhender la stratigraphie du Paléogène du Bassin 

de Dieppe-Hampshire dans un premier temps, et les phases de déformation enregistrées en 

Manche au cours de cette période dans un second temps. La partie suivante propose ainsi des 

coupes stratigraphiques réalisées sur l’Ile de Wight et le Bassin de Paris à partir d’une synthèse 

de travaux. 
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3.4. Coupes stratigraphiques synthétiques 

Nous ne disposons pas d’une stratigraphie assez fine dans le Sud du Bassin de Dieppe-

Hampshire pour pouvoir identifier les phases de déformations affectant la région de la 

Manche au Cénozoïque. Une partie des travaux de cette thèse a été d’améliorer, à l’aide de 

nouvelles données de sismique réflexion très haute résolution et de nouveaux carottages, la 

stratigraphie de cette zone pour la rendre de résolution semblable à la stratigraphie connue 

au niveau des bassins paléogènes voisins : l’Ile de Wight (partie nord du Bassin de Dieppe-

Hampshire), le Bassin de Paris et le bassin belge. Ces bassins ont été largement étudiés, et les 

phases de déformation qui les affectent ont été bien définies. Les connaissances sur ces zones 

seront ainsi utilisées dans la suite du manuscrit pour mieux comprendre l’évolution 

cénozoïque de la Manche orientale. 

 

3.4.1. Ile de Wight 

De très nombreuses études ont été menées sur la stratigraphie et les déformations 

enregistrées sur l’Ile de Wight au Méso-Cénozoïque Ces études décrivent avec beaucoup de 

détails la sédimentologie et la stratigraphie des dépôts préservés, à partir de l’analyse des 

faciès sédimentaires et de l’apport de forages profonds. 

La synthèse de ces études (Plint ; 1988 ; Huggett et Gale, 1997 ; Gale et al., 1999 ; 2006 ; 

Newell, 2001 ; 2014 ; Newell et Evans, 2011 ; De Jonghe et al., 2011 ; King, 2016) nous a permis 

de réaliser une coupe stratigraphique de l’ensemble de la colonne sédimentaire paléogène 

(figure 1-34). Pour la réalisation de cette coupe, le secteur de Whitecliff Bay, situé tout à l’est 

de l’île, a été pris comme référence pour les épaisseurs sédimentaires. Cette coupe 

stratigraphique synthétique représente les cycles stratigraphiques déterminés à partir de 

l’interprétation des auteurs, ainsi que la répartition et l’âge des faunes et des flores 

remaniées. 
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Figure 1-34 : Coupe stratigraphique synthétique du Cénozoïque de l’Ile de Wight, au niveau de Whitecliff Bay, 
dans la partie Est de l’île, d’après Plint (1988), Huggett et Gale (1997), Gale et al. (1999 ; 2006), Newell (2001 ; 

2014), Newell et Evans (2011), De Jonghe et al. (2011) et King (2016). 
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3.4.2. Bassin de Paris 

Les travaux de thèse de Justine Briais (2015), qui s’appuient sur de nombreuses données 

biostratigraphiques et une approche couplée de sédimentologie de faciès et de corrélations 

diagraphiques, ont apporté un niveau de détail inédit sur la stratigraphie du Bassin de Paris. 

La coupe stratigraphique issue de ces travaux constitue une coupe de référence pour ce bassin 

(figure 1-35). 

Briais (2015) propose de plus un découpage séquentiel du Cénozoïque du Bassin de Paris et 

reconnait trois ordres de cycle (du deuxième au quatrième ordre), dont cinq cycles de 2ème 

ordre, délimités par de grandes discontinuités et/ou des réorganisations 

paléogéographiques : 

 Un cycle Crétacé supérieur-Danien, caractérisé à sa base par une lacune anté-Danien 

moyen, ainsi qu’une autre discontinuité scellée par les dépôts thanétiens, associée à 

une lacune de la totalité du Sélandien. 

 Un cycle Thanétien-Yprésien, avec une Maximum Flooding Surface (MFS) majeure qui 

intervient tôt dans ce cycle. Celui-ci s’achève à la fin de l’Yprésien par une émersion 

généralisée et une érosion de l’yprésien sommital. 

 Un cycle Lutétien-Bartonien inférieur, correspondant à des environnements de rampe, 

et dont la discontinuité sommitale, d’âge bartonien inférieur, témoigne d’une 

émersion et d’une érosion. 

 Un cycle Bartonien inférieur-Priabonien terminal, avec une MFS majeure enregistrée 

dans les Sables d’Auvers (dépôts d’estuaire externe), suivie d’une tendance régressive 

qui se poursuit jusqu’au Priabonien supérieur. 

 Un cycle Priabonien terminal-Chattien, qui s’achève avec l’émersion définitive de la 

partie nord du Bassin de Paris au Chattien (surface d’érosion et lacune du Chattien). 
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Figure 1-35 : Coupe stratigraphique synthétique et découpage séquentiel de la série Paléogène du Bassin de 
Paris (Briais, 2015). 

 

4. Vallées incisées et dépôts quaternaires 

Les dépôts quaternaires au sein de la Manche sont limités à du remplissage de vallées incisées 

(figure 1-36) et à des bancs de sable et des dunes hydrauliques (Augris, 1986). Ils représentent 

la fin d’un hiatus d’âge oligo-miocène (Hamblin et al., 1992). Bien que plus récents que la 

période dont fait l’objet cette thèse, ces dépôts peuvent être fortement représentés dans 

certaines zones de la partie méridionale de la Manche orientale. 
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L’incision du substratum de la Manche orientale à l’origine du réseau de paléovallées 

périglaciaires est provoquée par les variations glacio-eustatiques quaternaires. De 

précédentes études présentent une cartographie de ces paléovallées depuis le Pas de Calais 

jusqu’en Manche Centrale (Antoine et al., 2003; Auffret et al., 1980; Gupta et al., 2007; Smith, 

1989). Ce système de vallées ne correspond pas à un système fluviatile classique et semble 

plutôt avoir été mis en place lors d’une transgression catastrophique lié au débordement d’un 

lac proglaciaire situé dans le Sud de la mer du Nord, probablement causé par la rupture d'une 

crête rocheuse dans le détroit du Pas de Calais (Gupta et al., 2007 ; 2017).  De plus, beaucoup 

de ces vallées présentent plusieurs séquences de remplissage d’origine polygénique (Hamilton 

et Smith, 1972). 

 

 

Figure 1-36 : Système fluviatile pléistocène de la Manche et son prolongement dans les bassins versants français 
et anglais, ainsi que la localisation des fosses (deep). (1) fleuve Manche, (2) paléovallées dépourvues de 

remplissage sédimentaire, (3) terrasses, (4) et (5) failles majeures, (6) coupes simplifiées (d’après Antoine et al., 
2003). 

 

Les données bathymétriques mettent en évidence un certain nombre de dépressions, ou 

fosses, qui surcreusent le fond marin jusqu’à des profondeurs de 270 m pour la Fosse Centrale 

et 280 m pour la Fosse d’Ouessant (Auffret et al., 1980; Lericolais, 1997). On retrouve ainsi :  

- En Manche orientale, la Fosse Dangeard au niveau du Pas de Calais ; 

- En Manche centrale, la Fosse Sainte Catherine, la fosse du Cotentin, la fosse médiane 

et la Fosse Centrale de la Hague. Celles-ci sont associées au réseau de vallées incisées ; 

- En Manche occidentale, la Fosse d’Ouessant, la Fosse de l’île Vierge, le bras Nord de la 

Fosse Centrale et la Fosse du Pluteus. 
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Ces fosses sont dépourvues de remplissage sédimentaire, ou pour certaines partiellement 

(Fosse Centrale) ou totalement comblées (Lericolais, 1997). 

L’origine de leur mise en place reste floue. Plusieurs hypothèses ont été proposées : une 

origine tectonique (Dangeard, 1929; Hinschberger, 1963), une origine fluvio-marine (Auffret 

et al., 1980; Hamilton et Smith, 1972; Larsonneur, 1971; Lericolais et al., 2003), une origine 

karstique (Boillot, 1964), une origine glaciaire (Berthois et Furnestin, 1938; Kellaway et al., 

1975; Lautridou et al., 1986) ou une origine catastrophique (Collier et al., 2015; Gupta et al., 

2007; Smith, 1989, 1985). Pour Lericolais (1997), aucune de ces hypothèses ne peut être 

appliquée systématiquement à toutes les fosses. 
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CHAPITRE 2 : DONNÉES ET MÉTHODES 

 

1. Données disponibles 

1.1. Historique des travaux réalisés en Manche orientale 

Les travaux sur le Cénozoïque de la Manche orientale commencent au début du XIXème siècle 

et aboutissent à la réalisation d’une première carte géologique de la région en 1949 par W.B.R. 

King. Plusieurs études ont été ensuite menées dans le Sud de la Manche orientale au cours 

des années 1960 et 1970. Dans la partie française du Bassin de Dieppe-Hampshire, les 

principales données de carottage proviennent des campagnes Ifremer « Manche Est » (1969 

et 1972) et « GRANOR » (1985). Des données de dragage ont également été recueillies lors de 

la campagne « BENTHOS Manche 09-74 » (1974). Ces données ont été analysées et publiées 

par Lapierre et al. (1970), Robert (1971), Bignot (1972), Auffret (1973), Auffret et al. (1975) ou 

encore Auffret et Gruas-Cavagnetto (1975) (figure 2-1). Ces derniers proposent une première 

description de la stratigraphie du bassin, basée sur l’analyse biostratigraphique des 

échantillons prélevés. Ces échantillons ont été pris en compte pour la calibration 

stratigraphique des unités sismiques identifiées au cours de cette étude. Pour cela, les 

estimations chronostratigraphiques des articles de Bignot (1972) et Auffret et Gruas-

Cavagnetto (1975) ont été réévaluées à partir de chartes biostratigraphiques actualisées 

(Martini, 1971 ; Berggren et Pearson, 2005).  

 
Figure 2-1 : Position des carottages d’âge paléogène au sein du Bassin de Dieppe-Hampshire, étudiés par Bignot 
(1972) et Auffret et al. (1975). Les limites du bassin (en rouge) proviennent de la carte géologique de la France 

au 1/1000000ème (Chantraine et al., 1996). 
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La stratigraphie de la partie immergée du Bassin de Dieppe-Hampshire a également pu être 

étudiée grâce à un forage (BGS BH 75/38) et à un puits d’exploration (99/12-1) localisés dans 

les eaux anglaises (figure 2-1). 

Au cours de la même période, l’étude du bassin se fait également via l’apport de données de 

sismique réflexion Sparker et Boomer (Robert, 1971 ; Groupe Norois, 1972 ; Curry et Smith, 

1975 ; Auffret et Colbeaux, 1977 ; figure 2-2). Ces données ont alors été utilisés dans un 

premier temps pour aider le choix des sites de carottage, et ont ensuite permis l’analyse 

stratigraphique et structurale de la Manche orientale. 

 

 

Figure 2-2 : Plan de position des lignes sismiques utilisées dans les travaux de A. Curry et Smith (1975) et B. 
Auffret et Colbeaux (1977). La carte B. présente également le positionnement des carottages utilisés par Auffret 

et Colbeaux (1977) pour la cartographie sous-marine au niveau de l’axe Artois-Boulonnais. 

 

1.2. Nouvelles données 

1.2.1. Données sismiques très haute résolution (THR) 

Afin de réaliser une analyse fine de la stratigraphie et la structuration du Bassin de Dieppe-

Hampshire et de ses bordures, des nouvelles données sismiques très haute résolution (THR) 

ont été nécessaires. Dans le cadre du démarrage du projet « Manche orientale » de l’équipe 

Tectonique du Laboratoire « Géosystèmes » de Lille, en collaboration avec les universités de 

Brest et du Havre, ainsi qu’avec le BRGM, deux campagnes océanographiques ont été 

programmées dans le but d’acquérir de nouvelles données sismiques de type Sparker, et ainsi 

(1) d’améliorer la qualité des données disponibles dans ce secteur d’étude, grâce au 
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perfectionnement des dispositifs d’acquisition sismique, et (2) d’avoir un maillage plus fin que 

ce qui était jusqu’alors disponible. La sismique Sparker est particulièrement adaptée à la 

Manche orientale et aux problématiques de cette thèse, en raison de sa haute résolution, et 

l’échelle verticale des profils similaire à celle des affleurements situés le long de la côte autour 

de la Manche, notamment les falaises du Boulonnais. 

Une première campagne océanographique, « TREMOR », a été menée en 2014 (1-15 juin) à 

bord du N/O « Côtes de la Manche » (avant le début de cette thèse) grâce à la plate-forme de 

sismique Sparker du Laboratoire « Domaines Océaniques » de l’IUEM de l’UBM (Brest). Le 

dispositif d’acquisition sismique était composé : 

- D’une génératrice SIG Mini Sparker 250 J 

- D’un peigne SIG 30 brins (figure 2-3A) 

- D’une flûte SIG monotrace (figure 2-3B) 

- D’un logiciel d’acquisition DELPH 

- D’un GPS 

 

 

Figure 2-3 : Photos du dispositif d’acquisition sismique : A. Electrode de 30 brins (couramment appelée 
« peigne ») ; B. Flûte sismique monotrace SIG, composée de 8 hydrophones espacés de 50 cm ; C. Génératrice 

SIG 300 J ; D. Logiciel d’acquisition SonarWiz. 
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Avant le début de l’acquisition, la puissance de la génératrice est sélectionnée, ainsi que la cadence de 

tir qui sera utilisée. Lorsque l’acquisition est lancée (démarrage de la génératrice), l’énergie est 

transmise à l’électrode (le peigne SIG) placée dans l’eau, et une onde est générée. Cette onde se 

propage et pénètre à travers les sédiments et le substratum rocheux (figure 2-4). Les réflexions sur des 

interfaces (contraste d’impédance acoustique de part et d’autre de l’interface) remontent vers la 

surface et sont enregistrées par la flûte sismique monotrace, composée de plusieurs hydrophones. Le 

signal est alors transmis au logiciel d’acquisition situé à bord du bateau et un profil sismique est 

reconstitué à partir du temps d’arrivée des ondes réfléchies au fur et à mesure de l’avancée du bateau 

(figure 2-4). 

 

 

Figure 2-4 : Géométrie du dispositif d’acquisition sismique Sparker utilisé lors des campagnes « TREMOR » et 
« TREMOR 2 ». Modifié d’après un schéma explicatif de SIG France. 

 

En raison de la faible épaisseur de la tranche d’eau (jusqu’à une centaine de mètres) une 

cadence de tir de 500 ms et une puissance de 50 J au niveau de la génératrice ont été choisies. 

Les profils ont été acquis avec une vitesse de 4 nœuds (± 1 nœud), avec la source (Sparker) et 

la flûte (streamer) situés 50 mètres derrière le bateau. Le matériel utilisé et les paramètres 

choisis permettent d’obtenir une résolution horizontale de l’ordre du mètre et une résolution 

verticale entre 1 et 4 mètres. 
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Figure 2-5 : Profil sismique non interprété acquis lors de la campagne TREMOR (2014). Exagération verticale de 

50. 

 

Cette campagne a permis l’acquisition de 1800 kilomètres de profils (figure 2-5) quadrillant le 

Sud-Ouest de la partie française du Bassin de Dieppe-Hampshire, ainsi que le Jurassique et le 

Crétacé localisé au nord du Bassin Nord-Baie de Seine, au large de la côte du Boulonnais et au 

large du Tréport (figure 2-6). 

 

 
Figure 2-6 : Plan de position des données sismiques Sparker acquises au cours des campagnes « TREMOR » 

(2014) et « TREMOR 2 » (2017) et des sites carottés au cours de la campagne « TREMOR 2 ». Carte géologique 
de la France au 1/1000000ème (Chantraine et al., 1996). 

 

La campagne « TREMOR 2 », co-dirigée par V. Gaullier (LOG – Lille) et F. Paquet (BRGM – 

Orléans) a été mise en œuvre en 2017 à bord du N/O « Thalia » et a permis l’acquisition de 

2100 kilomètres de profils Sparker à partir du matériel sismique du LOG, acquis dans le cadre 

du CPER MARCO. Le dispositif d’acquisition était très semblable à celui utilisé au cours de la 

campagne « TREMOR » : 
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- Une génératrice SIG 300 J (figure 2-3C) 

- Un peigne Sparker SIG 30 brins (figure 2-3A) 

- Une flûte SIG monotrace (figure 2-3B) 

- Un logiciel d’acquisition SonarWiz (figure 2-3D) 

- Un GPS 

Pour cette campagne, une cadence de tir de 333 ms et une puissance de 50 J ont été choisies 

comme paramètres d’acquisition. Cette campagne a permis de couvrir l’Est de la partie 

française du Bassin de Dieppe-Hampshire et une zone localisée à l’Ouest du bassin, ainsi que 

de densifier des zones clés déjà couvertes par les données de « TREMOR » décelées à partir 

de l’interprétation effectuée en début de thèse (figure 2-6). 

Pour les données acquises au cours de ces deux campagnes, le traitement sismique des profils 

a été réalisé par Isabelle Thinon (BRGM). Une correction de la géométrie du système 

d’acquisition, une correction de la marée, l’application d’un filtre passband, une correction de 

divergence sphérique et une correction de la houle à partir d’un filtre ont été effectuées sur 

les données sismiques (le traitement sismique a été réalisé sous Seismic Unix). 

 

1.2.2. Données de carottage 

En plus de l’acquisition de données sismiques, la campagne « TREMOR 2 » (2017) a permis le 

prélèvement de nouveaux échantillons par carottage au niveau du Cénozoïque du Bassin de 

Dieppe-Hampshire. Les sites de carottages ont été sélectionnés sur les zones couvertes par les 

données sismiques de la campagne « TREMOR » (2014) à partir des résultats de 

l’interprétation de celles-ci (figure 2-6). Le carottage a été effectué à partir d’un carottier de 

type Kullenberg (Ifremer ; figure 2-7A), permettant ici un échantillonnage superficiel des 

roches sédimentaires (figures 2-7B et C). Quarante-quatre sites ont ainsi été carottés, quinze 

atteignant les roches d’âge cénozoïque (figure 2-7B), les vingt-neuf autres ne permettant de 

prélever que du sable grossier bioclastique quaternaire (figure 2-7C). 

Les échantillons carottés ont fourni des informations sur les lithologies et les âges de certains 

niveaux stratigraphiques identifiés sur les données sismiques. Des analyses 

biostratigraphiques (kystes de dinoflagellés et pollens) ont été réalisées par Jean-Jacques 

Châteauneuf (consultant en biostratigraphie, Orléans) sur cinq échantillons prélevés au cours 

de « TREMOR 2 ». Ces analyses seront détaillées dans les annexes du Chapitre 3. 
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Figure 2-7 : A. Carottier de type Kullenberg utilisé au cours de la mission « TREMOR 2 » (2017) ; B. Echantillon de 

grès fin bioclastique glauconieux d’âge cénozoïque ; C. Echantillon de sable fin à moyen bioclastique d’âge 
quaternaire. 

 

1.3. Bathymétrie 

Des données bathymétriques provenant du SHOM (Manche « française ») et de l’UKHO 

(Manche « britannique ») ont été acquises en Manche orientale. Un jeu de données 

harmonisé avec une résolution de 50 mètres a été créé, couvrant la quasi-totalité de la zone 

(figure 2-8). Le jeu de données est complété par la bathymétrie EMODnet, tandis qu’à terre 

une topographie SRTM avec un maillage de 90 mètres a été utilisée. 

 
Figure 2-8 : Carte bathymétrique de la Manche Orientale, correspondant à une compilation des données SHOM, 

UKHO et EMODnet. Topographie SRTM. Système de projection WGS84 UTM31N. 
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2. Méthodologie 

2.1. Logiciels de cartographie et d’interprétation sismique 

L’interprétation des données de sismique réflexion a été facilitée par l’utilisation du logiciel 

d’interprétation sismique IHS Kingdom Suite (figure 2-9). Celui-ci permet de visualiser et 

d’interpréter des données sismiques géoréférencées au format SEG-Y. L’analyse de 

l’architecture du bassin de Dieppe-Hampshire et de ses bordures à partir des données 

sismiques acquises a été simplifiée par l’utilisation d’outils de pointage des horizons sismiques 

et des failles. 

Des logiciels de cartographie (ArcGIS, Global Mapper et MAPublisher) ont quant à eux permis 

d’analyser la géomorphologie, par l’analyse des structures superficielles observables sur les 

données bathymétriques, de réaliser des cartes des unités sismiques et des structures, et de 

réaliser différentes interpolations. 

L’ensemble des travaux a été réalisé sous une projection UTM 31 N dans un système 

géodésique WGS84.  

 

 
Figure 2-9 : Capture d’écran du logiciel d’interprétation sismique IHS Kingdom Suite. A : Plan de position des 
profils sismiques THR et cartographie en cours des marqueurs sismiques ; B : Profil sismique Sparker en cours 

d’interprétation. 

 

2.2. Stratigraphie sismique 

Une part très importante du travail d’interprétation a été consacrée à l’analyse des faciès 

sismiques et des terminaisons des réflecteurs (troncatures d’érosion, onlaps, downlaps, 

toplaps ; figure 2-10), afin de mettre en évidence des surfaces majeures et des unités 

sismiques au sein de la colonne stratigraphique cénozoïque (figure 2-11A). Cette 

méthodologie est basée sur les principes de la stratigraphie séquentielle (Mitchum et al., 

1977 ; Vail et al., 1977 ; Catuneanu et al., 2011). Ces critères ont permis de mettre en évidence 

et de caractériser 25 unités sismiques (U1 à U25) au niveau des séries cénozoïques de la zone 

d’étude (figure 2-11B). 
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Figure 2-10 : Caractéristiques des faciès acoustiques et des terminaisons de réflecteurs couramment observés en 
sismique. Modifié d’après les travaux de Mitchum et al. (1977), Vail et al. (1977) et Catuneanu et al. (2011). 

 

 

Figure 2-11 : Profil sismique montrant : A. les terminaisons de réflecteurs soulignant des surfaces importantes ; 
B. l’identification d’unités sismiques, et la corrélation entre l’unité U20 et le carottage référencé « TRE17 

KS11A ». 
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Neuf faciès sismiques différents ont été identifiés au sein des séries cénozoïques. Ces faciès 

sont différenciés en fonction de l’amplitude, de la continuité, de la fréquence et de la 

configuration des réflecteurs sismiques (figure 2-10). Des unités sismiques ont pu être 

distinguées à partir de ces faciès. Les caractéristiques de ces derniers sont présentées dans la 

table 2-1.  

 

 

Table 2-1 : Tableau des caractéristiques des faciès sismiques identifiés sur les profils sismiques. 

 

Les caractéristiques des terminaisons des réflecteurs sous et sur les marqueurs sismiques 

délimitant les unités ont permis de mettre en évidence le caractère érosif de certaines 

surfaces (présence de troncatures d’érosion ; figure 2-11). 

Certains des faciès et des terminaisons de réflecteurs observés peuvent donner des 

informations sur le mode de mise en place des dépôts et le contexte sédimentologique. Les 

faciès montrant des réflecteurs internes obliques, avec présence de downlaps à la base et de 
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toplaps au sommet (figure 2-10), peuvent en effet être attribués à des unités progradantes. 

Des surfaces ayant une signification d’un point de vue stratigraphie séquentielle ont ainsi pu 

être mises en évidence : des surfaces d’érosion, des surfaces d’inondation maximale 

(maximum flooding surface – MFS) et des surfaces de régression maximale (maximum 

regressive surface – MRS). 

Afin d’obtenir des informations sur la lithologie et l’âge des unités sismiques, les sites de 

carottage présents dans la zone d’étude ont été corrélés avec les unités, comme le montre la 

figure 2-11B avec la corrélation entre l’unité U20 et un carottage effectué lors de la mission 

TREMOR 2. 

 

2.3. Biais dans le travail d’interprétation 

2.3.1. Couverture sismique 

Les marqueurs et les unités sismiques identifiés ont été corrélés sur l’ensemble des données 

de sismique réflexion disponibles. Malgré une relativement bonne couverture sismique, la 

distance entre les profils – entre 1 et 2 kilomètres dans les zones les plus denses, et entre 5 à 

7 kilomètres dans le reste de la zone d’étude – limite le suivi latéral de ces marqueurs et unités. 

Dès que cela a été possible, les traces visibles sur la bathymétrie des limites d’unités ont été 

utilisées pour réaliser les corrélations entre profils. 

 

2.3.2. Pénétration de la sismique très haute résolution 

La faible épaisseur de la tranche d’eau en Manche orientale (jusqu’à une centaine de mètres) 

ainsi que la très haute résolution des données sismiques Sparker ont impacté l’investigation 

en profondeur. Le premier paramètre a pour effet de faire apparaître le premier multiple 

rapidement, masquant alors les réflecteurs en profondeur, tandis que la très haute résolution 

des données est permise par l’émission d’un signal peu puissant et de haute fréquence (4000 

Hz, contre 15 à 500 Hz pour de la sismique haute résolution de type « Airgun »), qui s’atténue 

rapidement en profondeur. Cette atténuation reste généralement faible au-dessus du premier 

multiple dans le cas de cette étude, mais rend très difficile l’interprétation sous celui-ci. 

Hormis pour quelques réflecteurs de très forte amplitude visibles sous le premier voire sous 

le deuxième ou troisième multiple (figure 2-12), les données ont donc pu être exploitées sur 

les premières dizaines de mètres sous le fond marin. La colonne stratigraphique cénozoïque 

du secteur d’étude, épaisse de plusieurs centaines de mètres, n’est ainsi jamais visible dans 

son ensemble le long des profils sismiques. De même, ce type de sismique ne permet pas 

d’accéder à la base du bassin cénozoïque lorsque son épaisseur est trop importante. 
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En raison de cette petite fenêtre de visibilité, et afin de mieux illustrer les éléments structuraux 

et les géométries sédimentaires, les profils sismiques présentés dans ce manuscrit seront 

souvent représentés avec une forte exagération verticale. Il est donc important de garder en 

tête cette notion d’exagération, qui peut biaiser au premier abord la vision des pendages, de 

l’amplitude des déformations, et des variations d’épaisseur. 

 

 

Figure 2-12 : Profil sismique illustrant un réflecteur cénozoïque (réflecteur rouge) aisément observable sous le 
premier multiple. 

 

2.3.3. Objets géologiques plio-quaternaires 

La Manche orientale présente une relativement faible couverture sédimentaire quaternaire, 

notamment en raison des forts courants marins la traversant. Cette particularité constitue un 

avantage pour investiguer le substratum méso-cénozoïque. 

Des bancs de sable et des dunes hydrauliques sont toutefois présents dans certaines zones de 

Manche orientale (figure 2-13A), en particulier au large de la Côte d’Opale et de l’estuaire de 

la Baie de Somme (Augris, 1986). L’amplitude du signal sous le sable sur les profils sismiques 

n’est pas ou peu affecté par celui-ci, en revanche la remontée de la bathymétrie a pour 

conséquence de faire également remonter le multiple, gênant par conséquent l’investigation 

en profondeur (figure 2-13A). 

On retrouve également en Manche orientale de nombreuses vallées incisées quaternaires, qui 

viennent affecter les séries mésozoïques et cénozoïques. Plusieurs générations d’incisions 

sont ainsi distinguables en sismique, certaines creusant les séries plus anciennes sur plusieurs 

dizaines de mètres (figure 2-13B). La présence de ces incisions, aux endroits où elles sont les 

plus profondes et larges, complique le suivi des réflecteurs et leur corrélation entre lignes 

sismiques. 
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Figure 2-13 : A. Profil sismique illustrant un banc de sable et des dunes reposant sur des séries cénozoïques ; B. 

Profil sismique recoupant un système de paléo-chenaux quaternaires comblés. 

 

2.4. Conversion temps double – profondeur  

Les données sismiques présentent une échelle verticale exprimée en temps double. Pour 

déterminer des profondeurs, des épaisseurs, ou des valeurs de rejet et d’amplitude, il faut 

ainsi convertir les valeurs en temps double en mètres. Cette conversion est effectuée en 

prenant en compte une certaine vitesse de propagation des ondes dans le milieu géologique. 

Cette vitesse n’est pas très bien connue au niveau des roches composant la couverture 

sédimentaire de Manche orientale. Celles-ci correspondent essentiellement à des calcaires, 

des grès et des argiles. Des études démontrent des vitesses situées entre 1550 et 3000 m.s-1 

dans des sédiments silicoclastiques faiblement compactés et entre 3000 et 6000 m.s-1 dans 

des grès, des argiles ou des carbonates (Press, 1966 ; Mavko et al., 1998 ; Stewart, 2011). Une 

valeur de vitesse Vp de 2500 m.s-1, cohérente avec la nature des terrains situés en Manche 

orientale et les vitesses évoquées dans ces études, a ainsi été choisie. Cette valeur étant 

soumise à de fortes incertitudes, des barres d’erreur ont été déterminées lorsque des calculs 

de conversion temps double-profondeur ont été effectués. 
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2.5. Localisation des anciennes données de carottage 

La localisation de certains sites de carottages issus de la bibliographie (Bignot, 1972 ; Auffret 

et Gruas-Cavagnetto, 1975) est sujette à des incertitudes. Celle-ci a en effet été estimée à 

partir de la géolocalisation des cartes publiées. Les moyens de positionnement des sites au 

moment du prélèvement, au cours des années 1970, étaient moins précis qu’aujourd’hui. Un 

cercle d’un rayon de 1 kilomètre autour de leur localisation estimée a ainsi été prise en compte 

au moment de corréler les échantillons de carottage avec les unités sismiques. 

 

2.6. Méthodologie cartographique 

2.6.1. Cartographie des unités sismiques 

Pour effectuer la cartographie des marqueurs sismiques, la terminaison de ceux-ci au toit du 

substratum méso-cénozoïque, c’est-à-dire au niveau du fond marin ou sous les dépôts plio-

quaternaires, a été localisée le long des profils. Une corrélation entre les profils a ensuite été 

effectuée, en s’aidant de l’interprétation de la bathymétrie, notamment de la cartographie 

des linéaments bathymétriques. 

La présence des vallées incisées est ainsi prise en compte dans le tracé cartographique des 

marqueurs, ce qui crée un écorché du substratum sous le Plio-quaternaire : les cartes 

présentées dans le manuscrit représenteront donc la cartographie des séries méso-

cénozoïques anté-Pliocène. 

 

Cartographie des linéaments bathymétriques 

Les données bathymétriques viennent en complément des données sismiques et permettent 

de souligner un certain nombre de linéaments, pouvant être attribués à des limites 

stratigraphiques ou à des failles. Une analyse morphologique détaillée de la bathymétrie a 

ainsi été réalisée afin d’affiner la cartographie des unités sismiques (figures 2-14). De 

nombreuses limites d’unités sont en effet associées à des cuestas (figure 2-11), visibles sur la 

bathymétrie, en raison d’un contraste lithologique et d’une différence de résistance aux 

processus érosifs.  
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Figure 2-14 : A. Linéaments (stratification et failles) attribués à des séries méso-cénozoïques, résultant de 

l’analyse morphologique de la bathymétrie ; B. Linéaments (stratification et failles) observés dans la partie 
méridionale de la Manche orientale. Le plan de position des campagnes TREMOR et TREMOR 2 permet de 

localiser la zone d’étude. 
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2.6.2. Interpolation 

A. Cartes d’isoprofondeurs 

Les marqueurs sismiques cénozoïques identifiés et numérotés de T1 à T25 ont été corrélés sur 

l’ensemble des données sismiques disponibles. Afin de mettre en avant la morphologie de 

chacune de ces surfaces stratigraphiques, des cartes d’isoprofondeurs ont été réalisées en 

interpolant entre les profils sismiques. Pour cela, les fichiers de données XYZ des différents 

horizons ont été exportés et intégrés au projet ArcGIS au format « fichier de forme ». Des 

interpolations ont ensuite pu être réalisées en utilisant la méthode d’interpolation multivariée 

par voisins naturels, ayant l’avantage de proposer une approximation relativement lisse dans 

les zones interpolées, notamment dans les zones de faibles pentes. Enfin, un découpage par 

masque a été appliqué aux cartes d’isoprofondeurs résultantes à partir des contours de 

l’étendue des données (limites d’extension géographique des marqueurs pointés entre 

surface et multiple), pour obtenir des cartes sur les surfaces sur lesquelles chaque horizon est 

observé.  

Les cartes d’isoprofondeurs ont ensuite été converties de secondes-temps double en mètres. 

Cette conversion s’est faite en prenant en compte une vitesse de 1500 m.s-1 dans la colonne 

d’eau et une vitesse de 2500 m.s-1 dans les roches sédimentaires. 

 

B. Cartes de pente 

À partir des cartes d’isoprofondeurs, des cartes de pente ont été réalisées pour les différents 

horizons. Dans le but de faire ressortir les structures de plus fortes amplitudes affectant le 

bassin et d’avoir une meilleure représentation de leurs relations géométriques, nous avons 

cherché à réaliser une carte de pente sur l’ensemble du bassin. L’idée derrière la réalisation 

de cette carte est d’approcher les valeurs de pente à la base du bassin. Nous avons pour cela 

fait l’approximation que les séries préservées dans le Sud du Bassin de Dieppe-Hampshire sont 

globalement isopaques. Une fusion des cartes de pente de tous les surfaces cénozoïques a 

donc été réalisée, exception faite des quelques surfaces présentant un caractère trop érosif, 

via l’outil « mosaïque » d’ArcGIS. L’opérateur de mosaïque « moyenne » a été utilisé, afin de 

faire apparaître en sortie la moyenne des valeurs des cellules superposées. 

Bien que des incertitudes subsistent sur la valeur de cette dernière vitesse, le fait de prendre 

la même vitesse à travers les roches de l’ensemble de la zone d’étude permet de relativiser 

l’erreur possible, puisque les valeurs de pente sont moyennées sur la carte de pente de 

l’ensemble du bassin. 
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C. Cartes isopaques 

Les cartes d’isoprofondeurs des surfaces identifiées en sismique ont également permis de 

réaliser des cartes isopaques entre différents intervalles, permettant de mettre en évidence 

des variations régionales et locales de l’épaisseur. La réalisation des cartes isopaques s’est 

faite par simple soustraction des cartes d’isoprofondeurs sur ArcGIS. 

Ces différentes cartes seront présentées et discutées au niveau du Chapitre 4, portant sur la 

structuration de la Manche orientale. 

 

2.7. Quantification de la déformation 

Une partie des travaux réalisés au cours de cette thèse s’est portée sur l’analyse des 

déformations affectant les dépôts préservés en Manche orientale. Dans un premier temps, les 

différents éléments structuraux observés (failles, plis, flexures monoclinales) ont été 

cartographiés. Pour ce qui est des plis, la position des axes d’anticlinaux et de synclinaux a été 

repérée le long de l’ensemble des profils sismiques de la base de données. Pour les flexures 

monoclinales, le point à partir duquel la pente augmente a été cartographié (figure 2-15). Ces 

différentes structures ont ensuite été corrélées entre les profils sur la base de leurs 

caractéristiques et de leurs similitudes. 

 

 

Figure 2-15 : Exemple de flexure monoclinale vers le NW affectant des dépôts paléogènes. 

 

Un certain nombre de paramètres ont pu être déterminés à partir des données sismiques pour 

les différents types d’éléments structuraux : 
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Failles 

- Valeur du rejet vertical (en secondes-temps double et en mètres) ; 

- Evolution verticale du rejet, amortissement de la faille vers le haut ou non ; 

- Direction apparente du compartiment abaissé ; 

- Orientation du pendage apparent de la faille ; 

- Jeu apparent de la faille (normal ou inverse). 

Plis 

- Amplitude (en secondes-temps double) : calculée en déterminant la différence de 

hauteur entre l’apex d’un anticlinal et un segment reliant les apex des deux synclinaux 

voisins associés, et inversement (figure 2-16) ; 

- Demi-longueur d’onde (en mètres) : calculée en divisant par deux la distance entre les 

axes de plis voisins associés (figure 2-16). Dans le cas de plis symétriques la demi-

longueur d’onde correspond à la distance entre l’axe de l’anticlinal et l’axe du synclinal 

associé.  

 

 

Figure 2-16 : Amplitude et demi-longueur d’onde calculées sur les plis. 

 

Flexures monoclinales 

- Orientation apparente de la flexure. 

Ces paramètres ont été nécessaires pour hiérarchiser les différentes structures en fonction 

de l’amplitude de la déformation et pour discuter de l’évolution structurale du bassin et du 

partitionnement de la déformation (Chapitre 4). 
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CHAPITRE 3 : ÉVOLUTION TECTONO-

STRATIGRAPHIQUE CÉNOZOIQUE DE LA MANCHE 

ORIENTALE 

 

1. Préambule 

Ce chapitre s’articule autour d’un article accepté avec révisions modérées dans la revue 

Marine and Petroleum Geology, intitulé “Sedimentary record of Paleogene deformations in 

the Eastern English Channel and surrounding areas”. La Manche orientale constitue une zone 

clé pour mieux comprendre les déformations et les réorganisations paléogéographiques ayant 

affecté le Nord-Ouest de l’Europe au cours du Paléogène. Cet article présente donc une 

analyse stratigraphique des séries cénozoïques préservées dans la partie méridionale du 

Bassin de Dieppe-Hampshire et une corrélation avec les bassins avoisinants, dans le but de 

reconstruire les évolutions sédimentaire et structurale de la Manche orientale au cours de 

cette période.  

Ce chapitre présente ainsi les résultats de l’interprétation des données de sismique réflexion 

THR (sparker) et de carottage des campagnes « TREMOR » (2014) et « TREMOR 2 » (2017), 

travaux qui ont permis de proposer un cadre stratigraphique précis du Paléogène de la partie 

méridionale du Bassin de Dieppe-Hampshire. 25 unités sismiques au sein des séries 

paléogènes préservées dans la zone d’étude (U1 à U25) ont été identifiées et cartographiées 

(figure 3-1). Des âges ont pu être attribués aux unités grâce à la corrélation avec les carottages 

effectués lors de la campagne « TREMOR 2 » et au cours des années 1970 (Bignot, 1972 ; 

Auffret et Gruas-Cavagnetto, 1975). 

La cartographie des unités sismiques et les coupes réalisées à travers la zone d’étude (figure 

3-2) permettent de représenter la géométrie des dépôts paléogènes préservées dans le Sud 

du bassin. 
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La description de la colonne stratigraphique cénozoïque est détaillée dans l’article soumis et 

accepté à Marine and Petroleum Geology. Les paragraphes ci-dessous présentent une 

description rapide de cette colonne stratigraphique, illustrée par des profils sismiques 

venant en complément des figures de la publication. 

Différentes surfaces ayant un sens d’un point de vue stratigraphique (discordances, MFS, 

MRS) ont été identifiées, notamment des surfaces d’érosion, parmi lesquelles on peut 

distinguer trois surfaces majeures : 

- Le réflecteur T1 (surface stratigraphique T1) : La base des séries paléogènes est 

marquée par une surface d’érosion affectant la craie du Crétacé Supérieur (figure 3-3). 

Cette incision est également mise en évidence au niveau de l’affleurement de 

Varengeville (Bignot, 1984 ; Dupuis et Steurbaut, 1987). 

- Le réflecteur T2 (surface stratigraphique Y1) : La base des dépôts de l’Yprésien repose 

sur une surface d’érosion (figure 3-3), marquant un maximum de régression, avant une 

période d’inondation et la mise en place de dépôts d’affinité marine. 

- Le réflecteur T15 (surface stratigraphique L2) : Cette surface marquant une érosion 

forte affecte l’unité sismique U14 sous-jacente (figure 3-4), l’érodant localement 

totalement (figure 4c de l’article). Cette érosion se traduit par d’importante variations 

latérales d’épaisseur. Nous interprétons cette érosion, datée à la transition Lutétien-

Bartonien, comme témoin d’une accélération de la chute du niveau marin relatif au 

cours d’une période de régression initiée au Lutétien. 

 

 
Figure 3-3 : Surfaces d’érosion T1 et T2 localisées à la base des séries paléogènes du Bassin de Dieppe-

Hampshire. 

 
Figure 3-4 : Surface d’érosion T15 marquant la transition entre le Lutétien et le Bartonien. 
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En plus de ces surfaces d’érosion, l’analyse de la géométrie et du faciès des unités sismiques 

a permis la mise en évidence de MRS (surfaces stratigraphiques Y3 et L3) et de MFS (surfaces 

stratigraphiques T2, Y2, L1 et B1) majeures. Plusieurs unités présentent en effet des 

géométries internes caractéristiques de corps progradants, avec des réflecteurs obliques et 

des terminaisons de réflecteur en downlap à la base et en toplap au sommet de l’unité. Ces 

corps progradants sont très clairement identifiables au niveau de l’unité U7, au sein de 

laquelle la progradation s’effectue en direction du NE (figure 3-5). 

 

 
Figure 3-5 : Profils perpendiculaires soulignant le caractère progradant de l’unité U7. Le recoupement des deux 

profils permet d’estimer la direction réelle de progradation : N25°. 
 

La figure 3-6 illustre les géométries observées au niveau des différentes unités progradantes 

identifiées dans le sud du Bassin de Dieppe-Hampshire : les unités U8b, U9, U10, U13, U15, 

U16, U18 et U20. 

L’identification de ces surfaces a ainsi permis de déterminer 4 cycles transgression-régression 

de second ordre (cycles C1 à C4, figure 5 de l’article) et d’établir une coupe stratigraphique du 

Bassin de Dieppe-Hampshire méridional entre le Thanétien et le Bartonien. Sur la base des 

surfaces et cycles stratigraphiques identifiées (discordances majeures, MRS et MFS) d’une 

part, et de l’équivalence en âge NP (Nannoplankton Zones) des unités sismiques, nous avons 
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été en mesure de proposer une corrélation entre la stratigraphie du sud du Bassin de Dieppe-

Hampshire et la stratigraphie des bassins paléogènes adjacents : la partie anglaise du Bassin 

de Dieppe-Hampshire (Ile de Wight) et le Bassin de Paris. La stratigraphie du bassin belge a 

également été abordée dans la discussion de l’article, mais pas directement corrélée à la 

stratigraphie de la Manche, en raison de la position beaucoup plus distale de celui-ci au cours 

du Paléogène. 

 

 
Figure 3-6 : Profils illustrant la géométrie des différentes unités progradantes identifiées au sein des séries 

cénozoïques du bassin : A. unités U7 et U8a ; B. unité U9 ; C. unité U10 ; D. unité U13 ; E. unité U15 ; F. unités 
U16 et U18 ; G. unité U20. 
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Figure 3-6 (suite) 

 

Il est à noter que les données apportées par la campagne TREMOR 2 mettent en évidence des 

géométries complexes et un faciès acoustique fortement perturbé dans l’Yprésien de la partie 

la plus orientale du sud du Bassin de Dieppe-Hampshire (figure 3-7). Ces géométries 

commencent à être visibles au nord de l’anticlinal NW-SE localisé au centre du synclinal de 

Dieppe-Hampshire (remontée du Crétacé Supérieur à l’affleurement vers le NW) entre les 

marqueurs sismiques T3 et T7 (figure 3-7b), et sont plus marquées plus à l’est (figure 3-7a). Le 

faciès est en revanche plus lité au niveau de l’Yprésien préservé dans l’ouest du bassin. Des 

géométries comparables ont également été décrites par Henriet et al. (1988, 1991) et Jacobs 

et De Batist (1996) au sein des dépôts yprésiens situés au large de la Belgique (figure 3-7). 

L’unité Y1 au sein de laquelle ces réflecteurs perturbés ont été observés correspond aux 
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argiles de la Ieper Formation. Henriet et al. (1988, 1991) interprètent ces structures comme 

résultant d’une fracturation hydraulique à un stade précoce de la compaction des argiles à de 

faibles profondeurs. Ces déformations ont été favorisées par le développement de sous-

compactage des argiles, en raison de la forte épaisseur de la formation et de la relative 

homogénéité de la masse d’argile.  

Des processus similaires sont ainsi à envisager pour expliquer les déformations observées dans 

la partie orientale du Bassin de Dieppe-Hampshire. La disparition vers l’ouest de cette 

fracturation résulte probablement d’une variation dans la lithologie, avec un litage plus 

marqué et une hétérogénéité plus importante au sein des argiles yprésiennes. 

 

 

Figure 3-7 : Faciès acoustique au niveau des unités yprésiennes A. à l’Est, B. au centre et C. à l’Ouest du Bassin 
de Dieppe-Hampshire méridional. Le faciès observé vers l’Est du bassin apparaît semblable à celui décrit par 

Jacobs et De Batist (1996) au niveau de l’Yprésien du sud de la mer du Nord, au large de la Belgique. 
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La corrélation avec les régions avoisinantes a permis de mettre en évidence des périodes de 

subsidence différentielle entre les bassins ainsi que des variations latérales dans les faciès 

sédimentaires. Dans l’article nous démontrons à partir de ces éléments l’enregistrement de 

cinq phases de déformation affectant la Manche orientale depuis la fin du Crétacé : (1) une 

phase anté-Thanétien, (2) une phase à la transition Thanétien-Yprésien, (3) une phase à la 

transition Yprésien-Lutétien, (4) une phase à la transition Lutétien-Bartonien, et (5) une phase 

barto-priabonienne. Le développement du synclinal de Dieppe-Hampshire semble s’être initié 

dès la base du Bartonien et s’est poursuivi au cours de cette dernière phase de déformation, 

conjointement au soulèvement des régions bordières. 
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Abstract 

The offshore basin of Dieppe-Hampshire, located in the Eastern English Channel and part of 

the Anglo-Paris Basin, has evolved to its current configuration following an overall tectonic 

inversion of the Western European Meso-Cenozoic basins. Former studies have given a first 

outlook of the stratigraphy of the basin, but its detailed stratigraphic framework still remains 

poorly constrained. Based on recent very high-resolution seismics and coring data, an accurate 

seismic stratigraphic analysis has been established within the Paleogene of the southern 

Dieppe-Hampshire Basin. The interpretation of the seismic lines allowed to identify twenty-

five seismic units, in terms of seismic facies characteristics and sequence stratigraphic criteria, 

while coring samples allowed to replace these units in their depositional environment and to 

establish sequence stratigraphic and biostratigraphic correlations. Preserved Cenozoic series 

have been therefore deposited from the Late Thanetian to Bartonian times within the offshore 

basin. Some major erosion surfaces could also be correlated with unconformities described 

within neighboring basins, i.e. the northern Dieppe-Hampshire Basin (Isle of Wight) and the 

Paris Basin. The comparison with the stratigraphy of adjacent Cenozoic basins highlighted 

differential subsidence and lateral sedimentary facies variations, evidencing the record of five 

deformation phases within the Eastern English Channel: (1) ante-Thanetian, (2) Thanetian-

Ypresian transition, (3) Ypresian-Lutetian transition, (4) Lutetian-Bartonian transition and (5) 

Bartonian to Priabonian deformations. Furthermore, the growth of the NW-SE oriented 

Dieppe-Hampshire syncline seems to be initiated during the Early Bartonian stage, coeval with 

the uplift of the surrounding areas. 

Keywords: Eastern English Channel; Dieppe-Hampshire Basin; Seismic stratigraphy; Cenozoic 

stratigraphy. 
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1. Introduction 

The Dieppe-Hampshire Basin is a NW-SE trending asymmetric Cenozoic syncline located in the 

Eastern English Channel (Figure 1a). This basin, that forms one of the main depositional 

centers within the Anglo-Paris Basin (Larsonneur, 1971), set up during a period of overall 

tectonic inversion within a region strongly controlled by a Variscan structural inheritance 

(Figure 1c; Shephard-Thorn et al., 1972; Mansy et al., 2003; Minguely et al., 2010) and by 

deformation phases affecting the overall European plate. The Africa-Eurasia convergence 

(Ziegler, 1990) and the opening of the North Atlantic Ocean (Doré et al., 1999; Anell et al., 

2009) are indeed generally considered to be responsible for a large-scale lithospheric buckling 

of the Anglo-Paris Basin (Guillocheau et al., 2000; Robin et al., 2003; Bourgeois et al., 2007, 

Briais et al., 2016) and for the tectonic inversion of numerous basins in Western Europe from 

the Late Cretaceous to the Late Cenozoic (Smith and Curry, 1975; Mascle and Cazes, 1987; 

Ziegler, 1987; Underhill and Stoneley, 1998; Lagarde et al., 2003).  

 

 

Figure 1 : a. Location map of the study area, in the southern Dieppe-Hampshire Basin, on the 1:1 000 000 BRGM 
geological map (Chantraine et al., 1996), and location map of available geological and geophysical data; b. 
Map of the British and northern France regions in the early Paleogene, after Gibbard and Lewin (2003); c. 

Geological cross section of the Dieppe-Hampshire Basin and the Weald-Artois anticline, modified from BGS 
1:250 000 Dungeness-Boulogne Geological Map (1988) after Butler and Pullan (1990) and Averbuch et al. 

(2016). Contains British Geological Survey materials ©NERC [1988]. 
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In this context of deformation of the plate and of paleogeographic reorganizations, the 

Dieppe-Hampshire Basin corresponds to a key area in order to reconstruct the structural 

evolution of the Eastern English Channel during Paleogene times. Former studies have 

delineated the major characteristics of the stratigraphy and lithology of the basin filling. 

Important work based on mapping and on descriptions of lithological series has been 

undertaken in this area during the early 1970s, using sparker seismic lines and coring samples. 

These early studies led to the publication of preliminary geological maps of offshore Cenozoic 

deposits in the Eastern English Channel (Lapierre et al., 1970; Robert, 1971; Auffret, 1973; 

Auffret et al., 1975; Auffret and Gruas-Cavagnetto, 1975; Curry and Smith, 1975; Hamblin et 

al, 1992; BRGM and BGS geological maps).   

The knowledge on the stratigraphic evolution of the offshore Dieppe-Hampshire domain, 

however, still remains incomplete. From new very high-resolution seismics and coring data, 

acquired in the southeastern part of the Dieppe-Hampshire Basin area, we propose a new 

stratigraphic framework of preserved Paleogene deposits. An accurate seismic stratigraphy 

analysis of the Paleogene series within this area has been carried out in the present study. It 

is presented and discussed here in the light of existing data on the stratigraphic record of 

neighboring basins, i.e. Southern England, Paris and Belgian basins. The correlation between 

several domains allows a better understanding of the Paleogene basin evolution and of the 

deformations affecting the Eastern English Channel area. 

 

2. Geological setting 

The Cretaceous-Cenozoic transition corresponds to a period of paleogeographic 

reorganization and to a major deformation phase affecting the entire Western European 

plate. The Western Europe is indeed covered by carbonated platforms during the Upper 

Cretaceous, while early Cenozoic times are characterized by the appearance of emerged lands 

(Evans et al., 2003). 

As previously mentioned, the Dieppe-Hampshire Basin developed over Cenozoic times during 

a period of overall tectonic inversion (Lake and Karner, 1987; Ziegler, 1987), through the 

reactivation of Hercynian and Cadomian faults (Mascle and Cazes, 1987; Underhill and 

Stoneley, 1998; Lagarde et al., 2003). This inversion phase occurs in response to the Eurasia-

Africa convergence, also responsible for Pyrenean-alpine deformation episodes (Ziegler, 1987; 

Lagarde et al., 2003; Ziegler and Dezes, 2007) following the opening of the North Atlantic 

domain (Doré et al., 1999; Anell et al., 2009), and it implies the uplift of Mesozoic basins (Lake 

and Karner, 1987; Mascle and Cazes, 1987; Mortimore, 2011b; Figure 1c). During the Late 

Mesozoic and the Cenozoic, several pulses of tectonic activity affect Western Europe (Ziegler, 

1987; Evans, 1990), involving the inversion of numerous basins: (1) the “sub-Hercynian” 
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phase, during the Turonian and Lower Senonian (Ziegler, 1987, 1990); (2) the Laramide phase, 

from the Maastrichtian (Vandycke, 2002) to the Paleocene (Ziegler, 1987; Mascle and Cazes, 

1987; Underhill and Stoneley, 1998; Lagarde et al., 2003); (3) an Eo-Oligocene inversion phase 

(Ziegler, 1987); and (4) an Oligo-Miocene phase (Ziegler, 1987). These Cenozoic deformations 

are observed within the Sole Pit Basin, the Fourteens-West Netherlands Basin, the Polish 

Trough, the North Sea Central Graben, the Lower Saxony Basin, the Altmark-Brandenburg 

Basin, the Celtic Sea, the Western Approaches troughs, the Paris Basin, the Bristol Channel, 

the Norwegian Sea, the Rockall domain and the Faroe-Shetland Basin (Ziegler, 1987; Fidalgo 

González, 2001; Figure 1b). In the Eastern English Channel, the Eo-Oligocene inversion is 

described in the Isle of Wight (Figure 1a) at the Bartonian-Priabonian boundary and in the 

Artois area (Mansy et al., 2003; Minguely et al., 2010; Newell and Evans, 2011). 

The stratigraphy of the Dieppe-Hampshire Basin is well described on its English side, where it 

is widely exposed in the northern part of the Isle of Wight (Plint, 1982; Hopson, 2011; Newell 

and Evans, 2011). Near 700 m thick Cenozoic sediments are preserved in this northwestern 

part of the basin, aged from Thanetian to Rupelian times. Within the studied area in the 

southwestern Dieppe-Hampshire Basin, mainly offshore (Figure 1), the maximum preserved 

thickness of Cenozoic sediments is estimated as 500 to 600 m thick (Hamblin et al., 1992). 

The southwestern part of the Dieppe-Hampshire Basin, entirely submerged, is characterized 

by Thanetian to Bartonian series, unconformably resting on the Santonian to Campanian chalk 

(King, 2016). A major erosional episode occurred, also recognized in the surrounding areas, 

where the youngest Cretaceous chalk deposits are Campanian to Maastrichtian in age 

(Pomerol, 1989). Its stratigraphy was originally described by Auffret et al. (1975), Auffret and 

Gruas-Cavagnetto (1975) and Bignot (1972) on the basis of analysis of coring samples. The 

Figure 2 presents a synthetic stratigraphic section of the Dieppe-Hampshire Basin based on 

these previous work.  The sedimentary successions, with thicknesses remaining poorly 

constrained (estimated from Auffret et al., 1975), are characterized by: 

A) Paleocene deposits attributed to the Thanetian are represented by lacustrine limestone 

and argillaceous limestone containing microcodium. Danian and Selandian deposits are 

absent, implying a major hiatus. 

B) The Early Eocene is represented by Ypresian argillaceous and lignitic facies, rich in bioclasts 

(Sparnacian facies), representing brackish lagoonal environments. Onshore, the thickness of 

this formation reaches 35m at the Varengeville Formation (French side; Figure 1a), a regional 

equivalent of the marine London Clay (Curry, 1965). This formation is characterized by (1) a 

brackish lagoon environment then (2) wave dominated shoreface (Briais, 2015). These series 

are overlaid by sands, sandy limestones and glauconitic sandy clays (Cuisian facies; Auffret and 

Gruas-Cavagnetto, 1975). Onshore, at the Varengeville outcrop, this formation corresponds 

to tidal environments (Briais, 2015). 
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C) The Middle Eocene is first attributed to the Lutetian, corresponding to open marine 

environment. These facies correspond to a thick marine limestone formation. A Lower 

Lutetian azoic sandy limestone with glauconite has been described by Auffret et al. (1975), 

and is overlaid by shelly sandy limestones and a miliolitic limestone bed (Figure 2).  

 

 

Figure 2 : Stratigraphic section of the Dieppe-Hampshire Basin Cenozoic series, after Bignot (1972), Auffret et al. 
(1975), Auffret and Gruas-Cavagnetto (1975), the onshore Varengeville outlier and the BH 75/38 offshore well. 

Contains British Geological Survey materials ©NERC [1981]. 
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D) The most recent preserved Cenozoic deposits of the study area are attributed to the 

Bartonian. These latter deposits correspond at their base to glauconitic argillaceous 

limestones (Auversian facies) and at the top to sandy clays containing nummulites and 

fragments of pyrite, gypsum and coal (Marinesian facies). Auffret et al. (1975) and Auffret and 

Gruas-Cavagnetto (1975) have observed a gentle angular unconformity between Auversian 

and Marinesian series.  

Upper Eocene deposits are absent in the southern Dieppe-Hampshire Basin (probably eroded 

during the late Eocene and Oligocene deformation phases), whereas Priabonien deposits are 

present in the Paris Basin, in the Isle of Wight, in the Brittany and in Belgium.  

  

3. Data and methodology 

3.1 Dataset 

Nearly 4000 kilometers of very high-resolution (VHR) seismic reflection profiles were acquired 

with a Sparker, used in a 50 joules source energy configuration, during the TREMOR (R/V 

“Côtes de la Manche”, 2014) and TREMOR 2 (R/V “Thalia”, 2017) cruises (Figures 1 and 3). The 

penetration of the signal ranges between 10 and 100 m, the horizontal resolution is around 1 

m and the vertical resolution is between 1 to 4 m. The positioning is based on the GPS 

measurement located on the boat. The source sparker and the streamer were located 50 m 

behind the boat. The coordinates of the shots have been corrected with respect to the 

acquisition geometry. The seismic processing of the profiles consisted to apply tide and swell 

effect corrections and a passband filter. 

New coring sites have been sampled during the TREMOR 2 cruise (2017) within the area 

covered by the seismic profiles from TREMOR (2014), using a Kullenberg coring system. Forty-

four sites have been cored, among which fifteen reached Cenozoic rocks (Figure 3). Other 

coring had already been realized in the 1970s and 1980s and have been added to the dataset 

(Lapierre et al., 1970; Robert, 1971; Bignot, 1972; Auffret, 1973; Auffret et al., 1975; Auffret 

and Gruas-Cavagnetto, 1975). However, the geolocation of these old cores is subject to great 

uncertainties. We estimated an error bar by taking into account a 1 km radius around each 

coring site location. Two wells are also present within the English side of the Dieppe-

Hampshire Basin: the borehole 75/38 and the well 99/12-1 (Figure 1). To complete the 

dataset, several swath bathymetry data sets provided by the SHOM, UKHO and EMODnet, 

with grid cell sizes ranging between 10 and 50 m, were compiled. 
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Figure 3 : Location map of available VHR seismic profiles (TREMOR; TREMOR 2), shown by white lines. The 
TREMOR 2 coring and old samples (Bignot, 1972; Auffret et al., 1975; Auffret and Gruas-Cavagnetto, 1975) are 
also located. The swath-bathymetric map is a compilation from EMODnet including SHOM and UKHO data, the 

topography is an extract of the SRTM global database. The location of the seismic profiles presented on Figure 4 
is represented by thick black lines. 

 

3.2 Methodology  

The new VHR seismic profiles are tools perfectly adapted to the stratigraphic analysis in a such 

shallow water depth (few tens of meters). An important part of the work carried out on these 

seismic lines was to identify reflector terminations and main surfaces. Furthermore, an 

analysis of acoustic facies was conducted, in order to identify several seismic units within the 

Cenozoic stratigraphic column. This detailed analysis allowed to define sequences in the 

sedimentary record, according to the principles of the sequence stratigraphy (Mitchum et al., 

1977; Vail et al., 1977; Catuneanu et al., 2011). 

The identification of onlaps, downlaps, toplaps and erosional truncations led to the 

characterization of surfaces having a sequence stratigraphy meaning that delimit depositional 

sequences: erosion surfaces, maximum flooding surfaces (MFS) and maximum regressive 

surfaces (MRS). These surfaces will correspond to the limits of the identified seismic units. 

Furthermore, nine different seismic facies were recognized along the Cenozoic of interpreted 

seismic lines (Table 1). The characterization of these facies was essential for the determination 

of the seismic units and the tracking of these units along seismic profiles. Some facies can be 
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typical of a stratigraphic pattern. For example, the seismic facies SF6, characterized by oblique 

internal reflectors, can be assigned to prograding units. 

 

 

Table 1 : Classification table of seismic facies identified within the Cenozoic series of the basin. Vertical 
exaggeration is about 4,8. 

 

The interpretation work has been sometimes limited by the first multiple artefact, when it is 

very close to the seabed. In addition, surficial geological objects such as sand dunes and filled 

incised valleys may have also hindered the tracking of some seismic reflectors. Mapping has 

been performed through projections of the reflectors at the basis of Quaternary incisions and 

dunes, if applicable. Our mapping was then improved through a morphological analysis carried 

out from bathymetric data. 
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To note, the seismic lines shown in this paper are represented with a high vertical 

exaggeration (12 and 16), in order to show the stratigraphic framework of the basin. 

Moreover, in order to convert time to depth and have an idea of the thickness of the units, 

we choose to use a velocity of 2500 m.s-1 (Stewart, 2011). This value is congruent with studies 

demonstrating that seismic velocities are included between 1550 and 3000 m.s-1 within poorly 

compacted siliciclastic sediments (Press, 1966) and between 3000 and 6000 m.s-1 within 

sandstones, shales and carbonates (Press, 1966; Mavko et al., 1998). Reflectors of greater 

amplitude present a seismic signal having a thickness reaching 2 mstwtt.  

 

 
Table 2 : Description of the samples cored during the TREMOR 2 cruise (2017). 
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The stratigraphic calibration of the seismic units has been carried out using new coring 

samples (TREMOR 2) and coring samples discussed by Auffret and Gruas-Cavagnetto (1975) 

and Bignot (1972). Age estimations of these coring samples have been re-evaluated by looking 

at actualized biostratigraphic charts. Among the fifteen samples cored during the TREMOR 2 

cruise (Table 2), five are dated by the analysis of their fossiliferous content (supplementary 

data). 

From the data available, a sequence stratigraphy scheme of the southern Dieppe-Hampshire 

Basin has been established and compared to those of neighboring Cenozoic basins of Southern 

England, Belgium and Paris. This comparison allows us to propose an evolution of the 

Paleogene paleogeography in the Eastern English Channel. 

 

4. Results 

4.1 Seismic stratigraphy of the southern Dieppe-Hampshire Basin 

The acquired seismic lines image Jurassic to Quaternary deposits. Characteristic series are 

recognized along seismic profiles under the base of preserved Cenozoic sediments, such as 

the Jurassic, the Wealdian, the Aptian-Albian and the Upper Cretaceous chalk. The 

interpretation of the seismic profiles led to the identification and mapping of 25 Cenozoic 

characteristic seismic markers (T1 to T25) which delimits seismic units (U1 to U25). All these 

identified seismic units are visible on the seismic lines presented in the Figure 4 (lines 4a to 

4e). These seismic lines also illustrate filled Quaternary incisions (UQ; Figures 4a, 4b and 4d) 

and the Cretaceous chalk lying just under the Dieppe-Hampshire Basin (UC; Figure 4a). In the 

study area, the Cenozoic series are organized according to a syncline structure (Figure 1), 

presenting an axis with a weak dip toward the northwest, and are affected by non-cylindrical 

long wavelength corrugations.  

The seismic units have been determined from seismic facies analysis and on the specificities 

of reflector terminations. The characteristics of each seismic unit are summarized in the Table 

3: their seismic facies, the type of reflectors terminations at their base and their top, their 

thickness and the detail of their geometry. Owing to the shallow water depth in this part of 

the English Channel (less than a hundred meters) and the low dip of preserved series, it is not 

possible to visualize all the Cenozoic series on only one seismic line. All seismic units described 

within the Cenozoic basin have thereby been compiled into a composite stratigraphic section 

(Figure 5), showing a representative portion of each seismic unit and a line drawing of the 

displayed seismic lines. The description of the geometry of seismic units allows to establish a 

sequence stratigraphic scheme for the Paleogene stratigraphic column.  
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The basal units of the Paleogene basin present sedimentary fillings with onlaps at their base. 

For units U3 to U6, the lack of characteristic reflector terminations prevents from identifying 

stratigraphic cycles (Table 3 and Figure 5). On the other hand, the next seismic units present 

many downlaps and toplaps, highlighting prograding series, and onlaps, pointing out 

retrograding series (Table 3 and Figure 5). The geometries of the oblique reflections could 

indicate sandy bars, developed during a retrograding trend. However, these oblique 

reflections are associated with concomitant backward aggradation, highlighting a deltaic 

progradation and a fall of the relative sea level. The progradation can also be underlined by 

an erosion at the top of the oblique reflections, as it is the case for the seismic unit U10. 

Moreover, areas covered by oblique reflections are too widespread to correspond to sandy 

bars (lengths of several kilometers). 

Units U7 (Figure 4b) to U10 and units U13 (Figure 4c) and U15 (Figure 4d) correspond to a 

succession of prograding series, revealing the presence of MFS at their base. Retrograding 

series are observed at the top of the unit U7 (Figure 4b) and underlying the unit U13 (unit U12; 

Figure 5). These units lie on MRS surfaces. Seismic unit U16 and younger identified units 

present seismic facies with higher amplitude (Figures 4c, 4d and 4e). Several prograding units 

are again observed (U16, U18 and U20), as well as retrograding units (U19, U21, U23 and U24). 

These characteristics allowed to discern several stratigraphic cycles (Figure 5). 

Numerous units between U11 and U25 present lateral thickness variations (Table 3). For most 

of them, it corresponds to a thickening towards the NE of the basin as shown on the Figure 4e 

for seismic units U22 to U24. This thickening is estimated to be ranging from about 50 to 100 

meters, between units U19 and U24. 

The interpretation of seismic lines also evidences the presence of some major unconformities. 

The basis of the Cenozoic basin is characterized by an erosion surface (T1), affecting the Upper 

Cretaceous chalk series (Figures 4a and 5). It corresponds to the first major erosion surface 

affecting the chalk, and can therefore be assimilated to the basis of Cenozoic series within the 

basin. The more recent reflector T2 is also characterized by erosion truncations under its base, 

giving evidence of an erosion (Figures 4a and 5). The main unconformity of the basin, T15, is 

observed at the top of the unit U14 (Figures 4c and 5). This strong erosion surface is 

responsible of important lateral thickness variations within the unit U14 (it is locally entirely 

eroded). 

The total thickness of preserved Cenozoic filling in the southern Dieppe-Hampshire Basin 

represents more than 330 ± 50 mstwtt of sediments. With an average Vp velocity of 2500 m.s-

1, the total thickness of observed Cenozoic series reaches about 410 ± 80 m. This thickness 

doesn’t represent the greatest thickness of preserved Cenozoic sediments in this basin. The 

depocenter is located on the English side of the basin, northwest of the study area, where the 

estimated thickness is up to about 600 m (Hamblin et al., 1992). 



CHAPITRE 3 : ÉVOLUTION TECTONO-STRATIGRAPHIQUE CÉNOZOIQUE DE LA MANCHE ORIENTALE 

111 
 

 

Table 3 : Characteristics of identified Paleogene seismic units in the southern Dieppe-Hampshire Basin. 
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Figure 5 : Composite seismic stratigraphic section of Cenozoic series and depositional sequences. The samples 
cored (TREMOR 2 cruise) and those described by Bignot (1972) and Auffret and Gruas-Cavagnetto (1975) are 

projected on corresponding seismic units. 
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4.2 Description of lithologies and depositional environments 

Coring samples from TREMOR 2 cruise (Table 2), Auffret and Gruas-Cavagnetto (1975) and 

Bignot (1972) give information on lithologies, depositional environments and ages. Age 

equivalences are given by NP Nannoplankton Zones (Martini, 1971; Berggren et al., 1995). No 

samples have been cored within the Paleocene of the southern Dieppe-Hampshire Basin. The 

biostratigraphic analysis of the coring samples from the TREMOR 2 cruise are presented in the 

supplementary data. 

 

YPRESIAN DEPOSITS 

The Ypresian is represented by argillaceous sandstone, enriched with organic matter, and silty-

clayey lignite (stations 1, 2 and 3 from Auffret and Gruas-Cavagnetto, 1975) showing a 

lagoonal to continental facies. The Sparnacian facies, defined in the Paris Basin at the base of 

the Ypresian stage, is assigned to these samples thanks to microplankton associations. Grey 

to brown clay (sample KS32A, stations 4, 5 and 6 from Auffret and Gruas-Cavagnetto, 1975) 

and sandy glauconitic marls (stations 56 and 82 from Bignot, 1972) are also observed in the 

southeastern Dieppe-Hampshire Basin. Their facies is typical of marine deposits, and their 

fossiliferous content allows them to be correlated to Sparnacian facies and to biozone NP11. 

The sample KS32A presents reworked fauna dated to Jurassic and Cretaceous (up to 15%). 

Other samples highlight the presence of sandy-glauconitic clay, clayey-glauconitic sandstone 

(stations 8, 9, 10 and 11 from Auffret and Gruas-Cavagnetto, 1975) and sandy glauconitic 

marls (station 102 from Bignot, 1972). The microplankton association attributes the samples 

described by Auffret and Gruas-Cavagnetto (1975) to the late Ypresian stage (Cuisian facies).  

 

LUTETIAN DEPOSITS 

Lutetian ages have been evidenced within several samples cored during the TREMOR 2 cruise. 

A fine silty and glauconitic sandstone (sample KS23A) present a fossiliferous content indicating 

a NP14b correspondence (similar to the “Pierre de Liards” of the Paris Basin, basal Lutetian). 

A blue argillite with silty levels (sample KS13A) and a blue siltstone containing white shells 

(sample KS20A) present a similar palynofacies. The latter is characteristic of a mangrove 

environment and is similar to the Upper Lutetian of the Paris Basin (“Banc royal” to “Banc de 

Roche”, NP15). Reworked materials from Upper Jurassic (KS20A) and Lower Ypresian (KS13A) 

are very present. Finally, a glauconitic siltstone with presence of organic matter (sample 

KS11A) can be correlated to the “Falun de Foulangues” of the Paris Basin (NP16) at the 

Lutetian-Bartonian limit. 
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Numerous coring samples evidencing glauconitic sandy limestone are attributed by Bignot 

(1972) to the Lutetian (stations 90, 91, 93, 97, 104, 105, 107, 115, 117, 118, 120, 122, 378, 379 

and 473). These samples correspond to the biozone NP15, except for the station 107, which 

can be correlated with the uppermost Lutetian to basal Bartonian Fresville limestone of the 

Cotentin peninsula (Biarritzian facies, NP16), deposited in a carbonate platform (Dugué et al., 

2009). 

 

BARTONIAN DEPOSITS 

Bartonian deposits are characterized by pyritic and glauconitic marls and glauconitic marly 

sandstone (stations 101, 113, 377 and 767 from Bignot, 1972), similar to the Auvers Sands 

(NP16) of the Paris Basin, according to Bignot (1972). Two other cored samples, both described 

by Auffret and Gruas-Cavagnetto (1975) present glauconitic argillaceous sandstone (station) 

and argillaceous sandstone containing organic matter (station 12). These two samples 

correspond to marine facies, and are attributed to NP15. These authors also described a 

Bartonian grey clayey siltstone (station 15). 

Several samples cored during the TREMOR 2 cruise have not been dated by biostratigraphic 

approach, among which samples KS21A (unit U14), KS25A (unit U15), KS07A, KS12B, KS14A, 

KS24A (unit U16), KS26A (unit U17), KS19B (unit U18), KS16A (unit U19) and KS15A (unit U20, 

Table 2). 

 

4.4 Stratigraphic calibration 

Available coring samples have been correlated with identified seismic units (Figure 5). 

Uncertainties concerning the location of coring sites are represented by error bars. 

Older Paleogene cored samples, Ypresian in age, corresponding to clayey and marly deposits 

(argillaceous sandstone, silty-clayey lignite, grey-brown clay and sandy glauconitic marls), can 

be correlated with seismic units U1 to U4 identified at the base of the Dieppe-Hampshire 

Basin. The sandy-glauconitic clay and clayey-glauconitic sandstone attributed by Auffret and 

Gruas-Cavagnetto (1975) to the late Ypresian stage can be correlated with units U7 to U12. A 

last Ypresian sample (sandy glauconitic marl) can be linked to seismic units U15-U16. 

Among the coring samples attributed Lutetian deposits, the sample KS23A (silty and 

glauconitic sandstone) could correspond to the units U9 to U15. Samples KS13A (argillite) and 

KS20A (siltstone) correspond to the unit U15. The numerous Lutetian glauconitic sandy 

limestone samples evidenced by Bignot (1972) can be correlated with several seismic units, 
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ranging from U7 to U18 and above the unit U25. Finally, the Lutetian sample KS11A can be 

linked to the unit U20. 

The samples attributed to Bartonian times can be correlated with seismic units U15 to U25. 

The glauconitic marls and marly sandstones described by Bignot (1972) can be linked with 

units U15 to U17, U18 to U22 and above the unit U25. Auffret and Gruas-Cavagnetto (1975) 

evidenced Bartonian argillaceous sandstone and clayey siltstone, which can be respectively 

attributed to units U16 to U22 and to units located above the unit U22. 

For several units, some flora assemblages described in samples, especially pollens, are not 

necessarily of the same age than the deposition of these units, by being reworked from older 

deposits. The presence of Ypresian to Bartonian fauna and flora associations for the units U15 

to U18 (Figure 5) indeed indicates a Bartonian age, with a contamination by Ypresian to 

Lutetian reworked materials. Such reworking is also documented in the Paleogene series of 

the Isle of Wight (Gale et al., 1999).  

The samples cored during the TREMOR 2 cruise indicate Lutetian ages below and above the 

major unconformity T15 (Figure 5). Ages given by the chronostratigraphic analysis of coring 

samples are critical constraints, however no such erosion is documented within the Lutetian 

of the Paris Basin, the Isle of Wight or in Belgium, even though some emersions are recorded 

within these basins (De Jonghe et al., 2011; Briais, 2015) in the lagoon context. It then seems 

complicated to correlate the erosional surface T15 with intra-Lutetian surfaces in surrounding 

basins. Major unconformities are however well described around the Lutetian-Bartonian 

boundary in the Paris Basin (Briais, 2015) and the Isle of Wight (Todd, 1990; Gale et al., 1999). 

The presence in the study area of prograding units above the surface T15, with the reworking 

of Lutetian deposits, would be consistent with Bartonian ages assigned to the samples 

described by Bignot (1972) and Lutetian ages described in the samples KS13A and KS20A. 

 

4.4 Geological section of the southern Dieppe-Hampshire Basin 

Thanks to the previous results, we can now define the sequence stratigraphic pattern of the 

basin and realize correlations with surrounding areas. The preserved sedimentary filling of the 

southern Dieppe-Hampshire Basin extends from Thanetian to Bartonian, and corresponds to 

a mainly shallow marine depositional environment (Bignot, 1972; Auffret et al., 1975; Auffret 

and Gruas-Cavagnetto, 1975). This Paleogene record is interrupted by numerous 

unconformities, indicating an incomplete filling. The identification of the major sequence 

stratigraphic surfaces (MFS, MRS or SB, named T1, T2, Y1, Y2, Y3, L1, L2, B1 and B2) allowed 

us to determine four second order transgressive-regressive cycles (C1 to C4, Figure 5). 

According to coring samples, seismic facies and sequence stratigraphic criteria, we propose a 
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stratigraphic section of the southern Dieppe-Hampshire Basin (Figure 5). Uncertainties about 

the lithology however exist for some units. 

Cycle C1 (Thanetian): The base of the first Paleogene cycle corresponds to an erosion surface 

(T1), above which is observed the filling of the incision, indicating a retrogradation. This 

incision filling is also evidenced in the Varengeville outlier (Figure 2). The unit U1 is topped by 

another unconformity, T2, corresponding to a new sequence boundary (Y1). A MFS is thus 

present within the unit U1 (T2, Figure 5).  

Cycle C2 (Ypresian): Above the erosion surface T2 (sequence stratigraphic surface Y1), a 

transgressive half sequence is evidenced by the deposition of marine clays. These clays are 

only described within the unit U4, but owing to the very similar seismic facies of units U5 and 

U6, we can assume that these last are also composed by clays. We consider the presence of a 

MFS (Y2) within the seismic unit U4, because of the glauconite described by Bignot (1972) and 

the abundance of marine microplankton (Auffret and Gruas-Cavagnetto, 1975). The four 

prograding units of the uppermost Ypresian (U7, U8b, U9 and U10) highlight a regressive trend 

(about 120m thick from the MFS Y2). The summit of the unit U10 corresponds to the maximum 

of the regression (MRS Y3), and shows a slight erosion. The age of the surface Y3 is also well 

constrained by uppermost Ypresian samples from Auffret et al. (1975), located below this 

surface, and the basal Lutetian sample KS23A (NP14b), located just above this surface. 

Cycle C3 (Lutetian and Basal Bartonian): Basal Lutetian units (U11 and U12) correspond to 

retrograding series and evidence a transgressive trend extending to the MFS surface T13 (L1). 

The unit U13 initiates a regressive half sequence, which stretches until top of the unit U16. 

The erosion surface T15 (L2) corresponds probably to an acceleration of the relative sea level 

fall during the regression. This major erosion occurs around the Lutetian-Bartonian transition, 

as demonstrated by NP16 Bartonian samples described by Bignot (1972) and associated with 

seismic units U15 and U16. Numerous coring samples associated with seismic units younger 

that the erosive surface T15 present Lutetian fossil assemblages (Figure 5). These Lutetian 

biostratigraphic markers could correspond to fauna and flora reworked by this major erosion. 

Above the sequence boundary L2, the two lowermost Bartonian prograding units U16 and U17 

indicate the regressive trend is continued. There is indeed no evidence of retrogradation (no 

onlap terminations) within the filling of the incision L2. The incision is infilled by deposits 

presenting oblique reflections, with downlap terminations on the erosion surface. The top of 

this last unit thus corresponds to a MRS (B1). Consequently, U16 and U17 correspond to the 

lowstand system tract. 

 



CHAPITRE 3 : ÉVOLUTION TECTONO-STRATIGRAPHIQUE CÉNOZOIQUE DE LA MANCHE ORIENTALE 

117 
 

 
Figure 6 : Map of the identified seismic units of the southern Dieppe-Hampshire Basin with their 

chronostratigraphic attribution. Red triangles correspond to the location of samples cored during the TREMOR 2 
cruise. 

 

Cycle C4 (Bartonian): At the base of the cycle C4, we interpret the aggrading unit U17 as a 

retrograding trend after the progradation of the cycle C3, with the presence of a MFS at the 

summit of this unit (B2), previous to the development of Bartonian prograding units. Above 

this MFS, several units give evidence of progradation (U18, U20). Bartonian seismic units 

younger than the MFS B2 seem therefore to be part of a regressive trend, from which it is 

complex to determine the end. 

Even though the Ypresian-Lutetian transition is cartographically consistent with studies of 

Auffret et al. (1975) and Auffret and Gruas-Cavagetto (1975), the Lutetian-Bartonian transition 

defined in the present study is located further south than in these former studies (Figure 6), 

implying a lower Lutetian thickness. This difference can be explained by (i) the awarding of 

some coring samples from Auffret et al. (1975), analogous to the basal Bartonian “Falun de 

Foulangues” of the Paris Basin, to the Upper Lutetian, and (ii) the strong presence of reworked 

Lutetian materials within Bartonian samples. 

Moreover, when the basin was set up, its extension was much larger than nowadays. The 

numerous Cenozoic outcrops of the Northern France are relics of this larger extension. 

 

4.5 Geological cross-section 

The Figure 6 proposes a chronostratigraphic timing of the seismic units of the study area, while 

the Figure 7 shows a geological cross-section through the Dieppe-Hampshire Basin 

highlighting the whole of these seismic units. As shown by former studies (Bignot, 1972; 
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Auffret et al., 1975; Auffret and Gruas-Cavagnetto, 1975; Hamblin et al., 1992), Priabonian 

sediments do not seem to have been deposited or preserved within the offshore Dieppe-

Hampshire Basin. 

 

 
Figure 7 : Geological cross section of the Dieppe-Hampshire Basin based on seismic lines. 

 

The geological cross-section gives information about the lateral thickness variations of 

preserved Paleogene series across the southern Dieppe-Hampshire syncline. Between T1 and 

B1, the units are generally isopach. However, the series located above the surface B1 present 

a thickening toward the north-east and the northern flank of the syncline. The cross-section 

however does not evidence a thinning of these Bartonian series near this northern flank.  

 

4.6 Directions of progradation 

For each unit presenting a prograding geometry (units U7, U8, U9, U10, U13, U15, U16, U18 

and U20) we determined the direction of the progradation (Figure 8). Looking at the geometry 

of oblique reflectors on intersecting seismic profiles, we determined the true direction of 

progradation. For some prograding units (U8 and U20), only apparent directions could be 

determined (Figure 8). Owing to the soft dip at the basis of prograding units (less than ca. 3%), 

it is not necessary to untilt prograding units in order to determine directions of progradation. 
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Figure 8 : Map of directions of progradation for each prograding unit. The true direction of progradation is 

estimated by looking at the crossing between some seismic profiles. 

 

The Figure 8 highlights a change in directions of progradation during the Cenozoic. Units U7 

and U8, first recorded prograding units within the basin, present a progradation towards the 

NE. Following prograding units, U9, U10 and U13, show a direction of progradation towards 

the SE. For all of these units, the prograding part of the unit is located in the south-western 

Dieppe-Hampshire Basin, while it is located in the south-eastern side of the basin for the unit 

U15 (Figure 8). This change probably reveals a change in the location of the sediment supply. 

Moreover, the unit U15 present a direction of progradation towards the north. Following 

prograding units, U16 and U18, correspond to a new change of this direction, as the 

progradation occurs towards the SE. For unit U20, the true direction of progradation is not 

identifiable, but it seems to be generally towards the east. 

 

4.7 Correlation with neighboring Cenozoic basins 

Based on the synthetic stratigraphic section of the southern Dieppe-Hampshire Basin and 

stratigraphic sequences presented Figure 5, we are able to propose a correlation with 

neighboring Paleogene basins (the Paris Basin and the Isle of Wight, Figure 9), in order to have 

a better understanding of paleogeographic evolution deformations. 

The stratigraphic section of the Paris Basin is based on the work of Briais (2015) and Briais et 

al. (2016), while that of the Isle of Wight is a compilation from Plint (1988), Huggett and Gale 

(1997), Gale et al. (1999), Newell (2001), Gale et al. (2006), Newell and Evans (2011), De 
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Jonghe et al. (2011), Newell (2014) and King (2016). We based our synthetic section of the Isle 

of Wight by taking as reference Whitecliff Bay, located in the eastern part of the isle. 

Information on sequence stratigraphy have been extracted from each sedimentological 

section to define major sequential surfaces, and then have been correlated respecting 

biostratigraphic data. 

Cycle C1: The unconformity observed at the base of Cenozoic sediments in the Eastern English 

Channel (unconformity T1) is widespread in adjacent basins. In the Isle of Wight, a time-gap 

in the order of 10-15 million years is estimated between the Cretaceous chalk and Late 

Paleocene siliciclastic deposits of the Reading Formation, equivalent in age to NP9 (Newell, 

2001, 2014), with the erosion of 200 to 300 meters of pre-Thanetian sediments (Gale and 

Lovell, 2017). In the Paris Basin, a hiatus exists at the base of Paleocene times, but it is not as 

long than in Southern England, as shown by Danian outcrops and NP7 to NP9 Thanetian 

deposits (Briais, 2015). However, no Selandian were described within the Paris Basin. The 

Reading Formation consists at its base of transgressive estuarine deposits, overlaid with 

coastal plain muds (Newell, 2001). At the top of this formation, a sharp erosion surface is 

infilled by the base of the London Clay, which can be correlated with the unconformity Y1. 

This surface corresponds to an emersion in the Paris Basin and in Southern England. 

Cycle C2: The lower part of the London Clay Formation corresponds to estuarine then tide-

influenced delta environments, showing an increase in water depth (Newell, 2001). The 

maximum flooding is located within these muddy deposits, revealed by the planktonic 

foraminifera datum (Wright, 1972; Newell, 2001), and can be correlated with the MFS Y2 in 

the southern Dieppe-Hampshire Basin. Above this flooding, depositional environments of the 

upper part of the London Clay Formation and the lower part of the Bracklesham Group (Lower 

Wittering Formation, Poole Formation, Whitecliff Bay Bed) indicate a regressive trend, with 

an evolution from shelly marine to tidal then fluvial-estuarine deposits. The presence of roots 

and lignite in the Whitecliff Bay Bed (De Jonghe et al., 2011; Newell, 2014) and of fluvial-

estuarine sands and a basal erosion surface in the Poole Formation (Newell, 2014) is indicative 

of an emersion phase of the Isle of Wight. We correlate this emersion to the MRS Y3, also 

dated around the Ypresian-Lutetian transition. 

In the Paris Basin, the Ypresian-Lutetian limit is marked by an unconformity at the top of the 

Laon Clay Formation, which consist of coastal to alluvial clays and sands dated as lower NP13 

(Briais et al., 2016). This unconformity is associated with a sedimentary hiatus, expressed by 

the absence of a part of NP13 and of NP14a. 
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Figure 9 : Synthetic stratigraphic section of the southern Dieppe-Hampshire Basin, correlated with surrounding 
Cenozoic basins: the Paris Basin (Briais, 2015) and the Isle of Wight (northern Dieppe-Hampshire Basin; Plint, 

1988; Huggett and Gale, 1997; Gale et al., 1999; Newell, 2001; Gale et al., 2006; De Jonghe et al., 2011; Newell 
and Evans, 2011; Newell, 2014; King, 2016; thickness estimated at Whitecliff Bay). WBB: Whitecliff Bay Bed. 

 

Cycle C3: The transition between the Earnley and the Marsh Farm formations is characterized 

in the Isle of Wight by the presence of a burrowed surface and a high concentration of fauna, 

especially diatoms and nummulites (Laevigatus) (De Jonghe et al., 2011). This is characteristic 

of an intra-Lutetian flooding, that can be correlated with the MFS L1 described in the southern 

Dieppe-Hampshire Basin, at the transition between NP14 and NP15. In the Paris Basin, a MFS 

is described within the “Glauconie Grossière” facies (Briais, 2015). 

In the uppermost Lutetian of the Isle of Wight, a discordance between the top of the Selsey 

Formation and the base of the Barton Group (NP16) is described by Todd (1990). This 

discordance is associated with a hiatus increasing towards the eastern Isle of Wight (Todd, 

1990; Gale et al., 1999). We correlate this discordance with the unconformity L2 and the MRS 

B1, assuming an upper part of the regressive half sequence of C3 not deposited or not 

preserved in the Isle of Wight. Other sequences are recorded within the upper Bracklesham 

Group, as shown by the presence of lignite (King, 2016) and rooted soils at the Marsh Farm-

Selsey Formations transition, overlied by a transgressive cerithium bed (Huggett and Gale, 

1997; Gale et al., 1999; De Jonghe et al, 2011). But this MRS appears to be minor compared 

with the significant hiatus at the base of the Barton Clay.  

In the Paris Basin, a major erosion surface is present at the transition between the “Marnes et 

Caillasses” Formation and the Auvers Sands, with a strong erosion of “Marnes et Caillasses” 

(Briais, 2015). This unconformity is the result of an emersion of the Paris Basin during early 

Bartonian times.  

This fall is recorded by a lowstand system tract preserved in the Eastern English Channel and 

unpreserved or non-deposited in the two other basins. 

Cycle C4: The MFS B2, which marks the end of the transgressive half sequence of the cycle C4, 

can be correlated within the lower Bartonian (NP16) of the Isle of Wight. The lowest Barton 

Clay Formation sediments represent a deeper water environment than the Selsey Formation 

(Todd, 1990). In the lower part of the Barton Clay, Huggett and Gale (1997) and Gale et al. 

(1999) describe a burrowed surface and the presence of marine fauna (common coccoliths; 

Todd, 1990). The early Bartonian MFS can also be correlated in the Paris Basin within the 

marine and transgressive Auvers Sands (Gély and Lorenz, 1991; Briais, 2015), that fill the 

erosion surface at the top of the “Marnes et Caillasses” Formation. 

Above the Auvers Sands, Briais (2015) considers a 2nd order regressive sequence ending during 

upper Priabonian. In the Isle of Wight, Plint (1988) evidence a progressive regression trend 
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until basal Barton Clays to at least the Lower Headon Hill deposits. The Middle Eocene Climatic 

Optimum (MECO), described in the Southern England at the top of the Barton Clays (Dawber 

et al., 2011), and in the Paris Basin within the Auvers Sands (Briais, 2015) corresponds to a 

major event within Eocene times, but we don’t have enough accurate stratigraphic calibration 

to correlate this event in the southern Dieppe-Hampshire Basin. 

 

5. Discussion 

5.1 Stratigraphic cycles and comparison with the surrounding areas 

PALEOCENE 

The first Paleogene deposits known in the Eastern English Channel and in the Isle of Wight are 

dated from upper Thanetian (NP9) and directly overlie the Campanian chalk (some 

Maastrichtian chalk is also expected; Hamblin et al., 1992), suggesting a time gap of 10-15 Ma 

(Newell, 2001, 2014). In the Paris Basin, Danian deposits are dated between Thanetian (NP7) 

and the Campanian chalk, revealing two phases of emersion, (1) ante-Danian and (2) ante-

Thanetian, attributed to the Selandian emersion. These two erosion phases are assigned to 

two distinct deformation phases in the Paris Basin (Briais et al., 2016). 

Following the Selandian deformation phase (2), the Thanetian transgression (NP7 to NP8) 

coming from the North Sea only reaches the Paris Basin, while the Dieppe-Hampshire Basin is 

still emerged, et so topographically higher. This suggests a Selandian deformation affecting 

the Eastern English Channel, characterized by a higher amplitude than the deformation known 

in the Paris Basin. 

The maximum flooding known in the whole Paris Basin/Dieppe-Hampshire area (during NP9) 

suggests a relatively flat and homogenous profile. Their depositional environments are quite 

similar, and correspond to coastal environments in the three basins, with uncertainties 

concerning the offshore Dieppe-Hampshire Basin, owing to the lack of coring samples. 

However, the outcrops located along the French coast also show coastal environments 

(Bignot, 1972). The depositional profile seems consequently relatively flat in the whole area. 

Nevertheless, the more important thickness of NP9 Thanetian in the Isle of Wight highlights a 

probably higher subsidence than eastwards (Figure 10).  
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Figure 10 : Evolution of the Eastern English Channel and the surrounding areas (Isle of Wight and Paris Basin) 
during Paleogene times. 

 

 

At the end of the Thanetian, an important sea level fall is recorded in a large domain, with the 

deposition of fluvial series in the Isle of Wight (muddy river systems of the Reading Formation; 

Newell, 2014), in the Paris Basin (presence of calcretes; Thiry, 1981; Aubry et al., 2005) and in 

Belgium (De Geyter, 1981; Steurbaut et al., 1999). This fall is therefore a large scale event. 

EARLY EOCENE: YPRESIAN 

The Ypresian paleogeography of Steurbaut and King (2017) shows that the Paris Basin is in a 

more proximal position than the Eastern English Channel and England, with a proximal-distal 

polarity from south to north. The depositional environments are indeed essentially coastal 

(tidal domain), with nevertheless a more proximal character in the Paris Basin, especially 

during basal Ypresian times, where environments correspond to brackish lagoon 

(Châteauneuf and Gruas-Cavagnetto, 1978; Briais et al., 2016). Sedimentary thicknesses are 

very variable, ranging from 80 m in the Paris Basin to about 180 m in the southern Dieppe-
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Hampshire Basin and in the Isle of Wight (Figure 9), that suggests a drastically lower 

subsidence in the Paris basin (Figure 10). 

We can notice a major sea level fall at the end of the Ypresian, since fluvial continental 

deposits are developed within the Paris Basin and southern England. This fall is also associated 

to an erosion phase recorded in the Dieppe-Hampshire Basin (including the Isle of Wight) and 

the Paris Basin. Besides a very weak subsidence during the Ypresian, the erosion of the 

uppermost Ypresian appears to be more important in the Paris Basin. This erosion is indeed 

associated with a gap of 2 Ma (between 50 to 48 Ma; Aubry, 1986; Pomerol, 1989; Briais et 

al., 2016). This sea level fall and this erosion are expressed in Belgium by the development of 

a lowstand system tract (De Batist and Henriet, 1995; Jacobs and De Batist, 1996) and of 

incised valleys (Newell, 2014, Briais, 2015). This suggests that, around the Ypresian-Lutetian 

limit, the three studied domains (Eastern English Channel, Isle of Wight and Paris Basin) 

correspond to emerged and sedimentary bypass domain. 

MIDDLE EOCENE: 

 LUTETIAN 

The Lutetian thickness is more important in the southern Dieppe-Hampshire Basin (ca. 50-70 

m) than in the Paris Basin (ca. 25 m), but is less important than in the Isle of Wight (ca. 100 

m), especially at the level of the half transgressive cycle C3 (Figure 9). The Lutetian-Bartonian 

limit is underlined by an important erosion followed by the development of a lowstand prism 

in the Eastern English Channel which accumulates the products of the erosion of Ypresian and 

Lutetian sediments. This fall and this erosion are also known in the Paris Basin, in Belgium and 

in the Isle of Wight; this therefore corresponds to a large-scale event. Eustatic sea level curves 

(Cramer et al., 2011) do not present exceptional variations around the Lutetian-Bartonian 

transition, and could thus indicate an erosional event tectonically controlled. 

The lowstand system tract is however not recorded within the Paris Basin and in the Isle of 

Wight, suggesting an accommodation space more important in the English Channel, allowing 

to deposit and preserve it. The Paris Basin and the Isle of Wight would correspond to bypass 

areas. This hypothesis is supported by the identification of a sedimentary hiatus in the Isle of 

Wight (Todd, 1990; Gale et al., 1999) and in the Paris Basin (Briais, 2015). 

 BARTONIAN 

During early Bartonian characterized by the transgressive half cycle C4, relatively similar 

depositional environments are present in the different domains. This basal Bartonian is 

globally isopach for the three domains (Figure 9), suggesting a homogenous subsidence. This 

transgression is therefore major, as it probably erases the previous paleotopography. 
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The Bartonian not being wholly preserved, we cannot conclude about lateral thickness 

variations between the three basins. We note that the Bartonian of the Paris Basin appears to 

be significantly thinner than in the Eastern English Channel and in the Isle of Wight, with 

especially a very thick Bartonian in the southern Dieppe-Hampshire Basin (probably more than 

150 m; Figure 10). 

 

5.2 Sedimentary record of the Paleogene deformation 

PRE-THANETIAN 

The Cretaceous-Paleogene transition is marked by a major paleogeographic change in the 

Western European plate, with the appearance of emerged and eroded lands (Evans et al., 

2003). This transition corresponds to a major phase of deformation, namely the Laramide 

phase (Ziegler, 1990). 

In the Paris Basin, two phases of deformation are identified, (1) between the Maastrichtian 

and the Danian, attributed to the Eurasia-Iberia convergence (Ziegler, 1990), and (2) between 

the Danian and the Thanetian, that is a Selandian phase, attributed to the Iceland plume 

(White and Lovell, 1997; Briais et al., 2016). The Artois-Weald axis is also uplifted, as well as 

the Brabant Massif, without knowing whether it is associated with the deformation (1) or (2) 

(Briais et al., 2016; Deckers and Matthijs, 2017). In the Eastern English Channel, no Danian 

sediments are deposited and/or preserved, and the Thanetian directly lies on the Campanian 

chalk. It is therefore not possible to assign this hiatus to either phase of deformation (1 or 2). 

THANETIAN-YPRESIAN LIMIT 

The Thanetian-Ypresian transition in the southern Dieppe-Hampshire Basin is characterized 

by an erosion of the upper Thanetian series. Early Ypresian deformations are documented 

within the northwestern European plate. An uplift of the Brabant Massif is documented in 

Belgium from the Thanetian to early Ypresian (Vandenberghe et al., 2004). An unconformity 

is indeed described in the uppermost Thanetian in Belgium, including its offshore domain, and 

has been linked with this deformation (De Batist and Henriet, 1995; Jacobs and De Batist, 

1996). In the Paris Basin, a NE-SW flexure is observed (Briais et al., 2016). Moreover, graben 

inversions occurred in the Western Approaches (Le Roy et al., 2011) and in the St George’s 

Channel (Anell et al., 2009).  

There is no significant event related to Eurasia-Africa convergence (Ziegler, 1990). However, 

these deformations are congruent, in terms of timing and direction of deformation, with the 

breakup and the onset of the North Atlantic opening (White and Lovell, 1997), that could be 

the cause of this deformation phase. 
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YPRESIAN-LUTETIAN LIMIT 

In the study area we are not able to determine the presence of the uppermost Ypresian times 

(NP14a). The prograding units of the uppermost Ypresian in the study area (units U9 and U10), 

that are slightly eroded at their top (surface Y3; Figure 5), could correspond to a fluvial erosion 

rapidly submerged (unit U11; Figure 5), coeval with the erosion described in surrounding 

areas. Indeed, the top of the Ypresian corresponds to a major erosion in the Isle of Wight 

(Newell, 2014) and in the Paris Basin (Briais et al., 2016). 

In the Paris Basin, Briais et al. (2016) evidence an E-W directed flexure set up during the 

uppermost Ypresian, and connect this deformation episode to the acceleration of the Iberia-

Eurasia convergence from 53 Ma (Rosenbaum et al., 2002). In the Wessex-Hampshire basins, 

the overall progradation of the London Clay Formation (King, 1981) is disrupted by a 

tectonically-induced unconformity (Newell, 2014) within the base of the Brackelsham Group. 

Westwards, an uplift is affecting the Western Approaches of the English Channel (Le Roy et 

al., 2011). A phase of deformation is also registered within the Belgian Basin by an 

unconformity at the top of the Ypresian series and is expressed by an uplift of the Brabant 

massif (Vandenberghe et al., 1998, 2004). In the offshore Belgian domain, De Batist and 

Henriet (1995) and Jacobs and De Batist (1996) describe an erosion surface within the 

uppermost Ypresian unit and interpret deposits above as a lowstand prism.  

Moreover, in the Isle of Wight, reworked materials reveal the importance of the Armorican 

and Cornubian Massifs as sources areas during Ypresian times (Newell, 2001, 2014). Directions 

of progradation (southeastward to eastward; Figure 8) and ages of reworked flora and fauna 

(Jurassic to Cretaceous) observed in latest Ypresian series in the Eastern English Channel seem 

therefore to indicate a potential source input from these massifs in erosion. 

BARTONIAN  

The Lutetian-Bartonian transition in the study area is characterized by the preservation of 

lowstand system tracts, unlike in the Isle of Wight and in the Paris Basin. The preservation of 

a first lowstand system tract (Unit U15, Figure 8) according to a WSW-ENE axis suggests the 

creation of accommodation according to this same direction. This space created is probably 

initiated by a flexure. Several deformations are furthermore known on both sides of the 

Dieppe-Hampshire Basin around the Lutetian-Bartonian limit: 

(1) In the Isle of Wight, the eastward increasing hiatus observed at the top of the 

Selsey Formation, at the Lutetian-Bartonian transition (Todd, 1990; Gale et al., 

1999), coeval with the flexure of E-W directed anticlines (Sandown and Brixton 

anticlines), is attributed to a tectonic uplift (Gale et al., 1999). 
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(2) The Paris Basin also developed an E-W flexure by the Lutetian-Bartonian transition. 

Moreover, a Bartonian paleogeographic reorganization is identified in the Paris 

Basin, coeval with the closure in the north of the basin and an opening in the 

direction of the Dieppe-Hampshire Basin, along the Bray Fault (Briais, 2015). This 

likely suggests the beginning of the uplift of the Weald-Artois axis. 

In the study area, the thickening of Bartonian units from the SW to the NE (Figure 7) could be 

related to the filling of the basin, with a depositional profile sloping towards the NE, or to an 

uplift westward or southward. The Figure 7 does not clearly evidence a thinning of Bartonian 

series towards the northern flank showing the formation of the Dieppe-Hampshire syncline. 

The inversion of the Artois could be younger than the deposition of Bartonian series preserved 

in the study area (the inversion happened during upper Bartonian to Priabonian – Briais, 2015 

–  or during Oligocene times –  Mansy et al., 2003; Minguely et al., 2010). 

Moreover, these lateral thickness variations could correspond to a primitive development of 

the WNW-ESE oriented Dieppe-Hampshire syncline, as the Weald-Artois axis, and an 

asynchronous timing of the deformation along the southwestern and the northeastern flanks 

of the syncline, the uplift of the northeastern flank occurring later. The common occurrence 

of reworked Jurassic and Lutetian faunas and floras in early Bartonian series suggests relative 

vertical movements with more subsidence in the Eastern English Channel regarding to 

surrounding areas, and a sediment supply from elevated areas, such as possibly the Weald-

Artois anticline located northeastwards. These relative vertical movements are also 

highlighted by the preservation of early Bartonian lowstand system tracts, while neighboring 

areas (Isle of Wight and Paris Basin) are emerged. The important reworking in the Bartonian 

sediments (Figure 9) and the directions of progradation (Figure 8) could also indicate a source 

input from the west, with the supply of Upper Jurassic and Lutetian materials. The proto-

synclinal is consequently probably initiated during Bartonian times, coevally with the early 

inversion of the Weald-Artois axis. 

These deformations are attributed to the paroxysmal phase of compression between Iberian 

and Eurasian plates, responsible of the Pyrenean orogeny and the deformation of the foreland 

basin, recorded from Upper Lutetian (Razin, 1989; Henry et al., 1989; Christophoul et al., 2003; 

Biteau et al., 2006). 

LATE BARTONIAN-PRIABONIAN 

In the Isle of Wight and Brabant-Artois area, the main Paleogene deformation phase occurred 

at the Bartonian-Priabonian boundary (Newell and Evans, 2011). The Eocene inversion of the 

Sandown Pericline is highlighted by syntectonic growth strata and lateral changes in thickness 

across the Bouldnor Syncline and Porchfield Anticline, in particular within the basal Priabonian 

deposits of the Totland Bay Member (Gale et al., 1999; Newell and Evans, 2011; Evans et al., 
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2011). Such evidences reflect the onset of the inversion at the end of the Bartonian stage, 

prior to the Late Oligocene to Miocene main phase of inversion (Daley and Edwards, 1971; 

Lake and Karner, 1987; Newell and Evans, 2011). Middle to Late Eocene basin inversions are 

furthermore observed by looking at microtectonic features within the Isle of Wight (Vandycke 

and Bergerat, 2001) and the Sussex Basin (Vandycke, 2002). Eastwards the study area, 

Vandenberghe et al. (2004) evidence an uplift episode of the Brabant and Artois blocks around 

the Bartonian-Priabonian boundary, shown by sedimentary hiatuses. 

The Dieppe-Hampshire Basin current geometry corresponds to a NW-SE syncline, narrower 

towards its northern part. The development of this syncline is likely occurring together with 

the uplift of surrounding inverted Mesozoic basins (inversion of the Portland-Wight area and 

of the Weald-Artois axis), that is paroxysmal during Priabonian (Vandenberghe et al., 2004; 

Newell and Evans, 2011) but already initiated during Bartonian times. The development of the 

Dieppe-Hampshire syncline is consequently initiated during Bartonian and intensified during 

Priabonian. Priabonian sediments have probably been deposited within the Eastern English 

Channel, because it is known in the Isle of Wight and in the Paris Basin, and then been eroded 

later, possibly during an Oligocene or Miocene deformation phase (Lagarde et al., 2003; 

Newell and Evans, 2011). A major phase of deformation has been recorded around the Eastern 

English Channel during the Oligocene (Mansy et al., 2003; Minguely et al., 2010; Newell and 

Evans, 2011; Briais, 2015; Parrish et al., 2018). 

 

5.3 Control of the inheritance 

The present study highlights the record of several Paleogene deformations in the Eastern 

English Channel: (1) Upper Cretaceous-Thanetian period, (2) Thanetian-Ypresian limit, (3) 

Ypresian-Lutetian limit, (4) Lutetian-Bartonian limit and (5) during Bartonian to Priabonian 

times. These phases of deformation are not restricted to the English Channel, as they affect 

surrounding areas (Paris Basin, Portland-Wight, Artois and Brabant structures). 

Furthermore, the offshore Dieppe-Hampshire Basin is surrounded by two domains presenting 

two different structural styles. During the Paleogene, the Paris Basin responds to the plate 

boundary events (opening of the North Atlantic domain, onset of the Iceland plume, Eurasia-

Africa convergence) by flexural deformation of the basin (Guillocheau et al., 2000; Briais, 2015; 

Briais et al., 2016), while the Isle of Wight responds with inversion of Mesozoic structures 

(Underhill and Paterson, 1998). These deformations are recorded with different amplitudes: 

long wavelength flexures in the Paris Basin are tens of meters in amplitude, while inversions 

in the Isle of Wight are in the order of several hundred meters. 

The Dieppe-Hampshire area was in a high position during Jurassic and Lower Cretaceous 

regarding to the bordering Portland-Wight and Weald basins (Hamblin et al., 1992; Lagarde et 
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al., 2003). This results in a thinner Lower Cretaceous below the Dieppe-Hampshire Basin 

(Hamblin et al., 1992; Mortimore, 2011b) reflecting a likely weaker crustal thinning beneath 

this basin (Hamblin et al., 1992). 

Many studies have shown the major role of the Variscan inheritance on the structural control 

of the Mesozoic and Cenozoic basins (Beeley and Norton, 1998; Hansen et al., 2002; Mansy et 

al., 2003; Lagarde et al., 2003). The tectonic inversion of the Weald-Boulonnais Basin, 

characterized by a domal uplift controlled by the reactivation of normal faults with north-

directed movements (Blundell, 2002; Mansy et al., 2003), is coeval with the subsidence of 

adjacent London and Dieppe-Hampshire basins (Blundell, 2002). This Late Cretaceous-

Paleogene inversion of the Weald-Artois area, that led to the development of an E-W 

symmetrical anticline (over the former asymmetric Jurassic-Early Cretaceous basin), is 

controlled by the distribution of preexisting Variscan structures (Mansy et al., 2003). On the 

western side of the Dieppe-Hampshire Basin, the Central Channel High is the result of the mid-

Cenozoic inversion of the Portland-Wight structure (Beeley and Norton, 1998). These authors 

suggest the reactivation of a Variscan backthrust at depth, with an impact on both Mesozoic 

and mid-Cenozoic extensional deformations. In the Isle of Wight, the deformation style is 

different, with a much more localized deformation induced by the tectonic inversion of 

Mesozoic extensional faults (Underhill and Paterson, 1998; Gale et al., 1999; Newell and 

Evans, 2011; Evans et al., 2011).  

Ages of these inversion processes are relatively poorly constrained, however our study shows 

that the Dieppe-Hampshire syncline was probably initiated during early Bartonian times. We 

propose that the development of this syncline is the result of the beginning of inversion of 

both Weald-Artois structure northeastward and Portland-Wight structure southwestwards. 

The structural development of the Dieppe-Hampshire syncline appears therefore strongly 

controlled by the regional structural inheritance, that localizes the growth of neighboring 

anticlines. 

 

6. Conclusions 

The contribution of new very high-resolution seismic data allowed to develop a detailed 

analysis of the Paleogene stratigraphic framework of the southeastern part of the Dieppe-

Hampshire Basin, in the Eastern English Channel. Twenty-five seismic units have been defined 

and correlated, using coring data, with the stratigraphy of neighboring Cenozoic basins: the 

northern Dieppe-Hampshire Basin (southern England), the Paris Basin and the Belgian Basin. 

The analysis of this whole dataset allowed to propose a new detailed sequence stratigraphic 

framework and a description of depositional environments from Thanetian, to early Bartonian 
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times within that area (Figure 5), as well as a description of the directions of progradation 

along Paleogene times (Figure 8). 

Moreover, the comparison with surrounding basins (Figure 9) allowed to recognize five phases 

of deformation within the Dieppe-Hampshire Basin: 

a. Ante-Thanetian (T1) deformation, characterized by an erosion and a sedimentary 

hiatus between Upper Cretaceous Chalk (Campanian to Maastrichtian) and the upper 

Thanetian. This deformation is coeval with two successive phases of deformations 

described in the Paris Basin, respectively attributed to the Eurasia-Iberia convergence 

and to the initiation of the Iceland plume. 

b. Deformation at the Thanetian-Ypresian transition (Y1), expressed by the erosion of the 

uppermost Thanetian, and probably linked to the onset of the North Atlantic Ocean 

opening. 

c. Deformation at the Ypresian-Lutetian transition (Y3), characterized by moderate 

erosion and a possible sedimentary hiatus. By this time, an overall uplift occurred in 

the northwestern Europe as a consequence of the acceleration of Iberia-Eurasia 

convergence. The proximal-distal profile appears to be globally oriented towards the 

NE, with a sediment supply in the Dieppe-Hampshire Basin coming from the Cornubian 

and Armorican Massifs and a lowstand system tract located in the North Sea. 

d. Deformation at the Lutetian-Bartonian transition (L2-B1), pointed out by a strong 

erosion surface overlaid by lowstand prisms, not deposited in adjacent basins (Figure 

10). This deformation is covalent with the growth of anticlines in the Isle of Wight and 

with an E-W flexure and a paleogeographic reorganization in the Paris Basin. This 

deformation episode is attributed to the paroxysmal phase of the Iberia-Eurasia 

convergence, and could correspond to the onset of the development of the WNW-ESE 

Dieppe-Hampshire syncline (orientation partly controlled by inheritance of Variscan 

crustal heterogeneities).  

e. Bartonian to Priabonian deformation, well documented in surrounding areas, with an 

inversion of structures in the Isle of Wight, and an uplift episode of the Brabant and 

Artois structures. The continuation of the structural development of the Dieppe-

Hampshire syncline together with the uplift of the surrounding areas is here proposed 

to account for this last episode of basin development. 

Furthermore, the Paleogene deformations of the Dieppe-Hampshire Basin, as well as the 

deformation of surrounding areas, is strongly controlled by the structural inheritance, 

expressed by the reactivation of Variscan structures (i.e. Weald-Artois high in the north and 

Portland-Wight structure in the south). 
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CHAPITRE 4 : STRUCTURATION DE LA MANCHE 

ORIENTALE 

 

Avant-propos 

Le chapitre précédent a permis de mettre en évidence, grâce à une analyse de la stratigraphie 

du Bassin de Dieppe-Hampshire et des régions avoisinantes, des phases de déformations 

affectant la Manche orientale entre la fin du Mésozoïque et l’Eocène supérieur. Nous avons 

travaillé selon une deuxième approche afin d’étudier l’évolution tectonique paléogène de la 

région en s’intéressant aux déformations affectant le bassin et ses bordures. Les données 

sismiques THR nous permettent de décrire et cartographier différents types de déformations 

plus ou moins localisées, avec pour objectifs majeurs de tester leur cohérence au sein d’un 

schéma structural synchrone ou polyphasé. Il s’avère donc nécessaire de dater les épisodes 

de déformation ayant affecté la Manche et d’en comprendre le partitionnement et la 

cinématique. Les failles, les axes de plis et les flexures ont été pointés le long des données 

sismiques, avant d’être corrélés pour permettre la cartographie de ces structures.  

La corrélation des structures a été facilitée par la mesure de leurs caractéristiques sur les 

profils sismiques et par les géométries révélées par la cartographie des unités sismiques 

paléogènes. La réalisation de cartes d’isoprofondeurs (en secondes temps double) permet 

l’identification des structures affectant les séries cénozoïques du bassin. Ces cartes ont donc 

été réalisées pour toutes les surfaces identifiées et pointées le long des données sismiques 

THR. La figure 4-1A présente par exemple la profondeur de la surface T1, qui marque la base 

du Bassin de Dieppe-Hampshire, aux endroits où celle-ci a été pointée le long des profils 

sismiques des campagnes « TREMOR » et « TREMOR 2 ». La carte d’isoprofondeurs de la 

surface T1 (figure 4-1B), réalisée par interpolation des valeurs de profondeurs réelles, permet 

d’approcher la morphologie de cette surface. Les cartes d’isoprofondeurs et leur description 

sont présentées en annexe du manuscrit et serviront de soutien à la description des éléments 

structuraux dans le Chapitre 4. 
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Figure 4-1 : A. Carte de la profondeur de la surface T1, réalisée à partir du pointé de cette surface le long des 
données sismiques disponibles. Cette surface T1 correspond à la base du Thanétien, et représente la base du 

Bassin de Dieppe-Hampshire ; B. Carte d’isoprofondeurs de la surface T1 résultant de l’interpolation par voisins 
naturels des valeurs de profondeurs entre les lignes sismiques. 

 

1. Les déformations affectant le Bassin de Dieppe-Hampshire 

1.1. Description des éléments structuraux  

Cette première partie propose une description des failles, plis et flexures identifiés le long des 

données sismiques. Le travail d’interprétation a mené à la réalisation d’un nouveau schéma 

structural pour le sud du Bassin de Dieppe-Hampshire et ses bordures (figure 4-2). 
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La figure 4-3 présente des grandes coupes réalisées à travers la zone d’étude, dans des 

directions SW-NE, coupant perpendiculairement le synclinal, et NW-SE, parallèlement à l’axe 

du synclinal de Dieppe-Hampshire. Ces grandes coupes serviront de support à la description 

des structures affectant la couverture sédimentaire cénozoïque. 

 

 

Figure 4-3 : Coupes géologiques à travers la partie méridionale du Bassin de Dieppe-Hampshire, basées sur 
l’interprétation des données sismiques. La carte présente la localisation de ces coupes. Les coupes 1 et 2 sont 

orientées vers le centre du bassin (NW-SE), alors que les coupes A à F, orientées SW-NE traversent tout le bassin 
et recoupent perpendiculairement l’axe du synclinal de Dieppe-Hampshire. Les déformations mises en évidence 

par les coupes A à F sont corrélées entre les coupes. 
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1.1.1. Failles cénozoïques 

A. Cartographie des failles 

La couverture cénozoïque préservée au niveau du Bassin de Dieppe-Hampshire présente peu 

de déformation cassante comparativement aux terrains bordiers plus anciens (figure 4-4). La 

partie la plus orientale du bassin est affectée par très peu de déformation cassante, en 

revanche plusieurs failles sont localisées à l’ouest du méridien 0°30’E (figure 4-5). Le pointé 

des failles et leur corrélation entre les lignes sismiques permet de mettre en avant deux 

structures principales de directions NW-SE. Les autres failles n’ont pas pu être corrélées entre 

plusieurs profils, et leur direction réelle n’a donc pas pu être déterminée. 

 

 
Figure 4-4 : Cartographie des failles affectant le Mésozoïque et le Cénozoïque le long des données sismiques et 

corrélation des failles entre les lignes sismiques. 

 

La structure principale, localisée entre le méridien de Greenwich et le méridien 0°15’E, est 

orientée N140° (figure 4-4). Cette structure est également marquée cartographiquement par 

un décalage apparent senestre de la bordure du bassin cénozoïque. Ce décalage est illustré 

par les profils D et E présentés sur la figure 4-5. Elle affecte des terrains d’âge Crétacé 

Supérieur à Bartonien basal.  

La seconde structure localisée environ 15 kilomètres plus au nord possède une orientation 

légèrement plus E-W (N125°). Elle affecte des terrains yprésiens à bartoniens (profil B de la 

figure 4-5). 
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Figure 4-5 : Illustration de quelques failles affectant les dépôts paléogènes du Bassin de Dieppe-Hampshire 

méridional, identifiées et cartographiées à partir des profils sismiques THR. La carte centrale montre la 
localisation de ces failles. 

 

B. Quantification de la déformation 

Les données sismiques ont permis de déterminer en coupe le rejet vertical apparent des failles 

et la position du compartiment abaissé (figure 4-6). 

La carte de rejet apparent mesuré sur les coupes (figure 4-6A) donne des informations sur 

l’amplitude de la composante verticale de la déformation accommodée. Dans le cas de la 

structure N140° recoupée par 14 profils sismiques, les rejets sont compris entre 4 et 28 ms 

temps double, soit un décalage vertical maximal d’environ 35 mètres (en prenant en compte 

une vitesse des ondes acoustiques de 2500 m.s-1). Certains profils intercalés ne présentent pas 

de décalage dans les séries cénozoïques, impliquant qu’il ne s’agit pas d’une seule et même 

faille, mais de plusieurs failles qui semblent être disposées en relais. L’amplitude du rejet n’est 

pas constante le long des failles identifiées sur cette structure. Les profils D et E de la figure 4-

5 montrent par exemple des rejets respectifs de 7 et de 14 mètres. 
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Figure 4-6 : Cartes des failles pointées sur les données sismiques au niveau des séries paléogènes, mettant en 
avant différentes caractéristiques : A. le rejet vertical apparent en mètres ; B. la position des compartiments 

abaissés/surélevés le long du plan de faille ; C. le jeu apparent des failles. 



CHAPITRE 4 : STRUCTURATION DE LA MANCHE ORIENTALE 

141 
 

Sur la figure 4-6B on observe que le compartiment abaissé est celui localisé au SW de cette 

structure. Cet abaissement du compartiment SW est illustré par les coupes A, B et C de la 

figure 4-3. De plus, certaines de ces failles (environ 50%) présentent un pendage vers le SW, 

soulignant ainsi un jeu apparent normal de ces failles (figure 4-6C). D’autres failles en revanche 

apparaissent soit verticales, soit la présence d’une bande verticale très déformée, ne permet 

pas de déterminer le pendage de la faille. 

La structure N125° présente des caractéristiques semblables à la première, avec toutefois une 

amplitude de déformation plus faible. Dans le détail, elle est également composée de 

plusieurs petites failles disposées en relais, avec des rejets verticaux apparents compris entre 

1 et 11 ms temps double (donc inférieurs à 14 mètres ; profils B et F de la figure 4-6A). 

L’orientation de ces petites failles n’a pas pu être déterminée pour la plupart d’entre elles, 

puisqu’elles n’ont pas pu être corrélées entre profils. Une orientation de N115° apparait tout 

de même dans le nord de cette structure. 

 

C. Âge relatif des failles 

La datation des structures enregistrées dans le bassin est primordiale pour reconstruire le 

calendrier des déformations qui affectent la Manche orientale au cours du Cénozoïque. 

Aucune géométrie sédimentaire syn-tectonique, de type éventail sédimentaire associé à une 

faille, n’est observée dans le bassin. De plus, pratiquement aucune faille cartographiée ne se 

retrouve scellée par des dépôts paléogènes préservés. Pour ces failles, nous ne disposons ainsi 

d’aucun argument permettant de dire que le mouvement s’est fait au cours de l’Eocène 

Inférieur ou Moyen. L’essentiel de la déformation cassante affectant la partie méridionale du 

bassin est donc postérieur à la mise en place des séries les plus jeunes affectées par ces failles, 

soit après le Bartonien basal.  

Trois failles apparaissent toutefois scellées (figure 4-7), permettant de déterminer l’âge 

possible de l’arrêt de la déformation le long de ces structures : 

 Une faille normale à pendage apparent vers le sud, avec un rejet vertical apparent de 

l’ordre de 1 à 2 mètres, et localisée légèrement à l’ouest du méridien de Greenwich, 

est scellée par la surface T10, attribuée au Lutétien terminal. 

 Une des failles en relais le long de l’axe N125° est scellée par la surface érosive T15, 

marquant la transition entre le Lutétien et le Bartonien (figure 4-8). Cette faille 

verticale présente un rejet vertical apparent de l’ordre de 1 à 2 mètres. 

 Une faille sub-verticale située plus à l’est, au niveau du méridien 0°45’E, est scellée par 

la surface T20, d’âge Bartonien (figure 4-9). Elle présente un rejet vertical apparent de 

l’ordre de 1 à 2 mètres. 
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Cependant, la direction de ces trois failles n’a pas pu être déterminée, étant donné qu’elles 

ne sont recoupées que par un seul profil. Par ailleurs, le fait qu’elles ne sont observées que 

sur un seul profil ne permet pas d’affirmer de façon certaine qu’elles sont scellées. En effet, il 

pourrait s’agir de terminaisons latérales et verticales de plans de failles n’arrivant pas jusqu’en 

surface. Les âges déduits précédemment ne sont par conséquent par forcément déterminants 

dans l’évolution structurale paléogène du bassin. 

 

 

Figure 4-7 : Localisation des failles scellées en apparence (orange) et des failles présentant une diminution de 
leur rejet vertical au cours du temps (vert). 

 

 

Figure 4-8 : Profil sismique illustrant une faille scellée par la surface bartonienne T15. Le rejet vertical apparent 
mesuré est de l’ordre de 1 à 2 mètres. 
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Figure 4-9 : Profil sismique illustrant une faille scellée par la surface bartonienne T20. Le rejet vertical apparent 
mesuré est de l’ordre de 1 à 2 mètres. 

 

Le faible nombre de failles scellées par des dépôts yprésiens à bartoniens, leur répartition 

spatiale dispersée, et les faibles valeurs de leurs rejets suggèrent une importance moindre de 

ces structures dans le calendrier des déformations. Les failles majeures, présentant des rejets 

de plusieurs mètres voire de plusieurs dizaines de mètres, semblent jouer après le Bartonien 

inférieur, probablement au cours de l’Eocène Supérieur ou de l’Oligo-Miocène, âge des phases 

d’inversion principales dans les zones adjacentes (Ile de Wight : Gale et al., 1999 ; Newel et 

Evans, 2011 ; Evans et al., 2011 ; axe du Weald-Artois : Mansy et al., 2003 ; Minguely et al., 

2010 ; Briais, 2015). 

 

Nous nous sommes également intéressés pour chaque faille aux éventuelles variations du 

rejet enregistrées au cours du temps, afin de mettre en évidence de potentielles périodes 

d’activité. Pour quatre failles, nous avons pu mesurer une légère diminution du rejet vertical 

au cours du temps (figure 4-7). Deux failles de la structure orientée N140° présentent un rejet 

passant de 9 à 5 ms temps double, et de 3 à 1 ms, respectivement à partir de la surface T3 et 

de la surface T2, datées à la base de l’Yprésien. Au niveau de la structure orientée N125°, une 

faille présente un changement de rejet de 4 à 2 ms à partir de la surface T15, à la transition 

Lutétien-Bartonien. Enfin, une dernière faille localisée juste au nord de cette dernière 

structure affiche une diminution du rejet de 11 à 9 ms. Cette variation intervient à partir de la 

surface bartonienne T19. Même si les jeux sont modérés au cours du temps par rapport aux 

jeu ultérieur, ces failles sont présentes tôt dans la formation du bassin (base de l’Yprésien et 

limite Lutétien-Bartonien). Un comportement cassant s’exprime donc en plus de la 

déformation flexurale (Chapitre 3), même si les rejets sont réduits par rapport aux 

déformations cassantes plus importantes qui surviennent après le Bartonien inférieur. 

Néanmoins, les variations apparentes du rejet mesurées sont soumises à quelques 

incertitudes liées à la résolution verticale de la sismique. En effet, on pourrait envisager que 

de telles variations observées sur un profil 2D soient engendrées par une composante 

décrochante sur ces failles, associée à de légères variations d’épaisseur des strates fracturées. 
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Elles pourraient également résulter du bourrage de certaines lithologies (e.g. argiles) le long 

du plan de faille. Les différences d’épaisseurs s’amortiraient alors rapidement en s’éloignant 

de la faille, ce qu’il est difficile de vérifier en raison des faibles variations d’épaisseur de part 

et d’autre des failles. 

 

Résumé des points importants (1.1.1) 

 Les données sismiques permettent d’imager des failles affectant la couverture 

cénozoïque. 

 Différents paramètres ont été déterminés le long de ces failles : rejet vertical 

apparent, position des compartiments abaissés/surélevés, jeu apparent. 

 Ces failles se concentrent principalement au niveau de deux alignements, situées à 

l’ouest de la zone d’étude et orientées selon des axes N140° et N125°. 

 Ces deux structures se composent de plusieurs failles qui semblent être disposées 

en relais. 

 Aucun argument fort ne permet de dater les déformations accommodées par les 

failles affectant le Paléogène. Elles sont postérieures aux dépôts les plus jeunes 

qu’elles recoupent (post-Bartonien inférieur). Toutefois des jeux de faibles 

amplitudes sont possibles au cours du dépôt à la base de l’Yprésien et à la limite 

Lutétien-Bartonien. 

 

1.1.2. Déformations plicatives cénozoïques 

Deux catégories de déformations continues ont été identifiées et cartographiées à partir des 

données sismiques : des plis (anticlinaux/synclinaux) et des flexures monoclinales (figure 4-

10). De nombreuses structures n’ont cependant pas pu être corrélées. Cette difficulté à 

réaliser les corrélations est notamment due à l’entrecroisement de structures de directions 

différentes et par l’amortissement rapide de certains plis sur des distances inférieures à 

l’espacement entre profils. 

 

A. Cartographie des plis 

La cartographie des unités cénozoïques met en évidence un certain nombre de plis (figure 4-

2), dont beaucoup peuvent être considérés plutôt comme des ondulations en raison de leur 

faible amplitude. 

Les coupes SW-NE présentées sur le figure 4-3 illustrent la terminaison périclinale du synclinal 

de Dieppe-Hampshire, orienté WNW-ESE. Ces coupes indiquent également la présence de plis 
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de second ordre. L’avancée des terrains crayeux du Crétacé Supérieur vers le NE au large du 

Tréport indique que le synclinal de Dieppe-Hampshire est divisé en deux parties par une 

structure anticlinale ayant une direction globalement NW-SE. Cet anticlinal est également 

visible sur les grandes coupes SW-NE à travers le bassin (figure 4-3) En regardant de plus près 

la bordure du Bassin de Dieppe-Hampshire au niveau de cet anticlinal, d’autres plis 

d’amplitudes encore plus faibles apparaissent et de direction N90°-N100°. 

 

 
Figure 4-10 : A. Localisation des déformations continues (axes de synclinaux et d’anticlinaux, flexures 

monoclinales) le long des profils sismiques des campagnes TREMOR et TREMOR 2 ; B. Cartographie des axes de 
plis et des flexures ayant pu être corrélés entre les lignes sismiques. 
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De part et d’autres de l’anticlinal WNW-ESE on retrouve deux grands synclinaux, bien visibles 

sur les coupes E et F de la figure 4-3. La partie nord-est du bassin présente une forme 

relativement rectangulaire, avec des flancs sud et nord orientés E-W et une limite orientale 

pratiquement N-S et alignée avec la côte au nord de la Baie de Somme. 

Dans la partie SW du bassin, la déformation semble accommodée par une série de synclinaux 

dont les axes sont eux-mêmes ondulés et disposés en échelons (figure 4-10B). La direction de 

ces axes passe de WNW-ESE à NW-SE, pour revenir à une direction WNW-ESE. 

Enfin, les dépôts paléogènes les plus à l’ouest de la zone d’étude sont affectés par des plis E-

W. La préservation de Thanétien et d’Yprésien sur un axe E-W atteste de la présence d’un 

anticlinal E-W (figure 4-10). Quelques kilomètres plus au nord, la présence de Crétacé 

supérieur sur un axe E-W indique la présence d’un anticlinal E-W. 

 

B. Flexures monoclinales 

Les flexures monoclinales s’orientent selon une direction globalement E-W. La plupart d’entre 

elles sont caractérisées par une augmentation de la pente vers le nord, avec donc un 

abaissement du bloc situé au nord (figure 4-11). Dans la partie orientale du bassin, certaines 

flexures présentent des directions environ WSW-ENE, avec un compartiment abaissé situé au 

NNW des axes de flexure. 

Deux types de flexures peuvent être distingués : (i) des flexures présentant une augmentation 

de la pente à partir d’une pente initiale nulle (flexure Fl1 de la figure 4-12), et (ii) des flexures 

présentant une augmentation de la pente depuis une pente initiale faible (1 à 2° ; flexures Fl2 

à Fl5 de la figure 4-12). Certaines flexures sont disposées par endroits en marches d’escalier, 

comme montré sur la figure 4-12, avec la présence de paliers entre les flexures. On retrouve 

ce type de disposition au niveau des flexures E-W affectant le Bartonien du bassin (figure 4-

11). 
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Figure 4-11 : A. Localisation des flexures monoclinales le long des profils sismiques ; B. Cartographie des flexures 

ayant pu être corrélées entre plusieurs profils. 

 

 
Figure 4-12 : Profil NW-SE mettant en évidence une série de flexures monoclinales vers le nord, disposées en 

« marches d’escalier ». 
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Le développement de ces flexures monoclinales pourrait être expliqué par des mouvements 

verticaux au niveaux de failles profondes réactivées au Paléogène (e.g. Tomlinson et al., 2013). 

Etant donné qu’il n’y a pas de fracturation visible en sismique, ces failles ou structures 

aveugles, potentiellement de directions proches de celles des flexures, ne se prolongeraient 

pas à travers la couverture sédimentaire cénozoïque (du moins pas dans sa totalité). Ainsi, le 

rejet vertical serait alors accommodé par une déformation plicative de cette couverture. 

 

C. Quantification de la déformation 

L’amplitude et la demi-longueur d’onde des plis ont été calculées selon la méthode décrite 

dans le Chapitre 2 et sont présentées sur la figure 4-13. Une hiérarchisation des déformations 

est ainsi proposée à partir de ces cartes. Elles soulignent également les variations latérales 

d’amplitude au sein d’une même structure, et donc leur amortissement. 

La carte de localisation des axes de plis le long des données sismiques (figure 4-10A) met en 

évidence trois zones présentant une forte densité de plissements (espacés de l’ordre de 

quelques centaines de mètres à quelques kilomètres) : au niveau du synclinal E-W à l’ouest du 

bassin et au niveau des 2 zones faillées N140° et N125°. La carte d’amplitude des plis (figure 

4-13A) montre que ces structures identifiées dans ces trois zones présentent de fortes 

amplitudes. Au niveau de la structure E-W, les plis présentent en effet des amplitudes allant 

jusqu’à environ 350 ms temps double, soit plus de 400 mètres, sur une distance de 2 à 4 

kilomètres. L’anticlinal et le synclinal sont des plis ouverts, qui s’amortissent progressivement 

respectivement vers le nord et vers le sud. 

La figure 4-14 présente le schéma structural du Bassin de Dieppe-Hampshire méridional (déjà 

présenté sur la figure 4-2) tenant en compte cette fois la hiérarchisation des structures (une 

palette de couleurs représentant l’amplitude des plis). Pour les structures présentant des 

variations latérales d’amplitude (amortissement des structures), une amplitude moyenne 

représentative a été choisie sur la figure 4-14. 
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Figure 4-13 : Cartes illustrant A. l’amplitude (en ms temps double) et B. la demi-longueur d’onde (en mètres) 

déterminées pour chaque axe de pli dans la partie méridionale du Bassin de Dieppe-Hampshire. 
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Cette carte souligne des structures majeures dans certaines zones déjà mentionnées 

précédemment : (1) les plis E-W à l’ouest du bassin, et (2) la structure N140° affectant la 

bordure SW du bassin. D’autres structures de fortes amplitudes sont présentes dans la partie 

la plus méridionale du bassin, au large de Dieppe, avec un anticlinal E-W qui se divise en deux 

branches vers l’ouest : une E-W et une autre NW-SE. Un synclinal dont l’axe est curviligne et 

globalement orienté N110° est également présent dans cette zone. Dans le détail, Le synclinal 

E-W, à l’est de la zone d’étude, correspond à deux synclinaux majeurs, un premier de direction 

N70° tout au nord du bassin et à l’ouest du Touquet, et un second au large de la Baie de Seine, 

de direction N130° puis N100° vers l’ouest (en violet sur la figure 4-14). 

Parmi les structures d’une amplitude moindre, entre 15 et 50 mstd, on retrouve de nombreux 

plis présentant des orientations NW-SE. Ces plis sont localisés entre la structure faillée N140° 

dans la partie ouest de la zone d’étude et le synclinal d’axe N130° en face de la baie de Somme. 

Outre les plis E-W dans la partie la plus occidentale du bassin, on retrouve des plis de même 

orientation dans la partie orientale du bassin, au nord du Tréport. L’orientation E-W se 

retrouve également au niveau de la géométrie de la bordure du bassin, au large du Touquet 

et en face de la baie de Somme. Les déformations continues E-W dans le centre de la zone 

d’étude s’expriment essentiellement sous forme de flexures monoclinales (figure 4-11). 

 

Résumé des points importants (1.1.2. A à C) 

 La couverture cénozoïque est affectée par de la déformation plicative, s’exprimant sous 

forme de plis (dont beaucoup peuvent être considérés comme des ondulations) mais 

également de flexures. 

 Le large synclinal WNW-ESE de Dieppe-Hampshire est affecté par des plissements d’ordres 

de grandeur inférieurs. 

 L’amplitude et la demi-longueur d’onde des plis ont été déterminées, permettant d’établir 

une hiérarchisation de la déformation. 

 Parmi les principales structures, on retrouve, d’ouest en est : 

o Des plissements E-W de forte amplitude présents tout à l’ouest de la zone d’étude, 

affectant la bordure du bassin cénozoïque ; 

o La zone faillée orientée N140°, bordée par un synclinal (SW) et un anticlinal (NE) ; 

o La zone faillée orientée N125°, associée à une flexure vers le NE et des plissements ; 

o Dans le centre de la zone d’étude, deux orientations structurales : des plis NW-SE et 

des plis et flexures E-W à WNW-ESE ; 

o La partie Est du bassin, affectée par des plis et flexures WNW-ESE à WSW-ENE. 

 La réactivation paléogène de failles ou structures crustales aveugles sous les flexures est 

suspectée pour expliquer leur mise en place. 
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D. Cartes de pente 

La description des plis et la quantification des amplitudes ont permis d’établir une 

hiérarchisation des déformations. La réalisation de cartes de pente sur l’ensemble de la zone 

couverte par les données sismiques THR permettent quant à elles de mettre en évidence le 

caractère symétrique ou asymétrique de ces plis et flexures. 

Des cartes de pente ont dans un premier temps été réalisées pour chacune des surfaces 

cénozoïques décrites dans le bassin (figure 4-15). La fusion de ces cartes aboutit à la création 

de la carte des pentes générale de la partie méridionale du Bassin de Dieppe-Hampshire 

présentée sur la figure 4-16. La carte obtenue est, par son côté composite, non représentative 

des pentes réelles sur une seule surface, mais globalement indicative des gammes de pentes 

rencontrées au niveau des structures. Cette carte indique des valeurs de pente n’excédant pas 

7,5°. On retrouve les plus fortes valeurs (en vert et marron sur la carte) au niveau de plusieurs 

zones déjà décrites précédemment (d’ouest en est) : 

 Le synclinal E-W localisé tout à l’ouest de la zone d’étude. Ses flancs sont marqués par 

une augmentation de la pente. Celle-ci est plus importante sur le flanc nord, 

témoignant de l’asymétrie du pli. 

 Le réseau de failles globalement N140°, associé à un anticlinal et un synclinal. 

 Plusieurs flexures et plis orientées E-W à WNW-ESE dans la partie centrale du bassin. 

 Le flanc nord du synclinal de Dieppe-Hampshire plus raide que les autres bordures du 

bassin.  
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E. Âge des déformation plicatives 

L’âge de la déformation peut être précisé pour certaines structures. Les indices de 

déformation syn-sédimentaire ont permis de déterminer des périodes de croissance de plis. 

Les variations d’épaisseur d’unités sismiques associées à des plis ou flexures ont également 

été examinées. La réalisation de cartes isopaques pour chaque unité sismique et leur 

corrélation avec le nouveau schéma structural de la zone d’étude permet de souligner, 

spatialement, des variations d’épaisseur au niveau de structures tectoniques. 

L’interprétation des cartes isopaques doit toutefois se faire prudemment en raison des 

incertitudes liées à l’interpolation dans les zones non couvertes par les lignes sismiques. 

  

a. Analyse des déformations syn-sédimentaires 

Quelques variations d’épaisseur sont observées en sismique au niveau de plis ou flexures : 

 Le profil sismique TRE14_030 (figure 4-17) montre un épaississement vers le nord-est 

entre les surfaces T12 et T13 (unité U12), datées du Lutétien basal (NP14b). On observe 

une augmentation de l’épaisseur de 15 ± 3 mètres à 27 ± 5 mètres vers le nord-est 

(avec une vitesse d’ondes de 2500 ± 500 m.s-1). Cet épaississement est également bien 

visible sur le profil D de la figure 4-3. Ce profil montre que l’épaississement se localise 

au creux d’un synclinal, et l’unité U12 s’amincit vers le nord-est et le sud-ouest en 

direction de deux axes anticlinaux. Ces plis possèdent tous les trois des orientations 

NW-SE. 

 
Figure 4-17 : Profil sismique mettant en évidence un amincissement entre les surfaces T12 et T13 (Lutétien 

basal) en direction de l’axe d’un anticlinal orienté NW-SE. 
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 Le profil TRE17_106 (figure 4-18) présente un épaississement au pied d’une flexure qui 

s’effectue vers le nord-est. L’épaisseur varie de 20 ± 4 mètres au sud-ouest de la flexure 

à 30 ± 6 mètres au nord-est, entre les surfaces T12 et T14 (unités U12 et U13 ; Lutétien 

basal, NP14b-NP15). Cette flexure n’a pas pu être corrélée sur d’autres profils 

sismiques voisins, mais une direction d’environ NW-SE est probable (direction des 

autres structures avoisinantes). 

 

 
Figure 4-18 : Profil sismique soulignant un épaississement au pied d’une petite flexure vers le NE, entre les 

surfaces T12 et T14 (Lutétien basal). 

 

Ces déformations à la limite Yprésien-Lutétien sont compatibles avec une phase de 

déformation mise en évidence dans le Chapitre 3 de ce manuscrit à partir de la corrélation 

entre la stratigraphie du Bassin de Dieppe-Hampshire méridional et les bassins paléogènes 

voisins, autour de la transition Yprésien-Lutétien (Y3). Cette période est marquée par une 

accélération de la convergence Ibérie-Eurasie à partir de 53 Ma (Rosenbaum et al., 2002), qui 

s’exprime dans les Pyrénées par une exhumation de la zone axiale (Plaziat, 1981). 

Vandenberghe et al. (2004) ont mis en évidence une discordance tectonique à la transition 

NP14b-NP15, attribuée à un soulèvement des blocs de l’Artois et du Brabant. Celui-ci s’initie 

à la fin de l’Yprésien. 

 

b. Carte isopaque du Thanétien 

La surface basale des séries thanétiennes du Bassin de Dieppe-Hampshire, T1, et la base de 

l’Yprésien, matérialisée par la surface T2, sont deux surfaces d’érosion. La carte isopaque du 

Thanétien, calculée entre ces deux surfaces, représente le cycle stratigraphique C1. 
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La carte isopaque de cet intervalle traduit une grande hétérogénéité dans les épaisseurs 

(figure 4-19), qui peut être attribuée au processus érosif conduisant à la mise en place des 

surfaces basale et sommitale. En raison de ces érosions, il est difficile d’établir des corrélations 

entre variations d’épaisseur et déformations. De plus les variations latérales d’épaisseur sont 

à peu près du même ordre de grandeur partout où l’unité U1 a été décrite. On peut seulement 

noter un épaississement local dans le nord-ouest de la zone d’étude, avec une épaisseur 

atteignant 30 mètres. Par conséquent, aucun déplacement tectonique syn-sédimentaire ne 

peut être observé dans le Thanétien. 

 

 
Figure 4-19 : Carte isopaque de l’unité sismique U1 (Thanétien). 

 

c. Cartes isopaques de l’Yprésien 

Des cartes isopaques ont été réalisées pour chaque unité sismique yprésienne (T2 à T10). La 

faible épaisseur de sédiments visualisable à partir des données sismiques THR (quelques 

dizaines de mètres) ne permet pas de réaliser de cartes isopaques pour des intervalles de 

temps plus étendus. 

L’unité sismique U2 est caractérisée par une surface basale d’érosion (T2). Elle présente des 

variations d’épaisseur entre 4 et 30 mètres (figure 4-20) qui sont principalement attribuables 

à l’érosion des dépôts thanétiens sous-jacents. Comme pour l’unité U1, aucun lien entre la 

carte isopaque et le schéma structural ne peut être fait, donc il n’y a pas de déformation syn-

sédimentaire observable à l’Yprésien. 
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Figure 4-20 : Carte isopaque de l’unité sismique U2 (Yprésien). 

 

La carte isopaque de l’unité U3 (figure 4-21) indique une épaisseur généralement comprise 

entre 10 et 20 mètres pour cet intervalle, avec localement des épaisseurs plus faibles (jusqu’à 

4 mètres). Au niveau du flanc NE de la faille N140° située juste à l’est du méridien de 

Greenwich, on observe notamment une diminution de l’épaisseur de U3 jusqu’à 4 à 12 mètres. 

Cet amincissement reste localisé au flanc NE de cette structure. Au SW de celle-ci, l’épaisseur 

de U3 est en effet supérieure à 14 mètres. 

 

 
Figure 4-21 : Carte isopaque de l’unité sismique U3 (Yprésien). 
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Cette variation d’épaisseur indique donc un soulèvement du compartiment NE au niveau de 

cette faille N140° (figure 4-6), accompagné de la formation d’un anticlinal sur ce même 

compartiment NE (coupes A, B et C de la figure 4-3 ; profils D et E de la figure 4-5). 

L’amincissement limité à la partie NE de la faille N140° témoigne ainsi d’une activation 

tectonique de cette faille à la base de l’Yprésien. 

 

Les unités sismiques U4a, U4b et U4c (figures 4-22, 4-23 et 4-24) présentent quelques 

variations d’épaisseur, mais aucune variation significative au niveau de structures tectoniques. 

Dans le cas de l’unité U4a, la carte isopaque met en évidence des épaisseurs plus importantes 

(jusqu’à 35 mètres) dans la partie ouest de la zone d’étude, entre les méridiens 0°15’W et 

0°15’E. L’épaississement exclusif dans le compartiment NE de la faille N140° observé pour 

l’unité U3 ne se retrouve pas au niveau de cette unité plus jeune. Les unités U4b et U4c 

présentent quelques épaississements, mais beaucoup plus localisés que pour l’unité U4a. 

 

 
Figure 4-22 : Carte isopaque de l’unité sismique U4a (Yprésien). 
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Figure 4-23 : Carte isopaque de l’unité sismique U4b (Yprésien). 

 

 
Figure 4-24 : Carte isopaque de l’unité sismique U4c (Yprésien). 

 

L’unité U5 présente de nombreuses de variations latérales d’épaisseur (figure 4-25). Dans la 

majorité des zones où l’épaisseur a pu être calculée, celle-ci varie entre quelques mètres et 

une douzaine de mètres. La carte isopaque de U5 montre une zone plus épaisse au niveau du 

méridien 0°30’E. Les épaisseurs y atteignent une vingtaine de mètres. La superposition avec 

le schéma structural du bassin ne permet cependant pas de réaliser de corrélations entre les 

variations d’épaisseur observées et les structures cartographiées. 
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Figure 4-25 : Carte isopaque de l’unité sismique U5 (Yprésien). 

 

La carte isopaque de l’unité sismique U6 (figure 4-26) montre clairement un épaississement 

de l’unité d’est en ouest. Cette tendance n’a pu être vérifiée dans la partie orientale du bassin, 

au niveau de laquelle les valeurs d’épaisseur de l’unité n’ont pu être calculées. Cet intervalle 

présente en effet des épaisseurs de l’ordre de 15 à 20 mètres dans le centre de la zone 

d’étude, alors que celles-ci atteignent 25 à 35 mètres plus à l’ouest. Cet épaississement semble 

se faire essentiellement à partir du méridien 0°15’E, dans une zone dans laquelle on retrouve 

peu de déformation. Un tel épaississement pourrait être attribué à un léger basculement du 

bassin sur plusieurs dizaines de kilomètres.   

 

 
Figure 4-26 : Carte isopaque de l’unité sismique U6 (Yprésien). 
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De même que pour l’unité U6, la carte isopaque de l’unité U7 (figure 4-27) montre un 

épaississement de cet intervalle de l’est vers l’ouest, entre des valeurs de moins de 15 mètres 

à l’est vers des valeurs comprises entre 15 et 30 mètres à l’ouest du méridien 0°45’E. Cette 

variation latérale d’épaisseur peut s’expliquer au moins en partie par la présence de corps 

progradants à l’ouest, cartographiés sur la figure 8 de l’article présenté dans le Chapitre 3. 

Sur la figure 4-27, la zone peu épaisse (en rouge) au niveau du méridien 0°55’E, bordée par 

des zones plus épaisses (en jaune et vert), traduit un amincissement directement corrélable 

avec une structure anticlinale d’orientation NW-SE. Un soulèvement de cet anticlinal semble 

ainsi avoir eu lieu au cours de l’Yprésien, proche de la transition entre les équivalents en âge 

NP12 et NP13. 

 

 
Figure 4-27 : Carte isopaque de l’unité sismique U7 (Yprésien). 

 

L’amincissement au sommet de l’anticlinal NW-SE s’observe sur la carte isopaque de l’unité 

sismique U8 (figure 4-28). Les épaisseurs y sont inférieures à 10 mètres, alors qu’elles 

augmentent pour atteindre plus de 25 mètres de part et d’autre de l’anticlinal. La croissance 

de cet anticlinal se poursuit donc au cours de la mise en place de l’unité U8. 

Plus à l’ouest, on retrouve un nouvel amincissement, moins localisé, entre les méridiens 

0°15’E et 0°35’E. Cette diminution de l’épaisseur se situe dans une zone présentant de 

nombreux axes de plis, et il est difficile d’identifier une structure unique susceptible d’être à 

l’origine de cet amincissement dû à une période de soulèvement. 
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Figure 4-28 : Carte isopaque de l’unité sismique U8 (Yprésien). 

 

La carte isopaque de l’unité U9 (figure 4-29) montre une zone moins épaisse vers le centre du 

bassin (entre 5 et 13 mètres d’épaisseur). Contrairement à l’unité U8, la zone amincie est ici 

beaucoup plus large (du méridien 0°10’E au méridien 0°55’E, sur environ 50 kilomètres). Dans 

l’ouest de la zone d’étude, l’épaisseur atteint environ 20 mètres, alors qu’on retrouve des 

épaisseurs jusqu’à 30 mètres dans la partie orientale du bassin. L’épaississement vers l’est 

s’effectue à partir de la structure anticlinale NW-SE qui se soulève au cours de la mise en place 

des unités U7 et U8. Un soulèvement de plus grande échelle au centre du Bassin de Dieppe-

Hampshire méridional, et limité vers l’est par l’anticlinal NW-SE, pourrait expliquer les faibles 

épaisseurs observées pour cet intervalle de temps dans cette vaste zone du bassin. 

 

 
Figure 4-29 : Carte isopaque de l’unité sismique U9 (Yprésien). 
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La carte isopaque de la dernière unité sismique yprésienne, U10 (figure 4-30), indique un 

épaississement vers la partie est du bassin. L’augmentation vers l’est de l’épaisseur se fait 5 à 

10 kilomètres plus à l’est que pour l’unité U9, au niveau du méridien 1°00’E, ce qui pourrait 

témoigner d’un soulèvement à l’ouest et la croissance de l’anticlinal NW-SE. A l’est de ce 

méridien, les épaisseurs sont comprises entre 8 et 16 mètres, tandis qu’elles sont globalement 

inférieures à 10 mètres dans toute la partie Ouest de la zone d’étude. 

 

 
Figure 4-30 : Carte isopaque de l’unité sismique U10 (Yprésien). 

 

d. Cartes isopaques du Lutétien 

La carte isopaque de l’unité sismique U11 (figure 4-31), datée au Lutétien (NP14b), montre un 

épaississement général des séries vers l’est du bassin, depuis des valeurs inférieures à 5 

mètres vers des valeurs allant jusqu’à une vingtaine de mètres. Dans le détail, on observe un 

épaississement localisé au niveau d’un synclinal d’orientation N100° situé à la latitude 

50°20’N. La carte isopaque souligne une épaisseur proche de 20 mètres au niveau du synclinal, 

tandis que l’épaisseur diminue régulièrement jusqu’à une dizaine de mètres de part et d’autre 

de la structure, indiquant une probable déformation syn-sédimentaire.  
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Figure 4-31 : Carte isopaque de l’unité sismique U11 (Lutétien). 

 

L’unité sismique U12 présente des variations d’épaisseur entre 5 et 25 mètres (figure 4-32). 

Dans la plupart de la zone couverte par la carte isopaque de U12, l’épaisseur n’excède pas 18 

mètres. Les épaisseurs les plus importantes sont retrouvées localement au niveau des 

méridiens 0°45’E et 0°55’E.  

L’épaississement au méridien 0°45’E marque une structure synclinale d’axe N100°, non 

rectiligne, qui oblique vers le nord sur une direction N150°. L’épaississement observé plus au 

sud n’est plus présent au niveau de cette portion N150° du synclinal. Seule la portion 

méridionale N100° du synclinal a donc été active au cours du Lutétien inférieur. L’amplitude 

de ce pli varie également avec un amortissement vers le nord-ouest (figure 4-13). Le 

développement du synclinal est donc polyphasé : une première activation pendant la mise en 

place de l’unité U12 à l’origine du plissement N100°, et une deuxième, plus tardive, à l’origine 

de l’axe N150°. 

La variation d’épaisseur de cette unité est également visible sur le profil sismique TRE14_030 

(figure 4-17), qui montre un amincissement de l’unité U12 vers l’axe de l’anticlinal NW-SE situé 

au SW du synclinal N100°. 

A l’ouest, la carte isopaque de U12 montre d’autres variations latérales d’épaisseurs associées 

vraisemblablement à des axes de plis. Au niveau du méridien 0°30’E, à l’ouest de l’anticlinal 

NW-SE mentionné précédemment, l’épaisseur augmente à nouveau jusqu’à environ 20 

mètres (en vert sur la carte) dans une zone où un synclinal d’axe NW-SE a été cartographié, 

indiquant une probable déformation active de ce synclinal au Lutétien inférieur.  
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Figure 4-32 : Carte isopaque de l’unité sismique U12 (Lutétien). 

 

La carte isopaque de l’unité sus-jacente U13 (figure 4-33) montre des épaisseurs plus 

importantes dans la partie centrale du bassin, autour du méridien 0°30’E, non corrélables avec 

des axes de plis. 

 

 
Figure 4-33 : Carte isopaque de l’unité sismique U13 (Lutétien). 
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L’unité sismique U14 présente de nombreuses variations latérales d’épaisseur (figure 4-34) 

dues à la présence de la surface d’érosion T15 qui marque le sommet de l’unité U14, et 

attribuée à une accélération de la chute du niveau marin relatif (Chapitre 3). Les épaisseurs 

les plus faibles sont retrouvées entre les méridiens 0°30’E et 0°50’E. Dans cette zone, U14 est 

même localement complètement érodée. Cette partie du bassin est ainsi la plus affectée par 

l’érosion entre le Lutétien et le Bartonien.  

 

 
Figure 4-34 : Carte isopaque de l’unité sismique U14 (Lutétien). 

 

e. Cartes isopaques du Bartonien 

La première unité sismique bartonienne, U15, comme l’unité U14, est fortement marquée par 

la géométrie en érosion de la surface T15 (figure 4-35). Toutefois, un épaississement est visible 

au nord d’une flexure vers le nord orientée E-W située à la latitude 50°15’N. Au sud de cette 

flexure, l’épaisseur varie entre 5 et 15 mètres, alors qu’au nord l’épaisseur de l’unité est 

comprise entre 15 et 30 mètres. Il est cependant difficile d’affirmer que cet épaississement 

est bien associé à un épisode de déformation au niveau de la flexure uniquement à partir de 

la carte isopaque de U15, en raison de l’érosion majeure affectant la base de l’unité. 

Une carte isopaque a été réalisée entre les surfaces T14 et T16 pour représenter l’épaisseur 

cumulée des unités U14 et U15 (figure 4-36). Les épaisseurs calculées correspondent ainsi à 

des épaisseurs entre deux surfaces ne présentant pas de caractéristiques liées à des processus 

d’érosion. Cette carte vient montrer également l’épaississement au nord de la flexure 

monoclinale E-W identifiée sur la carte isopaque de l’unité U15. Ces deux cartes semblent 

donc indiquer une flexure selon un axe E-W au sein du Bassin de Dieppe-Hampshire autour de 

la transition Lutétien-Bartonien. 
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Figure 4-35 : Carte isopaque de l’unité sismique U15 (Bartonien). 

 

 
Figure 4-36 : Carte isopaque des unités sismiques U14 et U16, entre le Lutétien terminal et le Bartonien basal. 

 

Les grandes coupes réalisées à travers les dépôts paléogènes du Bassin de Dieppe-Hampshire 

méridional montrent un épaississement des séries vers le NE dès la base du Bartonien (figure 

4-3, coupes A et B). Cet épaississement est également très bien marqué sur plusieurs cartes 

isopaques d’unités sismiques bartoniennes, notamment sur celle de l’unité U16 (figure 4-37). 

U16 présente une épaisseur de quelques mètres vers le sud-ouest, qui augmente jusqu’à une 

quarantaine de mètres vers le nord-est. L’épaississement se fait plus rapidement au niveau du 

méridien 0°35’E, où l’épaisseur de l’unité augmente d’une dizaine de mètres en environ un 

kilomètre.  
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Figure 4-37 : Carte isopaque de l’unité sismique U16 (Bartonien). 

 

La carte isopaque de l’unité U17 (figure 4-38) montre contrairement à U16 une distribution 

très hétérogène des épaisseurs, et ne fait pas apparaître de lien entre les variations 

d’épaisseur et le schéma structural du bassin. Ces variations d’épaisseur sont à relativiser au 

regard de la faible épaisseur générale de l’unité (moins de 10 mètres), et pourraient être 

d’origine sédimentaire. 

 

 
Figure 4-38 : Carte isopaque de l’unité sismique U17 (Bartonien). 
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On retrouve cet épaississement de manière moins marquée vers le NE sur la carte des 

épaisseurs de l’unité U18 (figure 4-39). Cette carte montre également au niveau d’un synclinal 

NW-SE au méridien 0°15’E des épaisseurs légèrement supérieures aux zones avoisinantes. La 

carte isopaque dans cette zone est lacunaire, mais permet toutefois d’identifier un léger 

épaississement le long du synclinal NW-SE pouvant correspondre à une phase de déformation 

au niveau de cette structure.  

 

 
Figure 4-39 : Carte isopaque de l’unité sismique U18 (Bartonien). 

 

Les cartes isopaques de toutes les dernières unités sismiques bartoniennes identifiées dans la 

partie méridionale du Bassin de Dieppe-Hampshire (unités U19 à U24) montrent également 

l’épaississement général des séries vers le NE du bassin (figures 4-40, 4-41, 4-42, 4-43, 4-44 et 

4-45). Les faibles superficies couvertes par ces cartes par rapport aux cartes présentées 

précédemment ne permettent cependant pas de réaliser de corrélations avec les structures 

cartographiées dans la zone d’étude. 
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Figure 4-40 : Carte isopaque de l’unité sismique U19 (Bartonien). 

 

 
Figure 4-41 : Carte isopaque de l’unité sismique U20 (Bartonien). 
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Figure 4-42 : Carte isopaque de l’unité sismique U21 (Bartonien). 

 

 
Figure 4-43 : Carte isopaque de l’unité sismique U22 (Bartonien). 

 



CHAPITRE 4 : STRUCTURATION DE LA MANCHE ORIENTALE 

173 
 

 
Figure 4-44 : Carte isopaque de l’unité sismique U23 (Bartonien). 

 

 
Figure 4-45 : Carte isopaque de l’unité sismique U24 (Bartonien). 

 

Comme discuté dans le Chapitre 3 du manuscrit, l’épaississement vers le NE des séries 

bartoniennes peut être la conséquence de l’initiation du développement du synclinal de 

Dieppe-Hampshire, de direction WNW-ESE. Cependant ni les cartes isopaques des unités 

bartoniennes ni les coupes SW-NE présentées sur la figure 4-3 ne permettent d’observer un 

amincissement vers le flanc nord-est actuel du synclinal de Dieppe-Hampshire.  
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Deux hypothèses pourraient expliquer cette absence apparente d’amincissement vers le 

nord (figure 4-46) :  

 Le synclinal de Dieppe-Hampshire se développe à partir du Bartonien basal avec le 

soulèvement des flancs SW et NE. Un amincissement aurait existé plus au nord ou 

nord-est, mais n’aurait pas été préservé à cause d’une déformation plus marquée dans 

le Boulonnais. Cette déformation aurait (i) effacé tout enregistrement des phases 

d’initiation du synclinal et (ii) induit l’asymétrie du synclinal telle qu’on l’observe 

actuellement. En effet, le flanc nord du synclinal est particulièrement raide par rapport 

aux autres bordures du bassin, et on peut supposer un biseau des séries vers le nord 

plus localisé que le biseau observé vers le SW du synclinal (figure 4-3).  

 Un soulèvement désynchronisé au niveau des flancs sud-ouest et nord-est du synclinal, 

avec (1) un développement primitif du synclinal de Dieppe-Hampshire à partir du 

Bartonien basal s’exprimant par un soulèvement au sud, et (2) un soulèvement plus 

tardif au nord, peut être causé par un basculement, synchrone de l’inversion de l’Artois 

et postérieur à la mise en place des séries bartoniennes préservées les plus jeunes de 

la zone d’étude. 

 
Figure 4-46 : Représentations schématiques des deux hypothèses présentées pour expliquer l’absence apparente 

d’amincissement du Bartonien vers la bordure NE du synclinal de Dieppe-Hampshire. 
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Résumé des points importants (1.1.2. E) 

La réalisation et l’analyse des cartes isopaques de chaque unité sismique (superposées sur 

le schéma structural du bassin) et les observations directes sur la sismiques ont permis de 

mettre en évidence plusieurs périodes de déformation au Paléogène : 

 Le soulèvement du compartiment NE de la zone faillée axée N140° à la base de 

l’Yprésien (unité U3), témoignant d’une activation tectonique de ces failles. 

 La croissance d’un anticlinal NW-SE au cours de l’Yprésien supérieur (âge proche de 

la limite NP12-NP13 ; unités U7 et U8). Le soulèvement de cet anticlinal semble se 

poursuivre jusqu’à la fin de l’Yprésien (unités U9 et U10). 

 Le développement d’un synclinal WNW-ESE (N100°) à la base du Lutétien (NP14b ; 

unité U11). La croissance de plis et flexures WNW-ESE et NW-SE se poursuit au 

Lutétien inférieur (unités U12 et U13). 

 La développement d’une flexure E-W autour de la transition Lutétien-Bartonien 

(unités U14 et U15). 

 Un épaississement général des séries vers le NE du synclinal de Dieppe-Hampshire 

depuis la base du Bartonien jusqu’au Bartonien le plus jeune de la zone d’étude, 

montrant un probable plissement de grande longueur d’onde. 

 Une probable phase de déformation au niveau de plis NW-SE au Bartonien inférieur 

(unité U18). 

 

1.2. Structuration et cinématique des zones clés du bassin 

Les résultats de la cartographie des éléments structuraux cénozoïques et l’analyse de 

l’amplitude des déformations ont permis d’identifier plusieurs zones particulièrement 

déformées. Ces zones sont bien identifiables sur la carte de pente réalisée sur l’ensemble du 

Bassin de Dieppe-Hampshire méridional (figure 4-47) et le schéma structural proposant une 

hiérarchisation des déformations (figure 4-14). Les déformations localisées au niveau des 3 

boîtes localisées sur la figure 4-47 constituent des éléments clés afin de mieux comprendre la 

cinématique des déformations qui affectent le bassin, la chronologie de la déformation et la 

relation entre la déformation de la couverture sédimentaire cénozoïque et l’héritage 

structural régional. 

Dans cette partie du Chapitre 4, une analyse des structures de chacune des boîtes sera 

détaillée, appuyée par la réalisation de coupes sériées. L’évolution dans l’espace de 

l’amplitude des déformations et les connexions spatiales entre structures seront notamment 

décrites, afin de comprendre la chronologie et la cinématique des déformations. 
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1.2.1. Structuration au sein de la Boîte 1 

La boîte 1 regroupe une série de plis orientés selon une direction E-W. Pratiquement aucune 

faille n’a été mise en évidence dans cette partie du bassin (seulement trois failles pointées sur 

les données sismiques sans directions déterminables ; figure 4-4). Les profils sismiques sériés 

présentés sur la figure 4-48 représentent l’évolution latérale des plissements.  

A l’ouest de la boîte se trouvent un synclinal au sud et un anticlinal au nord. Les cartes 

illustrant l’amplitude et la demi-longueur d’onde des plis (figure 4-49) indiquent pour ces deux 

plis des amplitudes très élevées à l’ouest, proches de 300 mstd (soit 375 ± 75 mètres) et qui 

diminuent vers l’est jusqu’à s’amortir complètement. Conjointement à cette diminution, la 

demi-longueur d’onde augmente progressivement depuis l’ouest vers l’est. L’amortissement 

des plis est bien illustré par les coupes sériées de la figure 4-48 : entre les coupes A et C pour 

l’anticlinal, et entre les coupes A et B pour le synclinal.  Ces structures qui s’amortissent peu à 

peu vers l’est se perdent au profit de plis de plus faibles longueurs d’onde, visible au niveau 

de la coupe C (figure 4-48). Ces plis, toujours orientés E-W, sont plus nombreux et présentent 

des amplitudes de l’ordre de quelques mètres à une cinquantaine de mètres, avec également 

un amortissement vers l’est de ces plissements. 

Vers l’est, on retrouve sur la coupe D un anticlinal au nord et un synclinal au sud, avec des 

amplitudes et des longueurs d’onde bien plus faibles qu’à l’ouest. L’amortissement des 

structures et l’augmentation du nombre de plis traduit une déformation de plus en plus 

distribuée vers l’est de la boîte 1. 

Le synclinal observé sur la coupe D a pu être corrélé sur la coupe E (figure 4-48). La 

comparaison entre ces deux coupes permet de souligner une augmentation de l’amplitude de 

la déformation, mais cette fois-ci vers l’est. De plus, l’axe de ce synclinal tourne vers l’est vers 

une direction N110°. On retrouve cette tendance au niveau d’un anticlinal N110° localisé au 

nord-est de ce synclinal. Celui-ci présente un axe curviligne qui tourne vers une direction E-W 

puis une direction N120° vers l’est (figure 4-2).  

La quantité de raccourcissement N-S a été estimée le long de plusieurs profils N-S, dont ceux 

présentés sur la figure 4-48. Celui-ci est plus important à l’ouest de la structure et est de l’ordre 

de 60 à 70 mètres au niveau du profil A. Le raccourcissement diminue drastiquement au 

niveau du profil B (approximativement 5 mètres). Le calcul de la quantité de raccourcissement 

au niveau d’un profil intermédiaire entre les deux coupes permet de déterminer une valeur 

d’environ 25 à 30 mètres, ce qui semble indiquer une diminution relativement continue. Le 

raccourcissement continue de diminuer vers l’est jusqu’à être de l’ordre de 1 à 2 mètres sur 

les profils C et D. On retrouve ensuite une légère augmentation au niveau du profil E (entre 4 

et 5 mètres). 
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Figure 4-49 : Cartes de (A) l’amplitude (en ms temps double) et (B) la demi-longueur d’onde (en mètres) 

déterminées pour chaque axe de pli au niveau de la boîte 1. 

 

Synthèse sur la mise en place de ces déformations (boîte 1) : 

Les plis E-W se mettent en place après le Lutétien (terrains affectés les plus récents). Les 

caractéristiques des plis sont compatibles avec un régime pratiquement purement compressif, 

et donc des contraintes orientées perpendiculairement aux structures (axe N-S). Ces 

déformations sont localisées au-dessus d’une structure aveugle située en profondeur et 

également orientée E-W (Busby et Smith, 2001 ; Chadwick et al., 2003), dans le prolongement 

de la faille E-W bordant le nord du Bassin de Manche Centrale (Smith et Curry, 1975 ; Beeley 

et Norton, 1998), situé à l’ouest. Cette structure est soulignée par les cartes des anomalies 

gravimétriques et magnétiques en Manche (figure 4-50). 

Des directions de contraintes N-S sont également décrites régionalement dans d’autres 

bassins au cours de l’Eocène supérieur. Dans le nord du Bassin de Dieppe-Hampshire, la phase 

de déformation paléogène majeure, enregistrée à la limite Bartonien-Priabonien, est 

responsable de l’inversion des anticlinaux de Sandown et de Brixton sur l’Ile de Wight (Gale et 

al., 1999 ; Newell et Evans, 2011 ; Evans et al ; 2011). Dans le Bassin de Paris, les travaux de 

Briais (2015) ont permis d’identifier des flexures E-W de grandes longueurs d’ondes 

(supérieures à 150 kilomètres) au Bartonien inférieur et à la limite Bartonien-Priabonien. Des 

indices d’inversion cénozoïque sont également présents au niveau de l’anticlinal E-W du Cap 

Gris-Nez, dans le Boulonnais (Averbuch et al., 2016). L’âge de cette inversion reste cependant 

mal contraint. 

Les variations importantes de quantité de raccourcissement le long des plis décrits au sein de 

la boîte 1 indiquent un amortissement rapide vers l’est. Cette caractéristique pourrait être 

expliquée par une distribution différente de la déformation d’ouest en est, peut-être liée à 

des variations latérales de la structure profonde contrôlant la déformation de la couverture. 

Les données gravimétriques et magnétiques semblent en effet montrer un amortissement de 



CHAPITRE 4 : STRUCTURATION DE LA MANCHE ORIENTALE 

180 
 

la faille de socle vers l’est, au niveau de la limite d’extension actuelle du cénozoïque du Bassin 

de Dieppe-Hampshire (figure 4-50). 

Une variation latérale du raccourcissement liée au léger changement dans la direction des plis 

au niveau du méridien 0°20’W (de N80° à l’ouest à N90° à l’est ; figure 4-2) peut également 

être considérée : le raccourcissement serait alors maximal au niveau des plis perpendiculaires 

à la direction de la compression, et plus faible au niveau de plis légèrement obliques à cette 

direction. 

 

 
Figure 4-50 : A. Carte de l’anomalie magnétique réduite au pôle produite par le BGS à partir de données 

magnétiques aéroportées et marines. ; B. Carte de l’anomalie gravimétrique produite par le BGS à partir de 
données terrestres (anomalie de Bouguer) et marines (anomalie à l’air libre). Le trait rouge correspond à la 

limite d’extension des dépôts cénozoïques du Bassin de Dieppe-Hampshire méridional. 
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1.2.2. Structuration au sein de la Boîte 2 

La boîte 2 apparaît comme une des zones les plus déformées de la couverture cénozoïque du 

Bassin de Dieppe-Hampshire, notamment en raison de la présence de failles à forts rejets 

verticaux (plusieurs dizaines de mètres). La figure 4-51 présente six profils sériés recoupant la 

structure orientée N140°. Comme décrit précédemment, celle-ci se compose : 

 D’un anticlinal NW-SE ; 

 D’un synclinal, de même direction et situé au sud-ouest de l’anticlinal ; 

 D’une série de failles NW-SE disposées en relais et localisées entre les deux axes de 

plis. 

On retrouve bien entre les axes de l’anticlinal et du synclinal plusieurs failles, comme peuvent 

l’attester certains profils ne présentant pas de discontinuités au niveau des réflecteurs 

sismiques. Sur la figure 4-51, le profil D ne présente en effet aucune faille. Les failles observées 

sur les profils C et E, situés de part et d’autres du profil D, ne correspondent donc pas à la 

même faille. Cinq failles ont ainsi pu être corrélées entre profils et cartographiées, dont trois 

représentées sur les profils A, B et C, et une autre recoupée par les profils E et F. Cette dernière 

a pu être corrélée sur une douzaine de kilomètres de distance, et affecte la bordure de la 

couverture cénozoïque en la décalant selon un jeu apparent senestre. La plupart de ces failles 

sont localisées au niveau de la zone de plus forte pente. Cette caractéristique est bien visible 

sur les profils A, C et E de la figure 4-51. Seule la faille du profil B fait figure d’exception, 

puisqu’on la retrouve au niveau de la charnière de l’anticlinal. Même si le pendage des failles 

n’a pas pu être déterminé sur chacune d’elles, la plupart présentent un pendage vers le sud-

ouest, témoignant ainsi d’un jeu apparent normal. Le compartiment situé au sud-ouest, sur 

lequel s’est développée la structure synclinale, est en effet abaissé par rapport au 

compartiment nord-est (figure 4-6B). Des variations dans l’amplitude du rejet vertical 

apparent des failles sont observées : ces rejets varient entre 5 et 35 mètres selon les profils 

sismiques. Les variations du rejet des failles dans cette zone semblent aléatoires (figure 4-6A).  

Concernant les caractéristiques du synclinal et de l’anticlinal NW-SE, la carte d’amplitude des 

plis (figure 4-52), qui inclut sur cette structure le rejet vertical des failles situées entre les deux 

axes, indique une tendance à la diminution de l’amplitude de ces deux plis depuis le nord-

ouest vers le sud-est (passage de couleurs froides à des couleurs chaudes sur la carte). Cette 

tendance se vérifie sur la figure 4-51, l’amplitude étant maximale au niveau du profil B, où elle 

atteint environ 125 mètres.  

Le lien entre les structures des boîtes 1 et 2, au nord de la boîte 1 est difficile à établir, en 

raison de la présence de vallées incisées à remplissage quaternaire qui ne permettent pas, 

localement, de visualiser les séries cénozoïques et donc les déformations qui les affectent. 

Cependant, les plis décrits au niveau de la boîte 1 présentent des directions qui tendent à se 

rapprocher de la direction N140° de la boîte 2. 
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Figure 4-52 : Cartes de (A) l’amplitude (en ms temps double) et (B) la demi-longueur d’onde (en mètres) 
déterminées pour chaque axe de pli au niveau de la boîte 2. 

 

Synthèse sur la mise en place de ces déformations (boîte 2) : 

Les différents éléments structuraux décrits au sein de la boîte 2 (plis et failles) semblent être 

compatibles avec le scenario d’une mise en place synchrone. Tous ces éléments présentent 

les mêmes orientations structurales, et la plupart des failles sont retrouvées dans les zones de 

plus fortes pentes entre les axes du synclinal et de l’anticlinal, accommodant une partie de la 

déformation. L’anticlinal et le synclinal semblent témoigner d’un épisode compressif, tandis 

que les failles normales disposées en relais pourraient être associées à de l’extension ou à un 

mouvement vertical au niveau d’une faille verticale en profondeur. De l’extension WSW-ENE 

pourrait être expliquée en ayant un régime de contrainte proche de celui discuté pour les 

déformations enregistrées au niveau de la boîte 1, et donc avec une compression N-S. Par 

ailleurs, si toutes ces déformations sont synchrones, de la transpression au niveau d’une faille 

de socle à l’aplomb pourrait être le moteur des plis en surface, avec : (1) un jeu décrochant 

dextre causé par une compression N-S, et (2) un jeu inverse s’exprimant par un soulèvement 

du compartiment NE de la faille de socle. 

Régionalement, la réactivation de nombreuses failles NW-SE à WNW-ESE a été démontrée au 

cours du Paléogène. Dans le Nord de la France, la faille du Bray (Wyns et al., 1978, 2016 ; 

Wyns, 1980) et la faille de la Seine (Mascle et Cazes, 1987) ou encore la faille de Fécamp 

(Hauchard et al., 2002 ; Paquet et al., 2017) ont connu un jeu transpressif dextre au cours du 
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Cénozoïque. Plus au nord, des réactivations de failles WNW-ESE selon des mouvements décro-

chevauchants dextres sont supposées par Mansy et al. (2003) dans la partie orientale du 

Weald. De la réactivation décrochante dextre a également été mise en évidence dans le Sud 

de l’Angleterre, au sein du bassin de Wessex (faille NW-SE de Sticklepath ; Dart et al., 1995). 

Cependant la possibilité de plusieurs épisodes de déformation, avec un léger changement 

dans le régime de contrainte, n’est pas à exclure étant donné le peu de contraintes sur l’âge 

de mise en place de cette structure. 

L’âge de cet (ou ces) épisode(s) apparaît comme étant au moins plus récent que l’âge de la 

mise en place des dépôts les plus jeunes affectés, soit post-Bartonien basal, puisque aucune 

évidence de sédimentation syn-tectonique n’a été trouvée.  

 

1.2.3. Structuration au sein de la Boîte 3 

La boîte 3 est caractérisée dans sa partie nord par la présence d’une flexure majeure 

d’orientation N130°, soulignée par une augmentation significative de la pente (figure 4-47). La 

figure 4-53, qui montre plusieurs profils sériés recoupant la structure, permet une meilleure 

visualisation de l’évolution latérale de la déformation le long de celle-ci. La flexure est corrélée 

entre les profils B, C et D, et s’exprime par un abaissement des séries bartoniennes vers le 

nord-est qui s’effectue en quelques centaines de mètres. Au niveau du profil B un léger 

bombement est observé en haut de la flexure. Dans le prolongement nord-ouest de la 

structure, l’axe de la flexure n’est plus identifiable, notamment en raison de la présence 

d’incisions quaternaires (profil A). Cependant le style de la déformation semble changer 

puisqu’on retrouve une série de plissements de faibles amplitude et longueur d’onde. 

Comme détaillé au début de ce chapitre lors de la description des failles identifiées au sein du 

bassin, un alignement de failles selon une direction proche de N125° a été observé dans cette 

même zone (figure 4-4). Plusieurs lignes sismiques mettent effectivement en évidence la 

présence de failles qui semblent associées à la flexure. Certaines, comme sur le profil B de la 

figure 4-53, sont localisés au sud-ouest de la flexure, avant que la pente n’augmente. Le rejet 

vertical mesuré sur ces failles n’excède pas 5 mètres, excepté au niveau de la faille observée 

sur le profil C. Cette faille présente un rejet d’environ 14 mètres, et un jeu apparent normal, 

avec un pendage vers le nord-est. Les failles de faible rejet sont soit sub-verticales, soit 

présentent également un jeu apparent normal (figure 4-6C). Cependant le décalage observé 

le long de ces failles ne se fait pas dans le même sens que pour la faille de la coupe C : pour 

chacune d’elles, le compartiment sud-ouest est abaissé par rapport au compartiment nord-

est (figure 4-6C). 
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L’estimation de l’amplitude de la flexure permet de montrer que celle-ci diminue vers le sud-

est. Sur le profil B (figure 2-48), le décalage vertical des séries provoqué par la flexure est 

estimé à environ 75 mètres. Sur le profil C, ce décalage, en comprenant le rejet de la faille, est 

de l’ordre de 50-60 mètres. Plus au sud, le décalage vertical observé sur le profil D est encore 

inférieur, puisqu’estimé à environ 35-40 mètres. 

A l’ouest de cette flexure, les profils C et D de la figure 4-53 soulignent une autre flexure vers 

le nord-est. Celle-ci, également identifiable sur la carte de pentes (figure 4-47) est disposée en 

relais entre les structures des boîtes 2 et 3. Elle possède à l’ouest une direction E-W (N95°), 

qui tourne vers une direction N125° au sud du profil C. Les déformations mises en évidence 

sur la figure 4-53 se prolongent vers le sud-est jusqu’au nord de Dieppe, avec des amplitudes 

toutefois plus faibles (figures 4-13 et 4-47). 

Concernant l’âge des déformations, celles-ci affectent des terrains d’âge Bartonien inférieur, 

ce qui indique un épisode postérieur. L’absence d’indices de sédimentation syn-tectonique 

n’est en effet pas en faveur d’une datation de la déformation au Bartonien basal. 
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Synthèse sur la mise en place de ces déformations (boîte 3) : 

La description des structures identifiées au sein de la boîte 3 soulève des questions quant à 

l’âge de la (ou des) phase(s) de déformation, notamment le caractère synchrone ou non du 

développement des flexures et des plis. A partir de cette description, nous pouvons émettre 

deux hypothèses pour expliquer la cinématique de la déformation dans cette zone du bassin : 

 Hypothèse (1) : Dans un premier temps la flexure N130° se développe en réponse à la 

réactivation d’une faille de socle induisant un décalage vertical à l’aplomb de la flexure. 

La flexure est en effet alignée sur une zone de contraste localisée au niveau de 

l’anomalie magnétique (figure 4-54, passage de bleu ciel au SW à violet au NE). La 

flexure correspond donc à un pli forcé contrôlé par une faille aveugle en profondeur 

(e.g. Tomlinson et al., 2013). Plus tard, une seconde phase de déformation permet la 

mise en place des failles. 

 Hypothèse (2) : La flexure et les failles résultent d’une seule et même phase de 

déformation. Elles sont également contrôlées par un mouvement au niveau d’une 

faille de socle située à l’aplomb. La présence de failles présentant des différences dans 

l’orientation du compartiment abaissé peut être expliqué par une composante 

décrochante au niveau de la faille jouant en profondeur. 

Plusieurs arguments permettent de privilégier la 2ème hypothèse. Tout d’abord, les 

orientations des failles et des flexures sont très proches, soulignant une affinité forte entre 

ces différentes structures. Le style de la déformation varie beaucoup le long de la structure 

NW-SE. Cette complexité pourrait témoigner d’une composante décrochante au niveau de la 

faille de socle située à l’aplomb et à l’origine de la déformation de la couverture sédimentaire. 

Des critères morphologiques et structuraux sont communs aux zones de déformation en 

décrochement, transpression et transtension (Christie-Blick et Biddle, 1985 ; Harding, 1990) : 

(1) une faille majeure à fort pendage en profondeur, (2) des changements dans la position 

relative du compartiment surélevé et/ou de la direction de pendage de la faille majeure ou de 

la déformation en surface, (3) un décalage au niveau du toit du socle, (4) des structures en 

fleur (positives ou négatives) au-dessus de la faille principale, (5) des structures extensives et 

compressives synchrones au sein d’un même profil transversal à la structure, et (6) des failles 

et/ou plis disposés en échelon et synchrones de part et d’autre de la faille principale.  

Des géométries similaires sont ainsi notamment décrites au niveau des failles décrochantes 

du système de failles d’Eastern Marlborough en Nouvelle-Zélande (Barnes et Audru, 1999). 

Barnes et Audru (1999) soulignent la complexité des variations structurales tridimensionelles 

le long de failles (variations latérales du pendage et du jeu apparent des failles, plis obliques 

associés aux failles) et considèrent ces géométries comme les indicateurs principaux d’une 

déformation en décrochement. De nombreuses autres études menées dans des zones en 
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décrochement ou en transpression (e.g. Woodcock et Rickards, 2003 ; Imber et al., 2005) ou 

des études plus théoriques (Dewey et al., 1998 ; Cunningham et Mann, 2007 ; Dooley et 

Schreurs, 2012) ont également montré des géométries complexes, comparables à celles 

décrites ici. 

Comme mentionné dans la partie précédente (1.2.2), plusieurs failles régionales majeures 

d’axe NW-SE ont connu un jeu transpressif dextre au cours du Cénozoïque, dont la faille du 

Bray (Wyns et al., 1978 ; 2016 ; Wyns, 1980), située dans le prolongement de la structure 

décrite dans la boîte 3. 

 

 

Figure 4-54 : Carte de l’anomalie magnétique réduite aux pôles dans le Sud de la Manche orientale. 

 

1.2.4. Relations structurales entre les différentes boîtes  

Afin d’expliquer les structures cénozoïques situées dans la partie occidentale de la zone 

d’étude (boîtes 1 à 3) dans un même schéma global, nous pouvons proposer l’hypothèse 

suivante (représentée en un schéma conceptuel sur la figure 4-55) : 

Les deux structures orientées NW-SE (N140° et N125°) se déforment au cours du Paléogène 

en réponse à la réactivation en profondeur de failles de socle de directions proches, et 

suspectées à partir des cartes d’anomalies magnétique et gravimétrique (figures 4-50 et 4-54). 

Ces deux failles en profondeur délimitent un bloc crustal qui se soulève en même temps que 

la réactivation des failles selon un mouvement décrochant dextre. Ce soulèvement 
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expliquerait les rejets verticaux observés au niveau des dépôts superficiels. A l’ouest, la faille 

crustale NW-SE suspectée au niveau de la boîte 2 (figure 4-50) possède une probable 

connexion avec la faille E-W dont la reprise en compression provoque le développement de 

plis E-W (boîte 1).  

Ces inversions de failles crustales et les déformations de la couverture méso-cénozoïque qui 

en découlent sont envisageables avec une compression générale orientée N-S à NNW-SSE 

(figure 4-55). De telles directions sont compatibles avec l’orientation des contraintes 

d’affinités pyrénéo-alpines. 

 

 

Figure 4-55 : Schéma conceptuel montrant la déformation de la couverture sédimentaire paléogène contrôlée 
par des mouvements verticaux et décrochants de blocs crustaux. 

 

Toutefois, on ne peut pas exclure la possibilité d’un polyphasage de la déformation 

permettant d’aboutir aux déformations enregistrées dans cette partie du bassin. Cela dit, les 

déformations paléogènes majeures sont toujours localisées dans des couloirs précis, qui 

coïncident avec les données gravimétriques et magnétiques, et la cartographie régionale des 

structures majeures (dans le prolongement de la faille de Manche Centrale, de la faille du Bray, 

de la faille de la Seine et de la portion NW-SE de la faille de Portland-Wight). Si l’histoire de la 

mise en place des déformations affectant la couverture cénozoïque est polyphasée, la 

déformation cénozoïque se localise à chaque fois au-dessus des mêmes structures crustales. 

Le bloc situé entre les deux zones de déformation NW-SE (boîtes 2 et 3) semble se biseauter 

vers le nord en direction de la portion offshore NW-SE de la faille de Portland-Wight, qui limite 
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l’extension vers l’ouest des dépôts paléogènes préservés (partie 2.1.2 du Chapitre 1 ; figure 4-

56). Au sud, la bordure NE de ce bloc (boîte 3, d’orientation N125°) est positionnée dans le 

prolongement de la faille du Bray (figure 4-56). La structure N125° se réoriente vers le sud-est 

vers une direction E-W. Ce changement de direction pourrait s’expliquer par un relais entre la 

faille profonde NW-SE et la faille du Bray, ou par l’interférence d’autres structures profondes 

(E-W ?). La bordure SW du bloc crustal soulevé (boîte 2, d’orientation N140°) semble quant à 

elle se prolonger vers le système de failles de la Seine et de Fécamp-Lillebonne (figure 4-56), 

qui enregistrent également un jeu transpressif au cours du Paléogène, associé à un serrage N-

S. La transition entre ces différentes structures apparaît cependant complexe. Baptiste (2016) 

montre à partir de l’analyse de données géophysiques (aéromagnétisme, gravimétrie) la 

présence d’une discontinuité d’axe N130° au sein du bloc de la Manche, dans le domaine 

saxothuringien, au nord de la faille de Fécamp. Cette discontinuité, légèrement oblique à la 

faille N140°, pourrait correspondre à un relais entre ces différentes failles NW-SE. 

 

 

Figure 4-56 : Schéma structural des failles de socle réactivées au Paléogène en Manche orientale. Les contours 
des bassins cénozoïques proviennent de la carte géologique de la France BRGM au 1:1 000 000ème (Chantraine 

et al., 1996) et de la cartographie réalisée au cours de cette thèse (Chapitre 3). 
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2. Lien terre-mer : prolongement en mer des grands accidents du Nord de la 

France  

Le rôle majeur des failles de socle sur le style et la cinématique de la déformation cénozoïque 

en Manche, mis en évidence précédemment (figure 4-56), nous font nous interroger sur la 

géométrie en mer des déformations dans le prolongement des accidents majeurs affectant la 

sédimentation méso-cénozoïque dans le Nord de la France : la faille de Fécamp, la faille du 

Bray et les failles du Boulonnais. Cette partie proposera une description des indices de 

déformations dans le prolongement de ces structures, en bordure ou au niveau du Bassin de 

Dieppe-Hampshire. 

 

2.1. Le système Nord-Baie de Seine – faille de Fécamp 

Le pointé des déformations le long des profils sismiques des campagnes « TREMOR » et 

« TREMOR 2 » (figures 4-2, 4-4 et 4-10) permet d’identifier des failles affectant les séries 

jurassiques et crétacées en bordure du Bassin de Dieppe-Hampshire. Les zones les plus 

déformées sont respectivement localisées au sud-ouest et au nord-est du bassin. La première 

correspond à la bordure nord du Bassin Nord-Baie de Seine. Cette zone est caractérisée par 

de nombreux plis et des failles, ayant des directions environ E-W, et dont les rejets verticaux 

peuvent atteindre quelques dizaines de mètres (figure 4-57). Ces déformations se localisent 

au nord d’une faille majeure orientée E-W, qui vient limiter vers le nord la répartition des 

dépôts cénozoïques préservés du Bassin Nord-Baie de Seine. 

 

 

Figure 4-57 : Profil montrant des déformations continues et discontinues affectant le Jurassique et le Crétacé au 
nord du Bassin Nord-Baie de Seine. 
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La proposition de cinématique présentée dans cette étude au niveau de la partie ouest du 

Bassin de Dieppe-Hampshire méridional (partie 1.2.4) est comparable à ce qui est proposé par 

Paquet et al. (2017) au niveau de la faille de Fécamp et de la faille Nord-Baie de Seine, au SW 

de la zone d’étude (figure 4-58). Sur la base de la géométrie et de l’organisation des structures, 

un jeu décrochant dextre est suspecté au niveau du prolongement en mer de la faille de 

Fécamp, d’axe NW-SE, accommodé dans les dépôts du Crétacé par des plis en relais. La 

structure change progressivement d’orientation vers le nord et se connecte à la faille Nord-

Baie de Seine, d’axe E-W, qui s’accompagne de deux grands plis E-W qui se mettent en place 

dans un contexte compressif (un synclinal au sud et un anticlinal au nord).  

L’âge de la réactivation cénozoïque de cette structure est mal contrainte. Hauchard et al. 

(2002) évoque une inversion de la faille de Fécamp-Lillebonne entre la fin du Paléogène et le 

Quaternaire. Peu de contraintes temporelles sont également avancées au niveau de 

l’inversion du système Nord-Baie de Seine. 

 

 

Figure 4-58 : Carte représentant le rejet des failles cartographiées au nord de Dieppe, au SE du Bassin de 
Dieppe-Hampshire. En mer : cartographie réalisée au cours de cette étude ; à terre :  carte géologique de la 

France BRGM au 1:1 000 000ème (Chantraine et al., 1996). 

 

2.2. La faille du Bray 

La faille du Bray, d’axe NW-SE, est bien développée au niveau du Bassin de Paris où elle et 

associée à un anticlinal à cœur jurassique. Cependant, cette structure semble s’amortir très 

rapidement vers le NW, avant même d’atteindre le domaine de la Manche orientale. Une 
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mission de terrain menée avant le commencement de cette thèse (LOG–Université de Lille, 

BRGM) s’est focalisée sur l’analyse structurale sur des sites du Pays de Bray. Des failles 

normales ont ainsi été mises en évidence au niveau des falaises littorales situées à l’est et à 

l’ouest de Dieppe, située dans le prolongement vers le nord-ouest de la faille du Bray. Ces 

failles impliquent des rejets verticaux de l’ordre du mètre. 

Les terrains crétacés situés au large de Dieppe et du Tréport, entre la côte et la terminaison 

périclinale SE du bassin (figure 4-58) présentent une déformation comparable à ces falaises 

entourant Dieppe. La déformation y est diffuse, avec de nombreuses failles ayant des rejets 

inférieurs à 3 mètres (figure 4-59). Les points gris sur la figure 4-58 indiquent la répartition de 

ces failles, concentrées sur une surface d’une dizaine de kilomètres de diamètre. Le faible rejet 

de ces failles et la trop grande distance entre les profils sismiques rend en revanche impossible 

de corréler les failles entre profils, et donc d’estimer des directions structurales. 

 

 

Figure 4-59 : Profil montrant une déformation diffuse au niveau du Crétacé Supérieur au SE du Bassin de 
Dieppe-Hampshire, dans le prolongement de la terminaison périclinale du synclinal. 

 

La cartographie réalisée dans cette étude des déformations affectant le bassin cénozoïque de 

Dieppe-Hampshire suggère une connexion entre la faille du Bray et une faille de socle localisée 

sous le bassin, au niveau des déformations de la boîte 3 (parties 1.2.3 et 1.2.4) Ces deux 

structures possèdent en effet des orientations très proches, et sont pratiquement alignées 

(figure 4-56). Les déformations observées à Dieppe et en mer au nord de Dieppe pourraient 

correspondre à déformations moins localisées au niveau d’une zone de transition (relais) entre 

ces deux structures NW-SE. 
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2.3. Le Boulonnais  

Les nouvelles données sismiques THR révèlent une zone fortement déformée au nord-est du 

synclinal de Dieppe-Hampshire, au large des côtes du Boulonnais, au niveau de terrains d’âge 

Jurassique et Crétacé. La déformation s’exprime par des plis et de nombreuses failles normales 

et inverses (figures 4-60 et 4-61). Beaucoup de ses failles présentent des rejets verticaux de 

plusieurs dizaines de mètres, et sont majoritairement orientées N90° à N110° (figure 4-4), 

directions parallèles à la bordure septentrionale du Bassin de Dieppe-Hampshire. Les 

directions des axes de plis sont assez proches de celles décrites pour les failles, avec des 

directions N95° à N125°. 

 

 
Figure 4-60 : Profil montrant des failles présentant un jeu apparent normal et des rejets décamétriques, 

affectant le Jurassique et le Crétacé au large des côtes du Boulonnais. 

 

 

Figure 4-61 : Profil montrant des plis et des failles à rejets décamétriques affectant le Jurassique et le Crétacé au 
large des côtes du Boulonnais. 
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Les déformations en mer au large du Boulonnais ont déjà été cartographiées avec une bonne 

précision (carte géologique de Marquise ; Mansy et al., 2007 ; figure 4-62A). Un large réseau 

de failles E-W à WNW-ESE, essentiellement normales, est ainsi connu entre Boulogne-sur-Mer 

et le Cap Gris-Nez (figure 4-63), au sein du domaine du Weald-Boulonnais, inversé entre 

l’Eocène moyen et l’Oligocène supérieur (Mansy et al., 2003 ; Minguely et al., 2010). Averbuch 

et al. (2016) montrent des indices de reprise en compression au niveau de l’anticlinal et de la 

zone de faille du Cap Gris-Nez, où des séries jurassiques se retrouvent verticalisées au contact 

de la faille majeure (e.g., Averbuch, 2009), mais ces réactivations n’ont pas pu être datées 

précisément. 

 
Figure 4-62 : A. Extrait de la carte géologique de Marquise, 1 :50000 (Mansy et al., 2007) ; B. Interprétation 

préliminaire (réalisée par B. Huet) d’un profil N-S issue d’une campagne GEOBAS.  



CHAPITRE 4 : STRUCTURATION DE LA MANCHE ORIENTALE 

196 
 

 
Figure 4-63 : Coupe géologique des falaises entre le Cap Gris-Nez et Boulogne-sur-Mer, d’après Averbuch et al. 

(2016) et Hatem et al. (2016). 

 

De nouvelles données sismiques THR (sparker) ayant été acquises au large du Boulonnais au 

cours de plusieurs campagnes océanographiques académiques (missions « GEOBAS », à visée 

pédagogique), un lien terre-mer pourra être développé au niveau des structures (plis et failles) 

du Boulonnais. La corrélation entre les structures connues à terre le long des falaises du 

Boulonnais (Averbuch et al., 2016 ; figure 4-63) et les déformations en mer (figure 4-62) 

pourra permettre de préciser les géométries de ces structures permettra de détailler la 

géométrie, le style et la cinématique de ces structures. 
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CHAPITRE 5 : DISCUSSION GÉNÉRALE 

 

1. Enregistrement sédimentaire dans le Bassin de Dieppe-Hampshire et 

corrélation à l’échelle régionale 

1.1. Découpage séquentiel du Paléogène du Bassin de Dieppe-Hampshire 

L’analyse du remplissage sédimentaire du Bassin de Dieppe-Hampshire méridional, détaillée 

dans le Chapitre 3, a permis : (1) d’en établir le cadre stratigraphique, (2) de proposer un 

découpage séquentiel entre le Thanétien et le Bartonien et (3) de cartographier la terminaison 

périclinale sud du synclinal de Dieppe-Hampshire. Deux ordres de cycles stratigraphiques (2ème 

et 3ème ordres) ont été reconnus dans cette étude au sein de la série cénozoïque préservée 

(figure 5-1). Les surfaces majeures identifiées (discontinuités, MRS et MFS majeures) 

témoignent de variations relatives du niveau marin (eustatisme, tectonique ou flux) et de 

changements paléogéographiques ; elles permettent de délimiter 4 cycles de 2ème ordre. 

Cycle C1 : Paléocène (Thanétien) : Le Paléocène préservé dans le bassin représente une faible 

épaisseur (5-20 mètres) et est observé entre deux surfaces d’érosion, T1 et Y1 (Chapitre 3). La 

surface d’érosion basale de ce cycle correspond à une discordance majeure entre le Crétacé 

supérieur et le Paléocène, les dépôts thanétiens reposant en discordance sur la craie 

santonienne à campanienne (King, 2016). La MFS majeure de ce cycle est située entre ces deux 

surfaces d’érosion et marque la fin d’un épisode transgressif depuis la mer du Nord (Briais et 

al., 2016). 

Bien que le Paléocène n’ait pas été carotté en mer, il a pu être corrélé (MFS majeure) à 

l’affleurement de Varengeville (Seine Maritime). Ce site présente un hiatus sédimentaire 

importante, caractérisé par l’absence de dépôts daniens et sélandiens. Les premiers dépôts 

paléocènes sont attribués au Thanétien terminal (NP9) reposant sur la craie d’âge 

Coniacien/Campanien. 

Cycle C2 : Yprésien : Ce cycle s’étend de la surface d’érosion Y1, à la transition Thanétien-

Yprésien, jusqu’à la fin de séries yprésiennes, sur une épaisseur de 200 mètres. La MFS 

majeure du cycle yprésien se situe au sein de séries argileuses marines approximativement 60 

mètres au-dessus de la base de la séquence transgressive (Y2). Le demi-cycle régressif, marqué 

par la présence de cortèges progradants, s’achève par une légère érosion et une lacune 

temporelle entre l’Yprésien et le Lutétien (Chapitre 3). 
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Figure 5-1 : Coupe stratigraphique et découpage séquentiel du Bassin de Dieppe-Hampshire méridional. 

 

Cycle C3 : Lutétien – Bartonien basal : A la base du Lutétien, des géométries rétrogradantes 

soulignent une tendance transgressive qui s’étend jusqu’à la surface L1, considérée comme la 

MFS majeure du cycle. Cette MFS intervient au sein de dépôts carbonatés gréseux 
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glauconieux. Celle-ci est surmontée de corps progradants qui initient le demi-cycle régressif, 

qui se poursuit jusqu’au Bartonien basal (MRS B1). La transition Lutétien-Bartonien est 

marquée par une érosion majeure (surface L2) avec la mise en place d’un prisme de bas niveau 

marin en Manche orientale. 

Cycle C4 : Bartonien : La MFS majeure du cycle bartonien (B2) est enregistrée seulement 

quelques mètres au-dessus du sommet du cycle précédent, au niveau de grès argileux 

glauconieux similaires aux Sables d’Auvers du Bassin de Paris. Le demi-cycle régressif 

postérieur à cette MFS s’accompagne de plusieurs unités progradantes.  

 

1.2. Corrélation avec le Bassin de Paris et le Sud de l’Angleterre : implications sur la 

paléogéographie et facteurs de contrôle 

Afin de mettre en évidence des évènements à plus grande échelle au Paléogène, la corrélation 

des cycles de 2ème ordre a été engagée entre le Bassin de Paris, la partie septentrionale du 

Bassin de Dieppe-Hampshire (Ile de Wight) et le Bassin belge. Ces corrélations, qui ont été 

réalisées à partir de l’identification des surfaces séquentielles majeures (discontinuités 

majeures, MRS, MFS) dans les différents domaines et de l’âge calibré des unités sismiques à 

partir des données de carottage (Chapitre 3). Les corrélations de ces surfaces-temps 

permettent de comparer l’enregistrement sédimentaire : (1) les environnements de dépôt et 

(2) les épaisseurs, et donc de discuter de manière relative l’espace d’accommodation 

disponible au cours du temps. 

 

1.2.1. Enregistrement sédimentaire des trois domaines (Bassin de Dieppe-Hampshire 

méridional, Sud de l’Angleterre et Bassin de Paris) 

Paléocène 

L’érosion et la lacune temporelle entre la craie du Crétacé supérieur et les premiers dépôts 

paléocènes sont observées régionalement. Sur l’Ile de Wight, comme au niveau de la zone 

d’étude, les premiers dépôts cénozoïques préservés sont datés du Thanétien supérieur (NP9). 

Ceux-ci reposent sur une craie d’âge campanien (Gale et Lovell, 2018), impliquant une lacune 

estimée entre 10 et 15 Ma (Newell, 2001, 2004). Dans le Bassin de Paris, la présence de séries 

préservées d’âge Danien et Thanétien (NP7 à NP9), et l’absence de dépôts sélandiens, révèlent 

deux phases d’émersion : anté-Danien et anté-Thanétien (Briais et al., 2016). Briais et al. 

(2016) attribue ces émersions à des phases de déformation (1) entre le Maastrichtien et le 

Danien, et (2) entre le Danien et le Thanétien.  

La transgression majeure qui survient dans le Bassin de Paris et la Manche orientale au 

Thanétien supérieur (NP9) et l’homogénéité des environnements de dépôt dans ces domaines 
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(environnements côtiers) suggèrent un profil de dépôt relativement plat, de large extension, 

avec toutefois un espace d’accommodation probablement plus important dans le Sud de 

l’Angleterre en raison de la plus forte épaisseur de dépôts thanétiens (Chapitre 3). 

La fin du Thanétien voit une chute du niveau marin relatif à grande échelle, enregistrée par 

des séries alluviales sur l’Ile de Wight (Newell, 2014), dans le Bassin de Paris (Aubry et al., 

2005) et en Belgique (De Geyter, 1981 ; Steurbaut et al., 1999 ; Vandenberghe et al., 2004). 

Yprésien 

La paléogéographie change à l’Yprésien, où, bien que les environnements soient 

essentiellement côtiers (domaine tidal), le Bassin de Paris se retrouve en position plus 

proximale que la Manche et l’Angleterre à l’Yprésien basal, avec des environnements de 

lagunes saumâtres (lagunes saumâtres ; Châteauneuf et Gruas-Cavagnetto, 1978 ; Briais et al., 

2016). Cette polarité du profil de dépôt (Steurbaut et King ; 2017) est de plus accompagnée 

par des épaisseurs plus importantes au niveau du Bassin de Dieppe-Hampshire (180 à 200 

mètres) que dans le Bassin de Paris (environ 80 mètres), impliquant une subsidence plus faible 

dans le Bassin de Paris (Chapitre 3). 

Une chute majeure du niveau marin relatif est enregistrée à la fin de l’Yprésien par la mise en 

place de dépôts fluviatiles dans le Bassin de Paris (argiles de Laon) suivie d’une érosion 

majeure à l’Yprésien terminal associée à une lacune de 2 Ma (Briais et al., 2016). Au Sud de 

l’Angleterre (Poole Formation ; Newell, 2014) une lacune temporelle de 2 Ma, entre 50 et 48 

Ma, est également identifiée (Aubry, 1986 ; Pomerol, 1989 ; Briais et al., 2016). En Manche 

orientale, cette chute se traduit par l’enregistrement d’une légère érosion ainsi qu’une lacune 

de temps (Chapitre 3). L’érosion semble toutefois être la plus importante dans le Bassin de 

Paris. Les trois domaines du Bassin Anglo-Parisien apparaissent donc émergés puis érodés à la 

transition Yprésien-Lutétien, et semblent correspondre à des zones de bypass sédimentaire 

vers la Belgique et la mer du Nord, au sein desquels se développent des vallées incisées 

(Newell, 2014 ; Briais, 2015) et un prisme de bas niveau (De Batist et Henriet, 1995 ; Jacobs et 

De Batist, 1996). 

Lutétien 

L’épaisseur du Lutétien au niveau du demi-cycle transgressif de 2ème ordre augmente 

progressivement du sud (environ 25 mètres dans le Bassin de Paris) vers le nord (environ 100 

mètres sur l’Ile de Wight), ce qui pourrait témoigner d’un espace d’accommodation plus 

important vers le nord.  

La régression amorcée au cours du Lutétien conduit à une émersion et une érosion généralisée 

(Manche, Ile de Wight, Bassin de Paris, Belgique) à la limite Lutétien-Bartonien. Cette érosion 

est enregistrée dans le Sud du Bassin de Dieppe-Hampshire (surface L2), et elle est suivie de 
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la mise en place d’un prisme de bas niveau au Bartonien basal, qui accumule les produits de 

l’érosion des sédiments yprésien et lutétiens, en provenance du Sud et de l’Ouest du bassin 

(Chapitre 3). Celui-ci n’est pas enregistré dans le Bassin de Paris ni dans le Sud de l’Angleterre, 

au sein desquels est identifiée une lacune temporelle. Ceci indique que la Manche présente 

un espace d’accommodation plus important à la base du Bartonien permettant ainsi le 

développement et la préservation de ce prisme. 

Bartonien 

Au cours du demi-cycle transgressif du cycle bartonien (C4), les environnements de dépôts 

sont relativement similaires et les séries sont isopaques dans les différents domaines 

sédimentaires (milieux marins, estuaires externes). La transgression majeure identifiée par la 

surface B2 semble effacer la précédente paléotopographie. 

Bien que l’ensemble de la série bartonienne ne soit pas préservée en Manche orientale, 

l’épaisseur du Bartonien apparaît bien plus épais dans la partie méridionale du synclinal de 

Dieppe-Hampshire et dans le Sud de l’Angleterre (environ 100 à 150 mètres) que dans le 

Bassin de Paris (environ 35 mètres ; Chapitre 3). 

 

1.2.2. Facteurs de contrôle des cycles  

Afin de discuter des facteurs qui contrôlent les cycles identifiés en Manche orientale, les cycles 

et les surfaces majeures ont été comparés aux variations eustatiques. Ces cycles ont 

également été mis en parallèle avec les principaux épisodes de déformations paléogènes 

enregistrés en Europe occidentale afin de montrer des forçages tectoniques en Manche. De 

plus, la chronologie de ces déformations a été mise en relation avec la cinématique aux limites 

de plaques. 

 

A. Forçages eustatiques et climatiques 

Plusieurs courbes de variations du niveau marin existent pour le Paléogène. Briais (2015) 

propose une comparaison de ces différentes courbes dans le but de sélectionner la plus 

appropriée pour discuter du forçage eustatique dans le Bassin de Paris. La courbe de Cramer 

et al. (2011), basée sur les variations du niveau marin liées à la création progressive de glace 

au cours du Cénozoïque, apparaît ainsi comme la courbe eustatique haute résolution la plus 

appropriée pour approcher les variations eustatiques cénozoïques. 

La comparaison entre les grandes surfaces séquentielles identifiées dans le Sud du Bassin de 

Dieppe-Hampshire et les variations eustatiques définies à partir de la charte de Cramer et al. 

(2011) (figure 5-2) permet de souligner des variations du niveau marin synchrones des 
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érosions enregistrées au Thanétien (T1), et à la transition Yprésien-Lutétien (Y3). Cependant, 

la surface T1, qui est le résultat d’une ou plusieurs périodes d’érosion et de non-dépôt, 

termine son développement au Thanétien mais ne se développe pas uniquement lors de la 

chute décrite par la charte de Cramer et al. (2011) De plus, l’érosion identifiée à la transition 

Thanétien-Yprésien (Y1) correspond à une période de bas niveau marin. Cependant, aucune 

variation significative (chute majeure du niveau marin) ne peut être corrélée aux 

discontinuités majeures et des MRS (L2 et B1). De plus, des variations eustatiques présentant 

des amplitudes de 10-20 mètres sur la charte de Cramer et al. (2011) ne correspondent à 

aucune surface majeure en Manche. Or les environnements relativement homogènes et peu 

profonds (souvent côtiers ou marins peu profonds) impliqueraient des émersions ou des 

changements d’environnement de dépôt en réponse à de telles amplitudes de variations 

eustatiques (par exemple la chute du niveau marin à 44 Ma ; figure 5-2). 

Le calage chronostratigraphique des maximums transgressifs en Manche est moins précis que 

pour les discontinuités majeures. Cependant, parmi les surfaces d’inondation, la MFS Y2 

semble pouvoir être corrélée à une augmentation significative du niveau marin, de l’ordre 

d’une vingtaine de mètres (figure 5-2). La régression du cycle Yprésien C2 n’est en revanche 

pas marquée sur la charte eustatique de Cramer et al. (2011). Les tendances régressives et 

transgressives observées au sein du Bassin de Dieppe-Hampshire au Lutétien et au Bartonien 

(Chapitre 3) ne semblent pas non plus être liées directement aux variations eustatiques. Ces 

variations eustatiques présentent en effet des amplitudes qui ne sont pas mesurées dans 

l’enregistrement sédimentaire, et l’évolution de ces variations ne correspond pas à aux 

tendances régressives et transgressives marquées par les cycles de 2ème ordre. 

Ces différences entre l’évolution des courbes eustatiques et des cycles de 2ème ordre suggèrent 

donc un fort contrôle tectonique. En revanche, pour les cycles d’ordre supérieur le contrôle 

climato-eustatique est beaucoup plus important. Les cycles de 3ème ordre identifiés à la fin de 

l’Yprésien, au Lutétien et à la base du Bartonien (Chapitre 3) correspondent probablement, 

par leurs amplitudes et leurs durées, plus à un forçage climato-eustatique qu’à un forçage 

tectonique. 
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Figure 5-2 : Synthèse des grandes surfaces et des cycles identifiés dans le Bassin de Dieppe-Hampshire 
méridional et comparaison avec (1) les variations du niveau marin (charte de Cramer et al., 2011), (2) les 

déformations et (3) les évènements géodynamiques majeurs. 

  

B. Forçages tectoniques 

La comparaison entre les cycles paléogènes de 2ème ordre et les variations eustatiques et 

l’impossibilité de les corréler attestent un contrôle essentiellement d’origine tectonique. Ces 

forçages tectoniques ont pu être démontrés au cours de ces travaux à partir de la corrélation 

des surfaces séquentielles majeures du Bassin de Dieppe-Hampshire avec celles identifiées 

dans les régions bordières, ce qui permet de mettre en évidence des phases de déformation 

à grande échelle enregistrées en Manche. 

Base du Thanétien : L’érosion enregistrée à la base des séries thanétiennes en Manche 

orientale est contemporaine de la phase de déformation Laramide définie par Ziegler (1990). 
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Dans le Bassin de Paris, cette phase Laramide est divisée en deux phases de déformation 

(Briais et al., 2016) : (1) une phase anté-Danien (Maastrichtien à Danien) et (2) une phase 

sélandienne (Danien à Thanétien) (figure 5-2). La phase anté-Danien se fait particulièrement 

ressentir dans le Bassin d’Aquitaine et est attribuée à l’accélération de la convergence Ibérie-

Eurasie (Ziegler, 1990 ; Rosenbaum et al., 2002). Outre le Bassin Aquitain et le Bassin de Paris, 

des déformations datées du Maastrichtien sont enregistrées en Belgique au sein du Bassin de 

Mons (Vandycke et al., 1991). La phase sélandienne (ou anté-Thanétien) est contemporaine 

de la mise en place du panache mantellique islandais (White et Lovell, 1997). Cette phase est 

responsable de l’inversion de nombreux bassins mésozoïques au niveau des îles britanniques 

et en Manche, dont le bassin de Portland-Wight et le bassin du Weald (Wittaker, 1985 ; Lake 

et Karner, 1987 ; Mascle et Cazes, 1987 ; Underhill et Stoneley, 1998 ; Underhill et Paterson, 

1998 ; Lagarde et al., 2003). Un soulèvement est également enregistré au niveau du Massif du 

Brabant au Paléocène moyen (Deckers et Matthijs, 2017). 

Etant donné qu’aucun dépôt d’âge Danien ou Sélandien n’ait été déposé et/ou préservé, il 

n’est pas possible de distinguer ces deux phases de déformation en Manche orientale. 

L’érosion identifiée au niveau de la surface T1 est en effet le résultat d’une ou plusieurs 

période d’érosion et de non dépôt, dont il n’est pas possible de déterminer le ou les âges à 

partir de la surface finale. La chute décrite par Cramer et al. (2011) serait le dernier évènement 

enregistré dans cette surface polyphasée. 

Base de l’Yprésien : L’érosion enregistrée à la base de l’Yprésien est synchrone de plusieurs 

déformations autour de la Manche : (1) une flexure d’axe NE-SW dans le Bassin de Paris est 

identifiée par Briais et al. (2016) ; (2) un soulèvement du Massif du Brabant survient entre le 

Thanétien et l’Yprésien basal, marqué par une discordance dans la Bassin Belge (De Batist et 

Henriet, 1995 ; Jacobs et De Batist, 1996 ; Vandenberghe et al., 2004) ; et (3) l’inversion de 

grabens dans les Approches occidentales de la Manche (Le Roy et al., 2011) et dans le canal 

Saint-Georges (Anell et al., 2009). Ces déformations ne sont pas synchrones d’une 

augmentation de la vitesse de convergence entre l’Eurasie et l’Afrique (Ziegler, 1990), mais 

elles sont en revanche compatibles en âge et en orientation de la contrainte avec le début de 

l’ouverture et de l’expansion océanique du domaine Atlantique Nord-Est (White et Lovell, 

1997). 

Base du Lutétien : La transition entre l’Yprésien et le Lutétien est marquée en Manche 

orientale par une légère érosion et une lacune temporelle (absence de l’Yprésien terminal, 

d’âge NP14a). Une érosion importante est documentée à cette période de part et d’autre de 

la Manche, sur l’Ile de Wight (formation fluviatile de Poole ; Newell, 2014), dans le Bassin de 

Paris (Briais et al., 2016) et dans le Bassin Belge (Vandenberghe et al., 1998 ; 2004). Cette 

érosion est associée dans le Bassin de Paris à un épisode de flexure selon un axe E-W (Briais 

et al., 2016), tandis qu’elle montre une nouvelle période de soulèvement du Massif du Brabant 
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en Belgique (Vandenberghe et al., 1998 ; 2004). Comme lors de la période de soulèvement de 

la transition Thanétien-Yprésien, De Batist et Henriet (1995) et Jacobs et De Batist (1996) 

décrivent une érosion dans le Sud de la mer du Nord, précédant la mise en place d’un prisme 

de bas niveau marin. Dans le Sud de l’Angleterre, Newell (2014) lie l’érosion à une origine 

tectonique. L’âge des matériaux remaniés dans les dépôts de l’Yprésien terminal sur l’Ile de 

Wight et en Manche (Jurassique et Crétacé), et les directions de progradation vers l’est et le 

sud-est identifiées dans le Bassin de Dieppe-Hampshire, semblent indiquer un apport 

sédimentaire provenant de l’érosion des Massifs Armoricain et Cornubien (Newell, 2001, 

2004 ; Chapitre 3). 

Ces déformations sont contemporaines d’une phase d’accélération de la convergence Ibérie-

Eurasie entre 55 et 47 Ma (Vergés et al., 1995 ; Fidalgo-Gonzalez, 2001 ; Rosenbaum et al., 

2002 ; Vissers et Meijer, 2012). 

Base du Bartonien : En Manche orientale, l’espace d’accommodation plus important que dans 

les zones voisines, permettant la préservation de prismes de bas niveau marin dont le plus 

ancien est préservé selon un axe WSW-ENE avec une progradation se faisant vers le NNW 

(Chapitre 3), suggère la probable mise en place d’une flexure de même orientation. Les 

directions de progradations et les faunes et flores yprésiennes et lutétiennes remaniées dans 

ces primes montrent qu’ils sont alimentés par l’érosion des dépôts yprésiens et lutétiens au 

sud et au nord-ouest du Sud du Bassin de Dieppe-Hampshire. Des déformations sont en effet 

enregistrées dans la Bassin de Paris et sur l’Ile de Wight autour de la transition Lutétien-

Bartonien. Sur l’Ile de Wight, une phase de soulèvement d’anticlinaux E-W (Sandown, Brixton) 

est mise en évidence à la limite Lutétien-Bartonien (Gale et al., 1999), à l’origine d’une lacune 

sédimentaire (Todd, 1990 ; Gale et al., 1999). Dans le Bassin de Paris, Briais (2015) identifie 

une flexure de même direction à cette période.  

Ces déformations sont contemporaines d’une nouvelle accélération de la convergence Ibérie-

Eurasie vers 40 Ma (Vissers et Meijers, 2012) : la phase de compression pyrénéenne 

paroxysmale. Elle s’exprime par le soulèvement des chaînons basques et la fermeture de la 

connexion avec l’Océan Atlantique à l’ouest (Razin, 1989 ; Puigdefabregas et al., 1992), et la 

mise en place de nappes de chevauchement dans les Pyrénées orientales (Christophoul et al., 

2003). La phase de déformation qui affecte l’Europe occidentale à la base du Bartonien ne 

peut pas être attribuée à un autre évènement géodynamique. En effet, il n’y a pas de 

déformations significatives au sein du domaine alpin avant le Priabonien, celui-ci étant à un 

stade précoce au Bartonien (des dépôts de flyschs se mettent en place avec les premiers 

reliefs alpins lors de la subduction ; Stampfli et al., 1998 ; Stampfli et Hochard, 2009), et un 

ralentissement de l’expansion océanique dans le domaine Atlantique Nord-Est intervient à 

partir de l’Yprésien jusqu’au Bartonien (Nadin et Kuszmir, 1996 ; White et Lovell, 1997 ; Le 

Breton, 2012). 
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Bartonien : L’analyse du remplissage sédimentaire du Bassin de Dieppe-Hampshire a 

également souligné des variations latérales d’épaisseur significatives au niveau des séries 

d’âge Bartonien, qui pourraient être causées par l’initiation du synclinal de Dieppe-Hampshire. 

Les grandes coupes réalisées à travers ce synclinal (figures 3-2 et 4-3) et les cartes isopaques 

des unités bartoniennes montrent un épaississement de ces séries vers le NE à partir de la 

base du Bartonien. Ces mêmes coupes ne semblent pas montrer d’amincissement du 

Bartonien vers le flanc nord-est actuel du synclinal (orienté WNW-ESE). Ces variations latérales 

d’épaisseurs montrent un basculement en Manche orientale, avec un soulèvement à l’WSW 

et un abaissement en direction de l’ENE et du Bassin Belge. La question se pose de savoir si ce 

basculement témoigne du début de la formation du synclinale de Dieppe-Hampshire. Etant 

donné l’absence apparente d’amincissement vers le NE, on peut se demander si (1) le Bassin 

de Dieppe-Hampshire ne serait pas le résultat du soulèvement indépendant de deux 

structures de part et d’autre du bassin, piégeant ainsi des dépôts paléogènes, ou si (2) ce 

bassin correspondrait à un « véritable » synclinal avec le soulèvement synchrone et post-

Bartonien basal de ses deux bordures. 

Le soulèvement au nord-est semble synchrone de l’inversion du Weald-Artois, dont l’âge n’est 

cependant pas bien contraint. Selon Mansy et al. (2003) et Minguely et al. (2010) cette 

inversion a pu se dérouler entre l’Eocène moyen et l’Oligocène supérieur. Briais (2015) 

propose un âge Bartonien supérieur à Oligocène pour le soulèvement de l’axe Artois-

Boulonnais-Ardennes, provoquant la fermeture paléogéographique du domaine Nord du 

Bassin de Paris. 

Ces variations latérales d’épaisseurs et la préservation de prismes de bas niveau à la base du 

Bartonien indiquent une déformation de grande longueur d’onde en Manche, correspondant 

probablement à l’initiation du synclinal de Dieppe-Hampshire. Une phase de déformation 

majeure est enregistrée sur l’Ile de Wight (Newell et Evans, 2011) et la région du Brabant-

Artois (Vandenberghe et al., 2004) entre la fin du Bartonien et le début du Priabonien. Dans 

ce contexte de soulèvement des zones bordières, le développement du synclinal de Dieppe-

Hampshire, initié au Bartonien, s’intensifie donc au cours du Priabonien, comme c’est le cas 

au niveau des anticlinaux E-W sur l’Ile de Wight. 

L’analyse du remplissage sédimentaire paléogène en Manche orientale et la comparaison avec 

les bassins voisins a permis de reconnaître cinq phases de déformation affectant la Manche 

entre le Crétacé supérieur et la fin de l’Eocène : (1) une phase anté-Thanétien, (2) une phase 

à la transition Thanétien-Yprésien, (3) une phase à la transition Yprésien-Lutétien, (4) une 

phase à la transition Lutétien-Bartonien, et (5) une phase de déformation au Barto-Priabonien. 

Une autre phase de déformation postérieure a également été identifiée dans les bassins du 

Nord-Est de l’Europe au Priabonien-Oligocène (Mansy et al., 2003 ; Minguely et al., 2010 ; 

Newell et Evans, 2011 ; Briais, 2015 ; Parrish et al., 2018). L’analyse structurale du Bassin de 
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Dieppe-Hampshire méridional détaillée dans le Chapitre 4 apporte des éléments qui vont être 

discutés dans la partie suivante afin de définir l’expression et la cinématique de la déformation 

au cours de ces phases. 

 

2. Cinématique et chronologie de la déformation 

2.1. Style et cinématique de la déformation 

2.1.1. Style de la déformation paléogène en Manche orientale 

Le Bassin de Dieppe-Hampshire est localisé entre des zones présentant des styles structuraux 

très différents au Paléogène. Au sud, les déformations paléogènes s’expriment par la mise en 

place de flexures dans le Bassin de Paris (Guillocheau et al., 2000), dont les âges, les axes et 

les longueurs d’onde ont été détaillés par Briais (2015) et Briais et al. (2016). L’expression de 

la déformation est très différente dans les bassins situés plus au nord, où les structures 

mésozoïques sont inversées au cours du Paléogène : l’Ile de Wight (Underhill et Paterson, 

1998 ; Gale et al., 1999 ; Vandycke et Bergerat, 2001 ; Newell et Evans, 2011 ; Evans et al., 

2011), le Bassin de Manche Centrale (Beeley et Norton, 1998), le Bassin Nord-Baie de Seine 

(Curry et Smith, 1975) et l’axe du Weald-Artois (Mansy et al., 2003 ; Minguely et al., 2010). 

Cette inversion tectonique est également identifiée en Manche orientale au niveau du Bassin 

de Dieppe-Hampshire. La zone de Dieppe-Hampshire se trouvait en effet en position haute au 

Jurassique et au Crétacé inférieur par rapport aux bassins de Portland-Wight et du Weald 

situés en bordure (Hamblin et al., 1992 ; Lagarde et al., 2003 ; figure 1-23). Cette position se 

traduit par un amincissement du Crétacé inférieur sous le Bassin de Dieppe-Hampshire, 

illustré par des coupes à travers la Manche et le Sud de l’Angleterre (Mortimore, 2011b ; figure 

5-3). 

 
Figure 5-3 : Coupe N-S à travers les bassins de Londres (au nord) et de Dieppe-Hampshire (au sud) et l’anticlinal 
du Weald, montrant l’inversion des bassins mésozoïques (d’après Mortimore, 2011b). La localisation de cette 

coupe est présentée sur la figure 1-24. 
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Ces différents styles structuraux s’accompagnent d’amplitudes des déformations différentes. 

Les amplitudes sont de l’ordre de quelques dizaines de mètres dans le Bassin de Paris, alors 

que celles des zones inversées sont de l’ordre de plusieurs centaines de mètres. En Manche, 

et notamment au sein du Bassin de Dieppe-Hampshire méridional, certaines structures 

présentent des amplitudes importantes (de l’ordre de 100 à 400 mètres). Ces mouvements se 

situent au niveau des plis E-W dans le prolongement du Bassin de Manche Centrale et de la 

structure N140° décrite dans la boîte 2 (Chapitre 4) sur de relativement courtes longueurs 

d’onde (demi-longueur d’onde comprise entre 300 et 2500 mètres). 

 

2.1.2. Cinématique et partitionnement horizontal de la déformation 

L’analyse des déformations au niveau du Bassin de Dieppe-Hampshire méridional permet de 

distinguer plusieurs orientations structurales : (1) des plis, failles et flexures globalement 

orientés NW-SE à WNW-ESE, et (2) des plis et des flexures globalement orientés E-W. Ces 

orientations se retrouvent également au niveau des bordures du synclinal de Dieppe-

Hampshire, qui présente une limite sud WNW-ESE et une limite nord E-W (au large du 

Touquet ; figure 4-2). 

La hiérarchisation de la déformation établie dans le Chapitre 4 à partir de l’estimation de 

l’amplitude des structures permet d’identifier les zones qui accommodent le plus de 

contraintes. Trois zones particulièrement déformées (forte amplitude et petites longueurs 

d’onde) ont ainsi été identifiés dans la partie Ouest du Bassin de Dieppe-Hampshire 

méridional : 

 Une zone présentant des plis d’axes E-W d’amplitudes allant jusqu’à 375 ± 75 mètres 

(boîte 1). La géométrie et les orientations de ces plis sont compatibles avec un régime 

pratiquement purement compressif, ce qui implique des contraintes orientées selon 

un axe N-S à NNW-SSE ;  

 Une zone présentant des failles NW-SE disposées en relais bordées par des plis N140°, 

avec des amplitudes supérieures à 100 mètres (boîte 2). Ces éléments structuraux 

peuvent être envisagés dans une même phase de compression en étant associés à de 

la transpression au niveau d’une faille crustale située à l’aplomb, mise en évidence par 

une discontinuité sur les données d’anomalie magnétique (figures 4-50 et 4-54). Ce 

mouvement, contrôlant la mise en place des déformations affectant la couverture 

sédimentaire paléogène, se ferait selon (1) une composante décrochante dextre et (2) 

une composante inverse s’exprimant par le soulèvement du compartiment NE. Ce jeu 

et l’orientation de la structure suggèrent une compression N-S ; 

 Une zone présentant des failles, des flexures et des plis organisés selon une direction 

N125° à N130°, avec des amplitudes comprises entre 40 et 100 mètres (boîte 3) 

Comme discuté dans le Chapitre 4 (partie 1.2.3), les géométries décrites dans cette 
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zone semblent témoigner d’une structure fonctionnant en transpression, avec une 

composante décrochante dextre. Comme la structure décrite au sein de la boîte 2, ce 

jeu transpressif dextre combiné à une direction NW-SE est compatible avec une 

direction de compression N-S. 

La description des éléments structuraux de chacune de ces zones est compatible avec un 

régime compressif N-S à NNW-SSE. Le jeu de ces trois zones est probablement synchrone, 

cependant un polyphasage avec des régimes de contraintes très similaires n’est pas à exclure. 

N’ayant pas d’évidence de déformation syn-tectonique au niveau de ces trois couloirs de 

déformation, cet (ou ces) épisode(s) de déformation est(sont) plus récent(s) que l’âge des 

dépôts affectés, soit post-Bartonien basal. La mise en place de ces trois structures majeures 

du bassin peut ainsi être envisagée au cours d’un même évènement compressif associé à des 

contraintes orientées N-S à NNW-ESE. Ces orientations de compression sont largement 

documentées en Europe occidentale au moins jusqu’au Priabonien, en réponse aux 

orogenèses pyrénéenne et alpine. 

Ces déformations post-Bartonien basal indiquent, de plus, un changement dans le style de la 

déformation en Manche. Les phases de déformation mises en évidence à partir de la 

corrélation régionale des discontinuités sédimentaires de 2ème ordre impliquent de la 

déformation flexurale de grande longueur d’onde, alors qu’à partir du Bartonien les structures 

cassantes sont réactivées, localisant la déformation. Il y a donc un changement dans la 

transmission de la déformation, d’un mode principalement continu à un mode discontinu 

(fragile). Ce changement de style structural est également observé au niveau de l’Ile de Wight, 

où la déformation se localise au niveau de la faille de Portland-Wight au niveau de la limite 

Bartonien-Priabonien (Gale et al., 1999 ; Newell et Evans, 2011 ; Evans et al., 2011). C’est 

également le cas dans le Bassin de Paris où la faille de Bray est réactivée en décrochement 

dextre aux alentours de la limite Bartonien-Priabonien (Wyns et al., 1978, 2016). 

A plus grande échelle, de nombreuses déformations, dont les phases d’inversion Eo-Oligocène 

et Oligo-Miocène (Ziegler, 1987), sont en effet reliées à des évènements aux limites de 

plaques. Ziegler (1987) relie ces phases d’inversion à la convergence alpine et au début de la 

collision associée entre le Priabonien et le Miocène (Handy et al., 2010), tandis que Lundin et 

Doré (2002) évoquent l’influence de la dynamique mantellique à l’Oligocène et au Miocène 

moyen et supérieur. Le Priabonien marque le début de la collision continentale alpine (Ford 

et al., 2006). C’est également à partir du Priabonien que la plaque Apulie entame une rotation 

antihoraire vers le NW (Ford et al., 2006 ; Dumont et al., 2012 ; Handy et al., 2010). La direction 

de la compression qui était alors N-S évolue vers un axe NW-SE. 

Cependant, bien que la phase de déformation paroxysmale pyrénéenne soit d’âge Bartonien 

(Rosenbaum et al., 2002 ; Biteau et al., 2006 ; Vissers et Meijer, 2012), un raccourcissement 

et un épaississement crustal importants sont décrits jusqu’au Rupélien (Sibuet et al., 
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2004 ; Sinclair et al., 2005 ; Jolivet et al., 2007). Des indices de compression N-S dans le Sud de 

l’Angleterre, datée au Rupélien, sont ainsi attribués à la compression pyrénéenne (Parrish et 

al., 2018). La période du Priabonien correspond donc probablement à une période de 

transition entre le paroxysme de la déformation pyrénéenne (Bartonien) et le paroxysme de 

la déformation alpine (Oligo-Miocène). Les contraintes associées et propagées à travers la 

plaque européenne sont alors essentiellement N-S à NNW-SSE et NW-SE. 

 

Au niveau du Bassin de Dieppe-Hampshire méridional, la déformation à l’est des structures 

majeures (boîtes 1, 2 et 3) s’exprime par un style structural différent, avec des déformations 

de plus faibles amplitudes (inférieures à 60 mètres) et de plus grandes longueurs d’ondes 

(entre environ 3 et 25 kilomètres), pouvant être considérées comme des ondulations dans la 

couverture paléogène (figures 4-13 et 4-14). Ces structures d’amplitudes moindres sont 

localisées entre deux couloirs majeurs de déformation (les structures à l’ouest du Bassin de 

Dieppe-Hampshire, et le Weald-Boulonnais au nord-est). Ces déformations moins localisées 

se composent principalement de flexures monoclinales E-W orientées vers le nord, de 

quelques plis E-W, et de plis NW-SE à WNW-ESE, dont l’axe de certains peut se réorienter 

latéralement vers une direction proche de N90°. 

Une question qui se pose après avoir identifié ces orientations structurales consiste à 

déterminer si ces structures peuvent être compatibles dans une même phase de déformation. 

Dans un contexte compressif, avec des directions de contraintes proches d’une direction N-S, 

comme celle mise en évidence au niveau des structures de forte amplitude, les plis et flexures 

d’axes E-W peuvent être aisément expliqués. Cependant, il paraît moins évident d’expliquer 

le développement de plis orientés NW-SE, à moins d’invoquer l’influence de structures en 

profondeur impliquant un partitionnement vertical de la déformation. 

Des expérimentations analogiques réalisées dans un contexte de déformation en 

décrochement (Dooley et Schreurs, 2012) montrent l’activité de structures décrochantes 

pouvait s’accompagner de plis disposés en échelon. Odonne et Valon (1983) montrent de plus 

que les axes de ces plis, initialement orientés à environ 45° de l’axe du décrochement (soit 

perpendiculaire à la direction de compression) subissent une rotation si l’amplitude du 

déplacement décrochant est suffisamment important. L’orientation des plis se rapproche 

alors de l’orientation du décrochement.  

Le Sud et l’Est du Bassin de Dieppe-Hampshire sont bordés par des zones fonctionnant en 

décrochement dextre et orientées selon des directions NW-SE, au niveau de failles du 

Boulonnais-Artois (Mansy et al., 2003), de la faille du Bray (Wyns et al., 1978, 2016 ; Wyns, 

1980), de la faille de la Seine (Mascle et Cazes, 1987) et de la faille de Fécamp (Hauchard et 

al., 2002 ; Paquet et al., 2017). L’âge de ces jeux est associé au Paléogène. Ainsi, dans 

l’hypothèse d’une déformation de la couverture paléogène contrôlée par le mouvement 
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dextre de ces structures, le développement des plis orientés selon des directions E-W à NW-

SE peut tout à fait être envisagé au cours d’une même phase de déformation. 

De plus, le développement des flexures monoclinales orientées E-W pourrait également être 

expliqué par des mouvements verticaux au niveaux de failles profondes réactivées au 

Paléogène (e.g. Tomlinson et al., 2013). Des failles E-W sont connues de part et d’autre du 

Bassin de Dieppe-Hampshire (failles de Manche Centrale et Nord-Baie de Seine à l’ouest, 

failles du Boulonnais au nord-est). Certaines de ces flexures semblent en effet pouvoir être 

corrélées à des zones de contraste sur la carte de l’anomalie magnétique (figure 4-54). 

 

2.2. Chronologie de la déformation 

De nombreuses structures affectant les dépôts cénozoïques n’ont pas pu être contraintes 

chronologiquement. Les structures ayant les orientations décrites précédemment 

(globalement NW-SE et E-W) affectent des terrains d’âge Bartonien inférieur. La 

sédimentation n’étant pas syn-tectonique pour les déformations de plus fortes amplitudes 

identifiées dans le bassin, les déformations sont donc liées à un épisode postérieur à la mise 

en place de ces terrains.  

Des indices de sédimentation syn-tectonique ont toutefois pu être mis en évidence entre la 

base de l’Yprésien et la base du Bartonien au niveau des structures de plus faibles amplitudes 

par l’analyse des données sismiques et des cartes isopaques des unités sismiques identifiées 

(Chapitre 4) et fournissent des contraintes sur des épisodes de déformation affectant la 

Manche. L’âge et les orientations des structures sont présentés sur la figure 5-4. Des 

rapprochements avec les déformations de grande longueur d’onde mises en évidence à partir 

de la corrélation à l’échelle régionale des cycles de 2ème ordre ont pu être réalisés. 

A la base de l’Yprésien, le soulèvement du compartiment nord-est de la structure faillée axée 

N140° indique une activation tectonique de ces failles. Cependant la faible amplitude du 

déplacement (probablement inférieure à 10 mètres) laisse penser que cette déformation ne 

correspond qu’à un stade primaire dans le développement de cette structure (décrite dans la 

boîte 2, Chapitre 4). Cette déformation peut être rapprochée chronologiquement de la phase 

de déformation identifiée au niveau de la transition Thanétien-Yprésien. 

La croissance d’un pli présentant un axe NW-SE a été démontrée au cours de l’Yprésien 

supérieur. Les mouvements verticaux liés à cette croissance pourraient correspondre à une 

déformation précoce associée à la phase de déformation affectant la Manche et le Bassin de 

Paris à la fin de l’Yprésien, à l’origine d’une érosion et d’une lacune sédimentaire.  

D’autres déformations affectant le Bassin de Dieppe-Hampshire méridional au Lutétien 

inférieur selon des directions NW-SE à WNW-ESE pourraient également être associées à cette 
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phase de déformation. Cependant, en raison de la résolution du calage chronostratigraphique 

des unités déformées, il est difficile d’affirmer que ces structures se développent bien à la 

base du Lutétien et non plus tard dans le Lutétien. 

Une flexure E-W a montré des indices de déformation au cours de la mise en place de deux 

unités dont les âges ont respectivement été attribués au Lutétien terminal et au Bartonien 

basal. Elle semble ainsi s’inscrire parfaitement, en terme d’âge et de directions de contraintes, 

dans la phase de déformation de la transition Lutétien-Bartonien, attribuée à la phase de 

compression pyrénéenne paroxysmale.  

 

 
Figure 5-4 : Synthèse de l’âge et de l’orientation des déformations affectant la couverture paléogène du Bassin 

de Dieppe-Hampshire méridional.  
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Enfin, les cartes isopaques et les coupes à travers le synclinal de Dieppe-Hampshire soulignent 

un épaississement général des séries vers le NE du synclinal à partir de la base du Bartonien. 

Comme déjà discuté précédemment (partie 1.2.2.B de ce chapitre), la déformation associée à 

cet épaississement pourrait correspondre au développement du proto-synclinal de Dieppe-

Hampshire. 

La corrélation des grands cycles de 2ème ordre, considérés comme étant d’origine tectonique 

sont corrélables dans les différents bassins ; cependant les amplitudes identifiées de ces 

déformations sont différentes spatialement. Les déformations identifiées à partir du 

remplissage sédimentaire et des corrélations entre les bassins ne peuvent pas expliquer la 

géométrie actuelle du Bassin de Dieppe-Hampshire. En effet, cette géométrie est acquise 

postérieurement au remplissage, probablement à partir du Bartonien-Priabonien. En effet, la 

géométrie du Bassin de Dieppe-Hampshire se met probablement en place de façon synchrone 

à (1) l’inversion de la zone Portland-Wight et (2) l’inversion de la zone Weald-Artois, attribuées 

à l’intervalle Bartonien-Priabonien (Vandenberghe et al., 2004 ; Newell et Evans, 2011 ; Briais, 

2015).  

Un épisode de fracturation a également pu être mis en évidence entre 34 et 30 Ma (Rupélien) 

dans le Sud de l’Angleterre par Parrish et al. (2018) à partir de la datation U-Pb de veines de 

calcite. Selon Parrish et al. (2018), ces déformations, qui impliquent des contraintes orientées 

N-S, se font en réponse à la collision pyrénéenne (transmission de contraintes far-field). 

Cependant, dans le Bassin de Paris est identifiée une flexure NE-SW en réponse au début de 

collision continentale alpine (Briais, 2015). Cette direction n’est en effet pas compatible avec 

les directions pyrénéennes. La transition entre les contraintes pyrénéennes et alpines se fait 

probablement entre le Bartonien et le Priabonien. D’ailleurs, l’enregistrement stratigraphique 

du Bassin de Dieppe-Hampshire se fait entre le Paléocène et le Bartonien (dans sa partie 

offshore), suggérant un même régime de contraintes à cette période. Le Bartonien, qui voit le 

début de développement du synclinal de Dieppe-Hampshire, correspond au début du 

soulèvement de l’axe Artois-Boulonnais-Ardennes (Briais, 2015), tandis que la première 

inversion majeure sur l’Ile de Wight intervient à la transition Bartonien-Priabonien (Gale et al., 

1999 ; Newell et Evans, 2011 ; Evans et al., 2011), en réponse à la transmission des contraintes 

pyrénéo-alpines (Blundell, 2002) selon une direction de compression N-S (Vandycke et 

Bergerat, 2001). 

Il est difficile de déterminer si les orientations des contraintes identifiées dans cette étude en 

Manche orientale (N-S à NNW-SSE) sont associées à la convergence Ibérie-Eurasie ou à la 

convergence Apulie-Eurasie. La période du Bartonien-Priabonien correspond à la transition 

entres les phases paroxysmales pyrénéenne et alpine, une influence combinée de ces deux 

orogenèses est ainsi probable. 
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2.3. Influence de l’héritage structural sur l’évolution paléogène de la Manche orientale 

Des questions se posent au regard de l’évolution structurale régionale mésozoïque et 

cénozoïque mise en évidence au cours de ces travaux : (1) Y a-t-il une corrélation directe entre 

les déformations de la couverture sédimentaire paléogène du Bassin de Dieppe-Hampshire et 

les accidents de socle (d’affinité cadomienne ou varisque) de Manche orientale ? ; (2) Quel est 

le partitionnement vertical de la déformation ? 

Le synclinal de Dieppe-Hampshire est clairement délimité par des zones de failles de socle 

d’héritage varisque (Ballèvre et al., 2009 ; Baptiste, 2016). Des structures de directions WNW-

ESE, similaires à la direction de l’axe du synclinal de Dieppe-Hampshire, contrôlent l’inversion 

du Weald-Artois à l’Eo-Oligocène (Mansy et al., 2003 ; Minguely et al., 2010). Plusieurs failles 

de directions similaires (NW-SE) sont également réactivées au cours du Paléogène dans le 

Nord de la France (failles du Bray, de la Seine, de Fécamp-Lillebonne). Les réactivations de ces 

structures se font selon des mouvements décro-chevauchants dextres. 

L’analyse de la cinématique au niveau des déformations identifiées dans le bassin a permis de 

montrer l’influence de structures crustales via leur réactivation au Cénozoïque. Au niveau des 

principaux couloirs de déformation identifiés dans la partie ouest du Bassin de Dieppe-

Hampshire méridional (les plis E-W de la boîte 1 et les structures NW-SE des boîtes 2 et 3 ; 

Chapitre 4), la géométrie des déformations superficielles a permis de supposer la présence de 

failles à l’aplomb de ces couloirs de déformation. Les données gravimétriques et magnétiques 

disponibles en Manche orientale (figures 4-50 et 4-54) vont également dans le sens de la 

présence de discontinuités crustales au niveau des structures suivantes (figures 4-55 et 5-5) : 

 Une faille E-W située dans le prolongement de la faille bordant le nord du Bassin de 

Manche Centrale (Smith et Curry, 1975). Celle-ci rejoue probablement selon un 

mouvement inverse au cours de l’inversion paléogène, en réponse à une compression 

N-S à NNW-SSE (boîte 1) ; 

 Une faille NW-SE sous la structure faillée N140° affectant la bordure du Bassin de 

Dieppe-Hampshire (boîte 2). Elle se situe dans le prolongement vers le sud de la 

portion NW-SE de la faille de Portland-Wight ; 

 Une faille NW-SE située à l’aplomb du couloir de déformation N125° (boîte 3), localisée 

pratiquement dans le même axe que la faille du Bray. Cette faille semble se raccorder 

vers le nord à la faille de Portland-Wight. Les déformations cartographiées indiquent 

que ces deux failles de direction NW-SE ont été réactivées selon un jeu transpressif 

dextre au cours du cénozoïque, mouvements envisageables avec une compression 

générale orientée N-S à NNW-SSE. 

La cinématique lors de l’inversion paléogène de ces failles est semblable à celle des structures 

varisques situées en Manche orientale et sur ses pourtours. Comme expliqué précédemment, 
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les failles NW-SE de Fécamp-Lillebonne (Hauchard et al., 2002), de la Seine (Mascle et Cazes, 

1987), du Bray (Wyns et al., 1978, 2016 ; Wyns, 1980), et du Boulonnais (Mansy et al., 2003 ; 

Minguely et al., 2010 ; Briais, 2015) présentent une réactivation à l’Eo-Oligocène selon un 

mouvement décrochant dextre. La compression N-S mise en évidence au niveau de la 

structure E-W (boîte 1) est également observée dans d’autres zones de Manche orientale au 

cours de l’inversion de la faille de Portland-Wight (Ile de Wight), de la faille de Manche 

Centrale et de la faille Nord-Baie de Seine (figure 5-5). 

 

 

Figure 5-5 : Schéma structural des failles de socle réactivées au Paléogène en Manche orientale et délimitations 
des blocs du substratum géologique pré-Mésozoïque (selon Guillocheau et al., 2000 ; Ballèvre et al., 2009 ; 
Briais, 2015). Certains auteurs font passer la limite entre les blocs Rhéno-Hercynien et Saxo-Thuringien au 

niveau de la faille de Manche Centrale (Baptiste, 2016 ; Westhead et al., 2018). Les « + » et les « - » indiquent 
les blocs soulevés et abaissés au cours du Cénozoïque. 

 

La réactivation de ces différentes failles crustales au Paléogène est donc possible au sein d’un 

même régime de contraintes (N-S à NNW-SSE), bien que la possibilité d’un polyphasage de la 

déformation n’est pas à exclure (partie 1.2.4 du Chapitre 4). 

Ces failles crustales délimitent des blocs crustaux sous la partie ouest de la zone d’étude, à 

l’intersection entre le prolongement de plusieurs accidents majeurs : la faille de Portland-

Wight, la faille de Manche Centrale, la faille du Bray et la faille de la Seine (figure 5-5). Un 

partitionnement similaire avait déjà été proposé par Smith et Curry en 1975. Si la faille du Bray 

et la faille de Portland-Wight sont souvent directement reliées dans la littérature (e.g. Beeley 

et Norton, 1998 ; Westhead et al., 2018), il semble que la faille de Portland-Wight soit 
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connectée vers le SE à deux accidents, délimitant un bloc crustal soulevé au cours de 

l’inversion, qui se prolongent respectivement vers la faille du Bray et vers le système de failles 

Seine-Fécamp. La Manche orientale, et plus précisément le Sud du Bassin de Dieppe-

Hampshire, correspond ainsi à une zone de relais entre plusieurs failles crustales majeures, 

réparties en deux catégories de directions : E-W et NW-SE. 

De plus, comme discuté précédemment, la cinématique des déformations de plus faibles 

amplitudes (partie 2.1.2 de ce chapitre) montre un contrôle de la déformation de la 

couverture paléogène par la réactivation des accidents crustaux NW-SE. Ces accidents 

profonds sont réactivés en décrochement dextre, ainsi des relais entre ces différents accidents 

sont envisagés. 
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CONCLUSION GÉNÉRALE 

 

Les objectifs de ce travail de thèse étaient de reconstruire les évolutions sédimentaires et 

structurales de la Manche orientale au cours du Paléogène, et de replacer dans le cadre 

géodynamique du domaine Ouest-Européen. L’intérêt s’est alors porté sur le Bassin de 

Dieppe-Hampshire, en raison (1) de sa localisation entre des domaines présentant des styles 

structuraux différents (domaines inversés versus déformations flexurales) et entre plusieurs 

accidents majeurs de la plaque ouest-européenne (d’affinités varisque et cadomienne), et (2) 

du peu de connaissances disponibles sur son remplissage sédimentaire et sur le calendrier des 

déformations qu’il enregistre. 

L’analyse de l’architecture sédimentaire du bassin et de ses déformations a été rendue 

possible grâce à l’interprétation de plus de 4000 kilomètres de nouvelles données sismiques 

très haute résolution (Sparker) acquises dans le cadre du projet « TREMOR » (LOG-BRGM) et 

à l’intégration de prélèvements géologiques dont 15 carottages effectués au cours de cette 

étude. L’interprétation de ces données a dans un premier temps permis d’analyser les 

géométries du remplissage sédimentaire dans la partie méridionale du Bassin de Dieppe-

Hampshire. Cette analyse a permis de définir (1) le cadre séquentiel du bassin, (2) de 

hiérarchiser les surfaces majeures entre le Thanétien (Paléocène) et le Bartonien (Eocène 

moyen), et enfin (3) de cartographier la partie méridionale du bassin, qui souligne la 

terminaison périclinale SW du synclinal de Dieppe-Hampshire.  

Quatre cycles stratigraphiques de 2ème ordre ont ainsi été mis en évidence entre le Paléocène 

et le Bartonien. L’âge des surfaces séquentielles a pu être déterminé à partir des nouveaux 

carottages, prélevés au cours de la campagne « TREMOR 2 » (2017) qui ont fait l’objet de 

datations biostratigraphiques et des données de la bibliographie. Afin de mettre en évidence 

des évènements à plus grande échelle, les cycles de 2ème ordre ont été corrélés avec les bassins 

cénozoïques voisins : la partie Nord du Bassin de Dieppe-Hampshire (Ile de Wight), le Bassin 

de Paris et le Bassin Belge. Ces corrélations des surfaces-temps ont permis de comparer les 

enregistrements sédimentaires. Ces corrélations ont permis d’identifier cinq discontinuités 

majeures corrélables à grande échelle, associées à cinq phases de déformations intraplaques. 

Nous avons pu reconnaitre : 

 (1) Une phase anté-Thanétien, caractérisée par une érosion et un hiatus sédimentaire entre 

la craie du Crétacé supérieur (Campanien à Maastrichtien) et le Thanétien supérieur. Dans le 

Bassin de Paris cet intervalle est subdivisé en deux évènements de déformation entre le 

Crétacé supérieur (Maastrichtien) et le Danien et une entre le Danien et le Thanétien (Briais 

et al., 2016). Ces deux phases sont respectivement attribuées à la cinématique de la 

convergence Eurasie-Ibérie et à l’initiation du panache mantellique islandais. 
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(2) Une phase à la transition Thanétien-Yprésien, qui s’exprime par une érosion du Thanétien 

terminal sur l’ensemble du domaine Anglo-Parisien. Cette érosion est notamment synchrone 

d’une flexure du Bassin de Paris et d’un soulèvement du Massif du Brabant (Belgique). Ces 

déformations peuvent être reliées au début de l’expansion océanique de l’Europe du NW. 

(3) Une phase à la transition Yprésien-Lutétien, qui se traduit en Manche orientale par une 

légère érosion, une lacune temporelle, et par des érosions majeures dans le Sud de 

l’Angleterre et le Bassin de Paris. Ces déformations, contemporaines d’un soulèvement 

généralisé dans le NW de l’Europe, semblent se développer en réponse à une phase 

d’accélération dans la convergence Ibérie-Eurasie. Les directions de progradations vers l’est 

et la présence de matériaux remaniés d’âge Jurassique et Crétacé semblent indiquer un 

soulèvement à l’ouest, avec un apport sédimentaire enregistré en Manche orientale 

provenant probablement des Massifs armoricain et cornubien. 

(4) Une phase à la transition Lutétien-Bartonien, caractérisée par une érosion précédant la 

mise en place de prismes de bas niveau en Manche orientale au Bartonien basal, synchrone 

de lacunes temporelles sur l’Ile de Wight et dans le Bassin de Paris. Ces deux domaines 

enregistrent respectivement la croissance d’anticlinaux et une flexure E-W accompagnée 

d’une réorganisation paléogéographique. Ces déformations sont attribuées à la phase 

paroxysmale de la convergence Ibérie-Eurasie. 

(5) Une phase de déformation au Bartonien-Priabonien, qui s’exprime par l’inversion et le 

soulèvement de plusieurs domaines, dont l’Ile de Wight et l’axe du Weald-Artois. En Manche 

orientale un basculement provoqué par un soulèvement au SW est observé dès la base du 

Bartonien. Le soulèvement du flanc NE du synclinal de Dieppe-Hampshire, lié à l’inversion du 

Weald-Artois, n’apparaît pas clairement à cette période, et des incertitudes persistent ainsi 

quant au calendrier de mise en place de ce synclinal. L’âge de ces déformations est cohérent 

avec la suite et la fin de la phase pyrénéenne paroxysmale. 

La seconde approche développée au cours de cette thèse a été de s’intéresser à l’analyse des 

failles et des plis dans la couverture cénozoïque du Bassin de Dieppe-Hampshire et de ses 

bordures. L’interprétation des données sismiques THR a permis de décrire et cartographier les 

différents types de déformations. L’objectif est de comprendre le partitionnement et la 

cinématique. Pour cela, plusieurs outils ont été mis en place : réalisation de cartes 

d’isoprofondeurs, de cartes isopaques, de cartes de pentes, de coupes à travers le bassin, et 

quantification de la déformation au niveau des différents éléments structuraux identifiés. 

Ces analyses ont permis d’identifier des déformations d’amplitudes différentes dans le bassin. 

Trois couloirs de déformation majeure ont été révélés par les différentes cartes réalisées dans 

la partie ouest de la zone d’étude. La mise en place de ces couloirs a pu être raccordée à la 

réactivation syn- à post-Bartonien de structures de socle ; nous identifions (1) une zone de plis 
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E-W, associée à une faille crustale dans le prolongement de la faille de Manche Centrale, 

réactivée en compression et (2) (3) deux zones plissées et faillées de direction N140° et N125°, 

associées à deux structures crustales NW-SE rejouant selon un jeu transpressif dextre. Le jeu 

de ces trois structures est compatible avec une direction de compression N-S à NNW-SSE. 

L’âge de la réactivation de ces structures de socle reste incertain, cependant cette réactivation 

pourrait être contemporaine des soulèvements de l’Ile de Wight et de l’axe Artois-Boulonnais 

attribués au Bartonien-Priabonien. 

Le reste du Bassin de Dieppe-Hampshire méridional est associé à de la déformation de 

moindre amplitude, se présentant sous forme de plis et flexures de directions E-W à NW-SE. 

Des indices de déformation syn-tectonique ont pu être mis en évidence à certaines périodes 

contemporaines des phases de déformation décrites à partir de la corrélation des cycles de 

2ème ordre. D’autres structures (les trois couloirs de déformation 1, 2 et 3, ainsi que des plis et 

flexures E-W et NW-SE) se développent après le Bartonien basal. 

Un changement dans le style de la déformation est ainsi observé en Manche à partir du 

Bartonien. A cette période, la réactivation de structures crustales engendre des déformations 

fragiles au sein des séries paléogènes, alors que style de déformation était jusqu’alors de type 

flexural, avec très peu de déformations cassantes en Manche orientale. Ce changement de 

style est enregistré notamment par l’inversion des structures sur l’Ile de Wight et dans le 

système Weald-Artois-Boulonnais, conjointement au début du développent du synclinal de 

Dieppe-Hampshire. L’origine des directions de compression N-S à NNW-SSE est difficile à 

déterminer avec certitude. Cette période correspond en effet à la transition entre les phases 

paroxysmales pyrénéenne et alpine. Une influence combinée de ces deux orogenèses peut 

ainsi être envisagée. 

L’analyse des déformations dans le Bassin de Dieppe-Hampshire a également permis de 

souligner un rôle important de l’héritage structural sur l’évolution cénozoïque de la 

déformation en Manche orientale. Le Bassin de Dieppe-Hampshire se trouve en effet entre 

plusieurs accidents majeurs du domaine ouest-européen : la faille de Portland-Wight, la faille 

du Bray, la faille de Manche Centrale et le système de failles Seine-Fécamp. Des relais entre 

ces structures majeures sont présents sous le bassin : la faille de Portland-Wight se connecte 

vers le SE à deux accidents (N140° et N125°), délimitant un bloc crustal au sein du Bloc Saxo-

Thuringien (Ballèvre et al., 2009) soulevé au cours de l’inversion barto-priabonienne, qui se 

prolongent respectivement vers la faille du Bray et vers le système de failles Seine-Fécamp. 

Un contrôle des structures varisques (incluant les failles du Boulonnais) sur les déformations 

paléogènes de plus faibles amplitudes et moins localisées est également suspecté. 
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PERSPECTIVES 

Les analyses stratigraphiques et structurales menées au cours de ces travaux de thèse ont 

permis d’apporter des éléments pour une meilleure compréhension de l’évolution de la 

Manche orientale au cours de la période du Cénozoïque. Ces travaux ont également permis 

de soulever certaines questions qui pourraient faire l’objet d’études futures. 

Il serait intéressant dans un premier temps de poursuivre l’analyse tectono-stratigraphique 

du Bassin de Dieppe-Hampshire dans sa partie britannique, entre la zone étudiée au cours de 

cette thèse et l’Ile de Wight. La mise en place de la même méthodologie d’interprétation dans 

ce secteur du bassin permettrait une analyse de haute résolution du remplissage sédimentaire 

sur l’ensemble du bassin, et ainsi de mieux contraindre la cinématique et la chronologie de la 

déformation paléogène en Manche. 

Au niveau de l’analyse structurale de la Manche orientale, les coupes sériées présentées au 

sein des boîtes 1 à 3 dans le Chapitre 4 ont permis de définir les géométries des structures et 

de réfléchir aux connexions spatiales (latéralement et en profondeur) entre structures 

réactivées au Cénozoïque. Mais afin de mieux comprendre ces connexions, il faudrait 

identifier et étudier en détail d’autres boîtes. Il serait notamment intéressant de définir une 

boîte dans la zone située dans le prolongement en mer de la faille du Bray, entre Dieppe et la 

boîte 3 (figures 4-47 et 5-5). On retrouve en effet dans cette zone des plis qui semblent tourner 

vers une direction E-W, et dont la mise en place pourrait être à mettre en lien avec un relais 

en profondeur entre les structures identifiées sous la boîte 3 et la faille du Bray. 

Un aspect majeur à développer suite à ces travaux de thèse est le développement d’un lien 

Terre-Mer, en particulier au niveau du système de la faille du Bray et de la région du 

Boulonnais. Au niveau de la faille du Bray, il serait intéressant de réaliser des analyses le long 

de la faille à terre (analyses microstructurales, sismique profonde) et de regarder plus en détail 

les géométries au large de Dieppe, dans le but de comprendre pourquoi le style structural 

change-t-il autant de part et d’autre de la ligne de côte.  

Une telle approche serait également intéressante au niveau du Boulonnais, avec une 

comparaison entre les déformations affectant les terrains mésozoïques au nord du Bassin de 

Dieppe-Hampshire et celles décrites et étudiées à terre (Averbuch et al., 2016).  Il semble pour 

cela nécessaire d’intégrer les données sismiques Sparker acquises au cours des missions 

d’enseignement du master GEOBAS, ainsi que les données bathymétriques de haute 

résolution disponibles en Manche orientale et indiquant l’enregistrement de nombreux 

plissements et failles. L’analyse de cette structure anticlinale du Weald-Boulonnais pourrait 

permettre de mieux comprendre le calendrier de l’inversion de cet axe et ainsi du 

soulèvement du flanc nord du synclinal de Dieppe-Hampshire. 
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De plus, une analyse plus poussée des longueurs d’onde des déformations affectant la 

couverture sédimentaire paléogène pourrait permettre d’estimer la longueur d’onde des 

déformations à l’échelle crustale et d’étudier les implications en terme de rhéologie. Des 

modèles numériques pourraient également être réalisés afin de comprendre le couplage 

entre les structures profondes et les déformations superficielles au cours de la reprise en 

compression de la Manche orientale au Cénozoïque. 
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Annexe A : Stratigraphie du Mésozoïque de la Manche orientale 

Stratigraphie du Trias de la Manche orientale 

Plusieurs divisions lithostratigraphiques sont connues dans la région de la Manche au Trias, 

parmi lesquelles la formation Aylesbeare Mudstone, le groupe des grès de Sherwood, le 

groupe Mercia Mudstone et le groupe Penarth (Hamblin et al., 1992) (figure A-1). Cette série 

triasique repose sur des brèches permiennes, dont le dépôt est majoritairement associé à des 

processus d’érosion alluviale et éolienne des massifs varisques.  

 

Formation Aylesbeare Mudstone 

L’érosion des reliefs varisques conduit à une pénéplanation de la région à la fin du Permien, 

qui précède une période de relaxation thermique. La subsidence thermique augmente 

l’espace d’accommodation et mène au dépôt des premières formations triasiques selon une 

géométrie en « steer’s head » (Chadwick, 1986; Whittaker, 1985). La formation Aylesbeare 

Mudstone recouvre ainsi en overlap le socle varisque et les brèches permiennes. Le milieu de 

dépôt correspond alors à un environnement lacustre et fluviatile de faible énergie. 

 

Groupe des grès de Sherwood 

Les conglomérats reposant en discordance sur la formation d’Aylesbeare dans le bassin de 

Wessex (Budleigh Salterton Pebble Beds) témoignent, selon Smith et Edwards (1991), d’une 

période de quiescence tectonique et de faible taux de subsidence. Le rifting triasique du bassin 

de Wessex s’effectue donc postérieurement, avec le dépôt de la formation Otter Sandstone 

(dépôts fluviatiles) à partir de l’Anisien et des taux de subsidence importants (e.g. Chadwick, 

1986). Cette formation est séparée des conglomérats par une surface d’abrasion éolienne 

(Edwards et Smith, 1989). 

 

Groupe Mercia Mudstone 

Le groupe Mercia Mudstone se met en place au Trias supérieur. Il est principalement composé 

d’argilites et d’évaporites (Warrington, 1974) probablement déposés dans une pénéplaine 

alluviale (Simms et Ruffell, 1990). Le jeu des failles normales encore actives en bordure du 

bassin explique le dépôt local de conglomérats et de brèches, mais c’est surtout une 

subsidence thermique postérieure à la phase d’extension du milieu du Trias qui prédomine à 

cette période (Whittaker, 1985). Une brève phase deltaïque est identifiée à la fin du Carnien, 
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caractérisée par le dépôt des grès fossilifères de Weston Mouth dans le Devon (Simms et 

Ruffell, 1990). Enfin les argiles dolomitiques de la formation Blue Anchor, qui se mettent en 

place dans un environnement supratidal à intertidal, annoncent les premiers stades de la 

transgression marine du Rhétien (Warrington et Whittaker, 1984). 

 

Groupe Penarth 

Ce groupe correspond à des dépôts marins (formations de Westbury et Langport), réponse à 

la transgression marine du Rhétien. Les dépôts supratidaux à lagunaires du Cotham Member 

informent d’une phase de régression mineure au milieu du Rhétien (Warrington, 1981). La 

sédimentation triasique se termine avec des calcaires et shales marins, faisant le lien avec le 

Lias. 

 
Figure A-1 : Divisions lithostratigraphiques du Permien et du Trias décrites sur la côte Est du Devon, d’après 

Hamblin et al. (1992). Les courbes de variations eustatiques sont d’après Haq et al. (1988). 
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Stratigraphie du Jurassique de la Manche orientale 

Les unités stratigraphiques d’âge Jurassique affleurent largement en Manche centrale (du 

Dorset à la baie de Seine) et dans le Boulonnais, et la couverture jurassique est présente dans 

une grande partie du bassin Anglo-parisien (figure A-2). Les unités jurassiques sont réparties 

en trois séries correspondant au Jurassique inférieur, moyen et supérieur (plus le Callovien), 

reconnues en Manche et dans le Nord de la France (Arkell, 1956; Hamblin et al., 1992) : (1) le 

Jurassique inférieur correspond au Lias, (2) le Jurassique moyen représenté par les groupes 

Inferior Oolite et Great Oolite et (3) le Jurassique supérieur comprend les bancs de Kellaways, 

l’argile d’Oxford, les bancs Coralliens, l’argile de Kimmeridge, les bancs de Portland et les 

bancs de Purbeck. 

 
Figure A-2 : Distribution des dépôts jurassiques en Manche (Hamblin et al., 1992). 
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Lias 

Lias inférieur 

La lithologie du Lias correspond principalement à des calcaires, localement ferrugineux, et des 

argiles et shales bitumineux (Hamblin et al., 1992). Le Lias inférieur (Hettangien, Sinémurien 

et base du Pliensbachien), bien représenté sur la côte du Dorset, est principalement calcaire 

à sa base, puis argileux. Les variations des proportions des particules calcaires et argileuses 

permettent de définir cinq subdivisions (Whittaker, 1985) : le Blue Lias, les Shales-with-Beef, 

les marnes Black Ven, les marnes à bélemnites et les lits Green Ammonite (figure A-3).  

La formation du Blue Lias est caractérisée par une alternance marno-calcaire haute-fréquence. 

Les Shales-with-Beef constituent également une alternance, de calcaires argileux et de shales, 

avec une tendance de plus en plus argileuse. La couche suivante, celle des marnes Black Ven, 

est constituée essentiellement de shales. Les marnes à bélemnites marquent le retour à une 

alternance lithologique, entre des argiles silteuses calcaires gris pâle et des argiles moins 

calcaires gris bleutées. Enfin, les lits Green Ammonite correspondent à des argiles légèrement 

calcaires, qui s’enrichissent en silt et en micas dans sa partie supérieure. 

Cette succession est également identifiée dans la baie de Lyme, au Nord du bassin de Portland-

Wight, grâce à l’interprétation de données géophysiques (Darton et al., 1981). C’est au niveau 

de la baie de Kimmeridge que la série est la plus épaisse, celle-ci s’affinant vers le Central 

Channel High et la faille de Wight, probablement en raison d’une érosion pliensbachienne 

(Hamblin et al., 1992). Le Lias inférieur est également décrit au Sud du Central Channel High, 

jusque sur la côte normande. Dans la partie orientale du haut de Dieppe-Hampshire, 

l’immersion semble s’être faite plus lentement que dans sa partie occidentale, ce qui indique 

que certaines zones de la Manche orientale ont pu être émergentes au cours de Jurassique 

inférieur (Hamblin et al., 1992). Le Lias inférieur se retrouve aussi dans le bassin de Weald, 

avec des variations latérales d’épaisseur, ainsi que dans le Boulonnais, par l’intermédiaire de 

forages à travers des argiles et des marnes reposant sur le socle Paléozoïque. 

 

Lias moyen 

Le Lias moyen, d’âge Pliensbachien supérieur et également décrit dans le Dorset, est 

représenté par une série d’argiles silteuses et micacées, qui deviennent de plus en plus 

sableuses vers le top. La première subdivision de cette période correspond aux argiles d’Eype, 

qui sont des argiles calcaires gris bleuté et des calcaires argileux, interstratifiés avec des grès. 

Les argiles calcaires comprennent des nodules de roche ferrugineuse. La série se poursuit 

ensuite avec les sables de Down Cliff (argiles sableuses ferrugineuses et marnes à nodules de 

grès), puis les sables argileux de Thorncombe, qui sont à leur tour recouverts par quelques 
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centimètres d’un calcaire oolitique très fossilifère, le Marlstone Rock Bed (Howarth, 1980) 

(figure A-3).  

L’épaisseur de la série liasique moyen diminue fortement au centre de la Manche et en 

Normandie, où elle n’est plus que de l’ordre de la dizaine de mètres. Dans ces zones la série 

repose en discordance sur un Lias inférieur érodé. Les nombreux forages dans le bassin 

parisien montrent que le Lias moyen s’épaissit vers la faille du Bray, avec une épaisseur de 

30m au niveau de la forêt d’Eawy (Hamblin et al., 1992). Concernant le haut de Dieppe-

Hampshire, le Pliensbachien supérieur se résume à quelques mètres de calcaire du Marlstone 

Rock Bed le long de ses flancs, voire en est absent. 

 

 

Figure A-3 : Série du Lias au niveau des forages Nettlecombe-1 et Radipole-1, South Dorset (d’après Hamblin et 
al., 1992). GR : log Gamma-ray. 
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Lias supérieur 

Le Lias supérieur, décrit sur les falaises du Dorset, coïncide avec le Toarcien. À la base de cette 

série se trouve un niveau condensé, avec les calcaires à grains fins du Junction Bed. Par-dessus 

se sont déposés les argiles de Down Cliff, argiles micacées gris-bleuté, puis les sables de 

Bridport, grès à grains très fins (figure A-3).  

Comme pour le Lias moyen, le Lias supérieur s’affine vers le Central Channel High, atteignant 

une épaisseur d’environ 60m (contre plus de 170m dans la baie de Bournemouth). La série du 

Lias supérieure est beaucoup plus fine en Normandie, avec des épaisseurs de 10 à 30m, et elle 

est très condensée ou absente au niveau du haut de Dieppe-Hampshire (Hamblin et al., 1992). 

Enfin, le Lias supérieur présente d’importantes variations latérales d’épaisseur dans le bassin 

de Weald, et il est absent dans le Boulonnais, disparaissant sous le Jurassique moyen 

discordant (Mégnien et Mégnien, 1980). 

 

Dogger 

Dans la description de la stratigraphie de la Manche faite par Hamblin et al. (1992), les séries 

du Jurassique moyen sont associées aux étages Aalénien, Bajocien et Bathonien, et 

correspondent aux groupes Inferior Oolite et Great Oolite, appelés calcaires du Dogger au sein 

du bassin de Paris (Mégnien et Mégnien, 1980) (figure A-4). Ces calcaires du Dogger sont des 

dépôts de plate-forme, mis en place dans des conditions subtropicales, sans apports 

terrigènes. La lithologie varie malgré tout beaucoup au cours du temps, des variations 

granulométriques étant observées, ainsi que des hardgrounds et la présence de bancs plus ou 

moins fossilifères. De plus, les alternances marno-calcaires soulignent des cycles 

stratigraphiques à plusieurs échelles, facilitant la corrélation à l’échelle du bassin. 

Le groupe Inferior Oolite est composé de calcaire bioclastique, mis en place dans un 

environnement marin très peu profond. Des oolites, des niveaux argileux et d’autres 

caillouteux sont présents localement. Ce groupe très condensé correspond à l’ensemble des 

dépôts d’âge Aalénien et Bajocien de la Manche, et est en partie d’âge Bathonien inférieur 

(Wilson et al., 1958). Cette unité est très fine dans le Dorset, puisqu’elle n’est épaisse que de 

quelques mètres (3-6m), mais son épaisseur augmente vers l’Est, jusqu’à 70m sur l’île de 

Wight, où elle devient plus argileuse. L’épaisseur diminue en revanche vers le Sud du bassin 

de Portland-Wight. La séquence décrite en Normandie est très proche de celle observée dans 

le Dorset (Arkell, 1956), et elle s’épaissit notablement vers l’Est et la faille du Bray. Au niveau 

du haut de Dieppe-Hampshire, il semble que le groupe Inferior Oolite s’affine d’Est en Ouest. 

Dans le bassin de Weald la série est imposante, comprise entre 130 et 170m en son centre 

(Hamblin et al., 1992). On retrouve dans le bassin de Weald et dans le Boulonnais l’Inferior 
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Oolite qui repose sur le Lias, voire directement sur le socle Paléozoïque (à l’Est du Weald et au 

Nord du Boulonnais). 

Le groupe Great Oolite, d’âge Bathonien et base du Callovien, est subdivisée en plusieurs 

formations définies dans le Nord du bassin de Wessex : Fuller’s Earth, la formation Great 

Oolite, Forest Marble et Cornbrash. La formation Great Oolite est remplacée par la formation 

Frome Clay sur les côtes du Dorset, témoignant du passage d’une plate-forme carbonatée au 

Nord et au Nord-Est du Wessex à des argiles de plateau continental au Sud et au Sud-Ouest 

(Whittaker, 1985). Le même type de passage latéral est observé dans le bassin de Paris, avec 

le développement de la plate-forme carbonatée armoricaine (Mégnien et Mégnien, 1980).  

Chacune des quatre formations est développée de façon très variable au sein du bassin de 

Wessex. Dans le Dorset, la formation Fuller’s Earth se compose de 200m d’argiles 

interstratifiées avec du matériel carbonaté, et de quelques horizons fossilifères. La formation 

suivante, Frome Clay, est une alternance des calcaires argileux et d’argiles à coquillages, puis 

la formation Forest Marble correspond principalement à des argiles calcaires aves des lits 

bioclastiques. Pour finir, la formation Cornbrash est associée à des calcaires argileux dans un 

premier temps puis à une alternance calcaires-argiles calcaires (Hamblin et al., 1992). Le faciès 

sédimentaire du groupe reste relativement uniforme en Normandie, malgré quelques 

passages latéraux de faciès comparables au Sud de l’Angleterre (Arkell, 1956; Mégnien et 

Mégnien, 1980). Le groupe Great Oolite n’est représenté que par une faible épaisseur au 

niveau du haut de Dieppe-Hampshire, et il est probable que sa partie supérieure ne soit pas 

toujours présente, étant affectée par de l’érosion d’âge Crétacé inférieur à moyen (Hamblin 

et al., 1992). 
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Figure A-4 : Série du Dogger au niveau de Seabarn Farm, South Dorset, et du forage Bolney-1, Sussex (d’après 
Hamblin et al., 1992). GR : log Gamma-ray. 

 

Mälm 

Telle que définie par Hamblin et al. (1992), la série Jurassique supérieur représente le 

Callovien, l’Oxfordien, le Kimméridgien et le Tithonien (ou Portlandien), et correspond aux 

formations suivantes : les bancs de Kellaways, l’argile d’Oxford, les bancs Coralliens, l’argile 

de Kimmeridge, les bancs de Portland et les bancs de Purbeck (figure A-5). La litho- et 

biostratigraphie du Jurassique supérieur permettent de décrire des cycles sédimentaires, 

désignant des périodes de forte subsidence suivies d’une diminution progressive de la 

profondeur et d’une augmentation de l’apport terrigène. 

Les bancs de Kellaways se composent d’argiles calcaires légèrement silteuses et micacées, qui 

deviennent graduellement interstratifiées avec des grès coquillés (Kellaways Sand). L’argile 

d’Oxford, relativement fissible, présente des variations de proportion d’argile et de limon 

calcaire. Ces deux formations forment une succession constante et épaisse (150 à 200m) dans 

le bassin de Wessex. Elles affleurent au niveau du Central Channel High et des falaises au Sud-

Ouest de la baie de Seine. En Normandie, ces formations s’épaississent vers la faille du Bray 

(et sont plus fines au Nord-Est de la faille), alors qu’au large du Dorset elles s’épaississent vers 

des failles en activité au Nord (failles E-W). Cette série est identifiée au Nord de l’île de Wight, 

où elle s’épaissit vers la faille de Wardour-Portsdown (Sud de l’Angleterre), mais n’est pas 



ANNEXES 

264 
 

présente en bordure du haut de Dieppe-Hampshire, au centre de l’île. Dans le Weald et le 

Boulonnais, les bancs de Kellaways apparaissent moins développés (Arkell, 1956; Lake et al., 

1987; Mégnien et Mégnien, 1980), et les formations de Kellaways et d’Oxford s’amincissent 

vers la bordure Est du haut de Dieppe-Hampshire (Hamblin et al., 1992). 

Les bancs Coralliens, qui surmontent l’argile d’Oxford, se composent de la succesion de 

lithologies suivante : des grès fossilifères gris, localement calcaires et riches en bivalves (Nothe 

Grit), des argiles très calcaires et coquillées (Nothe Clay), des grès grossiers localement 

argileux (Bencliff Grit), des calcaires blancs et d’argiles gris pâle (Osmington Oolite), des 

calcaires riches en bivalves (Trigonia Clavellata Beds), des argiles (Sandsfoot Clay), des grès 

(Sandsfoot Grit), et enfin des calcaires et marnes en partie corallifères (Ringstead Coral Beds) 

(Hamblin et al., 1992). La répartition de cette formation est globalement assez similaire à celle 

des formations de Kellaways et d’Oxford, avec notamment un épaississement vers la faille du 

Bray. Les bancs Coralliens sont totalement ou partiellement absents des marges du bassin de 

Portland-Wight (Whittaker, 1985) : dans le Nord de l’île de Wight, seules quelques dizaines de 

mètres de la partie inférieure de la séquence stratigraphique de cette formation sont 

présentes, la partie supérieure étant condensée ou non-déposée. 

La formation de l’argile de Kimmeridge est constituée d’une succession d’argiles, de shales, et 

de calcaires fins (Cox et Gallois, 1981). Cette formation, dont la base est érosive, est marquée 

par une rythmicité de la lithologie (niveaux bitumineux et riches en ammonites et bivalves), 

ce qui fournit de bons marqueurs pour les corrélations à l’échelle des bassins. Dans le bassin 

de Portland-Wight, l’épaisseur de la série atteint plusieurs centaines de mètres. Cette 

formation est observée au Nord du Central Channel High, ainsi que dans le Nord de la France, 

où un léger elle s’amincit légèrement d’Ouest en Est vers la faille du Bray (de 140 à 130m). 

L’épaisseur du Kimméridgien est plus faible au niveau du haut de Dieppe-Hampshire, 

notamment en raison d’un hiatus de non-dépôt sous les bancs de Portland, voire sous les 

dépôts crétacés (overstep crétacé). 

La formation des bancs de Portland est subdivisée en deux : les sables de Portland et les 

calcaires de Portland, respectivement épais de 60m et 30-40m sur les falaises de l’île de 

Portland. Trois cycles de diminution progressive de la profondeur sont également identifiés, 

avec un passage d’argiles à des calcaires fin puis à des niveaux d’hardground (Arkell, 1947; 

Melville et Freshney, 1982). Le premier cycle est caractérisé par la succession d’argiles, de 

limons, de bancs sableux et de calcaires. Le cycle suivant, à cheval entre les sables de Portland 

et les calcaires de Portland, est décrit par la succession d’argiles calcaires et dolomitisées, de 

dolomie argileuse et sableuse et finalement de calcaires, dont les derniers forment un 

hardground. Le troisième et dernier cycle est associé à une série de calcaires à silex, de 

calcaires oolitique et sableux, et d’un niveau d’hardground.  
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La formation des bancs de Purbeck, qui repose au-dessus des bancs de Portland (le contact 

étant parfois érosif), est définie par une alternance entre calcaires argileux fins et argiles, avec 

sporadiquement la présence de lentilles gréseuses et de bancs d’anhydrite et de gypse. La 

série représente plus de 100m d’épaisseur sur l’île de Purbeck (Arkell, 1947), et se subdivise : 

les bancs de Lulworth, les bancs de Cinder et les bancs de Durlston. Le sommet de la série, des 

argiles et des calcaires comportant des bivalves d’eau douce, témoigne du passage à un 

environnement continental et au faciès Wealdien de la base du Crétacé. Dans le bassin de 

Portland-Wight, les formations de Portland et de Purbeck sont largement affectées par de 

l’érosion anté-Crétacé, et leur épaisseur diminue en direction du Central Channel High. Au 

niveau du haut de Dieppe-Hampshire elles sont entièrement ou en partie absentes, en raison 

de cette érosion et de la faible pente le long des flancs du haut structural. Dans le bassin de 

Weald, un hiatus sédimentaire est parfois observé au sommet de la série de Portland, 

exprimée par une discordance des bancs de Purbeck sur celle-ci. Les bancs de Portland et de 

Purbeck ne se résument qu’à quelques mètres de grès et de calcaires dans le Boulonnais 

(Mégnien et Mégnien, 1980).  

 

Figure A-5 : Série du Jurassique supérieur au niveau du forage Arreton-2, île de Wight (d’après Hamblin et al., 
1992). GR : log Gamma-ray. 
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Annexe B : Palynological analysis of the TREMOR 2 coring samples 

 
Table A-1 : Dinocyst content of the coring samples KS 32A, KS 23A, KS 20A, KS 13A and KS 11A (TREMOR 2) 
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Table A-2 : Spore and conifer  content of the coring samples KS 32A, KS 23A, KS 20A, KS 13A and KS 11A 
(TREMOR 2) 
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Table A-3 : Pollen content of the coring samples KS 32A, KS 23A, KS 20A, KS 13A and KS 11A (TREMOR 2) 

 

KS 32A 

Palynofacies 

The sample contains 40% of residual minerals, 30% of carbonized organic matter and 30% of 

organic matter and preserved palynomorphs. These later show a variable preservation 

according to their size. The dinocysts and the pollens smaller than 40 µm are whole, while the 

cysts are frequently broken or damaged. This explain the high number of undefined forms: 

20% for the spores and pollens and 15% for the dinoflagellates cysts.  

Biostratigraphic interpretation 

The pollen associations of this sample are quite comparable to those described by Auffret and 

Gruas-Cavagnetto (1975) from samples taken at stations 4 and 6 in the same area. The 

percentages of pollen grains and spores are lower than those of dinocysts. The reworking of 

Jurassic and Cretaceous forms can reach 15%. 

The most abundant pollen grains belong to the Juglandaceae (Carya, Platycarya, Engelhardtia) 

and then to the Pinaceae. Some warm forms of the Normapolles flora of the basal Ypresian 

remain, such as Plicapollis pseudoexcelsus, Gallopollis minimus, Pompeckjoidaepollenites 

subhercynicus, Thomsonipollis magnificus. However, these levels of the London Clay 

correspond to a small cooler and less humid climatic episode than basal Ypresian and younger 

Cuisian formations. Thus, warm forms such as Diporites (Apocynaceae), Bombax and Nypa, 

which were still present in a mangrove environment at the base of the London Clay in the 

Newhaven section (Dupuis and Gruas-Cavagnetto, 1985), no longer exist at this time. These 

forms will reappear in the summit of the London Clay and in the Cuisian equivalent of the 

Wittering Formation of Hampshire. It is the same for the Varengeville section, where the basal 

clays contain a warm flora with elements known in the Sparnacian clays and lignites, but in a 

sedimentary environment that does not include mangrove forms (Gruas-Cavagnetto, 1970). 

The association of dinocysts is typical of that of the London Clay, with its flock of abundant 

forms of Spiniferites, Cordosphaeridium, Achomosphaera, Operculodinium, 

Nematosphaeropsis, Fibrocysta, Thalassiphora, Glaphyrocysta, Apectodinium (Bujak et al., 

1980; De Coninck, 1990; Islam, 1983). The presence of Wetzeliellaceae and their rapid 

evolution during the Ypresian allows to cut this series of clays in units of time and to make 

correlations in the basins of Western Europe (W1 to W14 zonation of Chateauneuf and Gruas-

Cavagnetto, 1978, and zonation of Costa and Downie, 1976, among others). 

But the sample KS 32A contains only Apectodinium-like forms, which are very abundant in the 

series of lagoonal Thanetian and basal Ypresian, whose distribution can last until the summit 

of the Ypresian (Bujak et al., 1980). 
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The correlations of all the forms of this sample with the sites 4 and 6 described by Auffret and 

Gruas-Cavagnetto (1975), and the presence of Dracodinium simile in these two sites make it 

possible to attribute a similar age to the sample KS 32A, that is to say corresponding at least 

to the base of the zone W4 (Chateauneuf and Gruas-Cavagnetto, 1978; Costa and Downie, 

1976; Köthe and Piesker, 2007). The presence of foraminifers allows to correlate these levels 

with the Varengeville Formation and the base of the London Clay (Gruas-Cavagnetto and 

Bignot, 1985). 

The base of the zone W4, reported in the zone NP10 by Costa and Downie (1976) in the 

Hampshire, is located in the Laon Sands of the Paris Basin, eg. at 73 m in the Cuise-la-Motte 

borehole (Blondeau et al., 1976) and therefore in the zone NP11 (Aubry, 1983). In Belgium, 

Dracodinium simile characterizes the zone D7 which is located in the Vlaanderen clays, at the 

bottom of the Ieper clay (De Coninck, 1990) and correlated with the Orchies and Roubaix clays, 

mainly in the zone NP11 (Steurbaut, 2006). In the North Sea, the base of the Dracodinium 

simile zone is older and located at the boundary between NP10 and NP11 (King, 2016). Finally, 

in northern Germany, Köthe (2012) reports it in the zone D7a, at the base of NP11. 

 

KS 23A 

Palynofacies 

The Palynofacies includes 20% of residual minerals, 15% of vitrinite (charred plant debris), 30% 

of lignite and cuticular debris, 35% of palynomorphs (spores, pollens and various algae). The 

conservation of spores, pollen grains and dinoflagellate cysts is good. 

Biostratigraphic interpretation 

The spores are abundant and belong mainly to the family of Schizeaceae (tropical forms 

Lygodium, Aneimia, Mohria, for the most important ones). The pollen grains are varied. The 

best represented forms are Juglandaceae (Platycarya, Engelhardtia, Carya), Cupressaceae-

Taxodiaceae, Pinaceae (Pinus and Cathaya), Fagaceae (Quercus) and ancestral forms of 

Myricaceae, Rhoipteleaceae.  

This sample includes residual megatherm forms of vegetation known in the Paleocene and 

Lower Eocene, such as Interpollis supplengensis, Pistillipollis macgregorii, Nudopollis 

endangulatus, Pompeckjoidaepollenites peneperfectus and Diporites spp. Palm trees are also 

well represented by the genera Sbal and Phoenix. The Pentapollenites genus represented by 

two forms prefigures, during the Lutetian, the development that will culminate in the Upper 

Eocene (Gruas-Cavagnetto, 1976a, 1976b). 

On the stratigraphic level, the very gradual evolution of vegetation since the Lower Eocene 

does not allow to establish a precise stratigraphy from the spore and pollen contents. 
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However, the gradual disappearance of ancestral forms since the Upper Cretaceous and the 

climate fluctuation are temporal indicators that are synchronous in the Paleogene basins of 

Western Europe (PETM to MECO in King, 2016; Steurbaut et al., 2015). Thus, the sporo-

pollenic association of the KS 23A sample is posterior to a hot and humid phase, with the 

development of a mangrove, which is located in the Upper Ypresian and found in the Upper 

Cuisian of the Paris Basin (Gruas-Cavagnetto, 1970) and of the Eastern English Channel (Auffret 

and Gruas-Cavagnetto, 1975) or from the sands of Aalter in Belgium (Roche, 1982). It can be 

correlated with the Brussels Sands base corresponding to the zone IVc (Roche in Schuler et al., 

1992), with the Trinidad-Porhoët levels in Brittany (Ollivier-Pierre, 1980) and with the Fisher 

beds VI and VII in the Hampshire (Gruas-Cavagnetto, 1976a). All these formations are included 

in the upper part of the zone NP14 and at the base of the Lutetian. 

The dinocysts confirm the stratigraphic position of this level. The presence of 

Phthanoperidinium comatum, Enneadocysta arcuata, Adnatospaeridium vittatum, 

Eocladopyxis peniculatum and lanternosphaeridium lanosum allows to correlate this level with 

the base of the coarse limestone of the Paris Basin (“Pierre à Liards”; Soncini in Schuler et al., 

1992; Masure and Riveline, 1998, reviewed by Chateauneuf and Cavelier, 2018). It is located 

at the top of the Wetzeliellaceae zone W7 at Charlesdowniea rotundata (Chateauneuf and 

Gruas-Cavagnetto 1978). Unfortunately, the facies, not favorable to the deposition of these 

forms, did not make possible the identification this marker in the association of dinocysts. 

More or less synchronous occurrence levels of most of these forms can be discussed in the 

basins of Western Europe. However, all the biostratigraphs working on the dinocysts scales 

agree on the diagnosis of Enneadocysta arcuata and on its appearance in the lower part of the 

Lutetian (Bujak, 1976).  

In the Paris Basin, E. arcuata appears in the “Pierre à Liards” (Masure and Riveline, 1998), that 

is to say at the NP14-NP15 limit (Briais, 2015). In the Hampshire, its onset is later and is in the 

biozones B4 (Bujak et al., 1980), base of the zone VIII (Fisher, 1862) in the March Farm 

Formation at the top of the Earnley Division (King, 2016), which is included in the MP15. This 

form is absent in the levels of the Upper Cuisian studied by Auffret and Gruas-Cavagnetto 

(1975) in the stations 8, 9, 10 and 11.  

In Belgium, E. arcuata is reported in the Lede sands by De Coninck (1985), sands which are 

attributed to the zone NP15 (Steurbaut, 1998, 2006). Finally, in northern Germany, the 

appearance of E. arcuata is located at the base of the zone D9b2, at the base of the zone NP15 

(Köthe, 2012), and in the North Sea, it appears earlier (NP14b) in neritic deposits according to 

King’s correlation tables (2016). 

 

KS 20A 

Palynofacies 
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The residue is composed of 30% of vitrinite, 20% of dispersed plant material and 50% of 

palynomorphs. The plant material and palynomorphs are damaged, explaining the large 

amount of undefined pollen grains and dinocysts.  

Biostratigraphic interpretation 

The Pteridophyte spores are varied but less abundant than in the previous sample. The 

ancestral flora (Normapolles) on the other hand is identical to that of the KS 23A sample, while 

the percentages of palm and Sapotaceae increase significantly. This megatherm flora 

(Bombax, Apocynaceae) is associated with a return of the mangrove with the Nypa palm, the 

Pelliciera and the Parsonsidites genus, reported in England in the Bournemouth freshwater 

beds (Gruas-Cavagnetto, 1976a). 

The reworked flora is very present (15%), in the form of Classopollis grains (Cheirolepidaceae) 

from the Upper Jurassic. The dinocysts, very damaged, are very rich in Apectodinium 

homomorphum and parva but also in various forms of the genus Spiniferites. 

The forms of Wetzeliellaceae are very well represented with W. articulata, Dracodinium 

similis, Charlesdowniea Coleothrypta, Ch. rotundata and Ch. faciata. In the Paris Basin, the last 

form of Wetzeliellaceae undeniably marks the entry in the W8 eponymous zone (Chateauneuf 

and Gruas-Cavagnetto, 1978). 

Among the forms with a stratigraphic value, we note the presence of Enneadocysta arcuata, 

Turbiosphaera galatea, Areoligera sentosa/tauloma, Phthanoperidinium resistente and 

levimurum, and Glaphyrocysta intricata. This last form appears in the Royal Bank of the Paris 

Basin (NP 15) and in similar levels in Belgium (Lede sands, according to De Coninck, 1985), but 

it appears later in England (base of the Biozone B5; Bujak et al., 1980) where it corresponds to 

the Fisher Beds XVIII and XIX of the Selsey Formation’s summit. 

 

KS 13A 

Palynofacies 

The palynofacies is composed of an abundant vitrinite fraction and a scattered and rare 

organic matter with microforaminiferous cells. 

Biostratigraphic interpretation 

The associations of spores and pollens are very similar to those of the previous sample with a 

major paludal component, where the mangrove is well represented by the Nypa palm, the 

Avicennia and Pelliciera genera. In the backcountry, we find a great diversity of Palm trees 

(Phoenix, Sabal, Calamus) and tropical forms such as Bombax (Baobabs, Kapok trees), 

Apocynaceae, and the last ancestral Myricaceae. 
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The association of dinocysts is also very close to that of sample KS 20A. It is dominated by the 

genera Cleistosphaeridium, Spiniferites and Homotryblium. The genus Apectodinium, very 

abundant since the Sparnacian, decreases sharply and disappears in passing in the Upper 

Eocene. The group Wetzeliellaceae includes, besides the genus Apectodinium, the following 

forms: Dracodinium varielongitudis and simile, Wetzeliella meckelfeldensis, articulata, 

Charlesdowniea coleothrypta and Ch. fasciata. 

The stratigraphic level of these two samples KS 20A and KS 13A can be correlated with the 

Paris basin Royal Bank or “Banc de roche” limestones (Zone W8 of Chateauneuf and Gruas-

Cavagnetto, 1978). It can be also correlated with the top of the Hampshire biozone B4 (Bujak 

et al., 1980), the biozone D9b2 (Köthe, 2012) in Germany and the Lede Formation (De Coninck, 

1985; Steurbaut, 2006) in Belgium. 

 

KS 11A 

Palynofacies 

The organic matter of the KS11A level is scarce and the palynomorphs are mostly broken or 

damaged, hence the large number of indeterminate forms. 

Biostratigraphic interpretation 

The content of spores and pollen grains is dominated by Juglandaceae (Platycarya, 

Engelhardtia and carya) and Sapotaceae. Then, and in decreasing order, we find spores of 

Polypodiaceae, Schizeaceae, Pinaceae, Palmae, Cupreassaceae, Pelliciera and Sparganiaceae. 

The ancestral Myricaceae have declined markedly in diversity and number of forms. There 

remains Plicapollis pseudoexcelsus, which will disappear during the Bartonian. The 

appearance of Retiovoipollis loburgensis is remarkable in this association. It is the precursor 

of the group which will take a big development in the Auversien with giant forms such as R. 

parisiensis in the Paris basin and in the English Channel (Chateauneuf, 1980; Auffret and 

Gruas-Cavagnetto, 1975). 

R. loburgensis is reported in the Upper Lutetian of Campbon in Brittany (Ollivier-Pierre, 1980) 

dated from the Biarritzian and in the Upper Lutetian of Bouxwiller in Alsace (Schuler, 1988). 

Among the dinocysts, the forms of the genus Apectodinium become rare. The most significant 

forms for the stratigraphic interpretation of this level are:  

- Phthanoperidinium levimurum, whose appearance is in zone B5 (Eaton, 1976); 

- Phthanoperidinium resistente, Areoligera tauloma, whose disappearances occur at the 

top of the zone D9 (Köthe and Piesker, 2007); 

- Glaphyrocysta spineta/vicina whose distribution does not exceed zone D9b (Köthe and 

Piesker, 2007). 
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The Wetzeliellaceae are well represented with: Charlesdowniea coleothrypta and fasciata, W. 

articulata and especially W. aff. articulata sensu Chateauneuf and Gruas-Cavagnetto (1978), 

which materializes the onset of the biozone W9 in the Paris basin and whose range lasts up to 

the Auversian. The presence of this marker associated with the first occurrences of 

Retiovoipollis loburgensis support the correlation of this sample with the “Falun de 

Foulangues” of the Paris basin, at the base of the NP16 calcareous nannofossil zone. 
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Annexe C : Description des cartes d’isoprofondeurs 

Carte d’isoprofondeurs du Thanétien 

La carte d’isoprofondeurs de la surface T1 (figure A-6) met en évidence le synclinal E-W dans 

la partie la plus à l’ouest du bassin, et son caractère asymétrique. L’augmentation de la 

profondeur est en effet plus rapide au niveau du flanc nord du synclinal qu’au niveau du flanc 

sud.  

Plus à l’est, entre les méridiens 0°45’E et 1°00’E, le linéament marron et jaune E-W souligne 

un anticlinal, également marqué cartographiquement par une avancée du Crétacé Supérieur 

vers l’ouest. 

 

 

Figure A-6 : Carte d’isoprofondeurs de la surface T1 résultant de l’interpolation par voisins naturels des valeurs 
de profondeurs entre les lignes sismiques. 

 

Cartes d’isoprofondeurs de l’Yprésien 

Parmi les cartes d’isoprofondeurs réalisées pour les surfaces yprésiennes, celle de la surface 

T3 est particulièrement intéressante. En raison de la très forte amplitude de cette surface en 

sismique, elle est corrélable sous le premier voire le deuxième multiple, ce qui permet de la 

suivre sur une grande étendue géographique (figure A-7). D’après la carte d’isoprofondeurs 

de T3, l’axe de l’anticlinal E-W décrit à partir de la surface T1 tourne vers une direction WNW-

ESE. Dans le prolongement plus à l’ouest, autour du méridien 0°30’E, on retrouve un anticlinal 

ayant une direction N100°-N110°, marqué par des couleurs bleu ciel à vert. Cet anticlinal est 

associé à un synclinal de même direction situé juste au sud, et marqué par du bleu foncé. 
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Celui-ci se prolonge vers le SE jusqu’au 50ème parallèle nord au niveau d’une avancée de 

l’Yprésien vers l’est. 

Dans la partie orientale du bassin, la carte d’isoprofondeurs de T3 ne fait pas ressortir de 

structures majeures, mais elle souligne cependant un flanc nord plus raide qu’à l’est ou au sud 

du bassin. 

A l’ouest du bassin, le synclinal E-W mis en évidence par la carte d’isoprofondeurs de T1 est 

également souligné par les cartes des surfaces T2 à T6 (figure A-7). Ces cartes révèlent aussi 

un anticlinal et un synclinal localisés de part et d’autres (respectivement au NE et au SW) de 

la structure faillée N140° située au niveau du méridien 0°10’E. 

Au niveau du méridien de Greenwich, plusieurs cartes font ressortir deux plis orientés WNW-

ESE. Les cartes d’isoprofondeurs des surfaces T5 et T6 montrent en vert une diminution de la 

profondeur correspondant à un anticlinal. Au sud-ouest de cet anticlinal, les isoprofondeurs 

des surfaces plus jeunes T7 à T10 montrent au contraire une augmentation de la profondeur 

selon un axe N100°, qui correspond à un synclinal. 

Les cartes d’isoprofondeurs des surfaces T9 et T10 soulignent un soulèvement en forme de 

dôme au niveau du méridien 0°50’E. Cette structure s’intègre dans un anticlinal NW-SE 

marqué par une diminution de la profondeur selon un axe de même direction. 
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Figure 4-7 : Cartes d’isoprofondeurs des surfaces T2 à T10 résultant de l’interpolation par voisins naturels des 
valeurs de profondeurs entre les lignes sismiques. Ces surfaces sont d’âge Yprésien. 

 

Cartes d’isoprofondeurs du Lutétien 

Les cartes des surfaces T11 à T15 (figure A-8) mettent également en évidence l’anticlinal NW-

SE au niveau du méridien 0°50’E et le synclinal N100° juste à l’ouest du méridien de 

Greenwich. Elles soulignent également une série d’anticlinaux et de synclinaux d’orientation 

NW-SE entre les méridiens 0°15’E et 0°45’E.  

Dans la partie orientale du bassin, les cartes d’isoprofondeurs des surfaces lutétiennes 

montrent une augmentation localisée de la profondeur suivant un axe orienté environ N80°, 

au niveau du parallèle 50°25’N. Ceci traduit la présence d’un synclinal de forte amplitude. 
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Figure 4-8 : Carte d’isoprofondeurs des surfaces T11 à T14 résultant de l’interpolation par voisins naturels des 
valeurs de profondeurs entre les lignes sismiques. Ces surfaces sont d’âge Lutétien.  

 

Cartes d’isoprofondeurs du Bartonien 

Parmi les cartes d’isoprofondeurs des surfaces bartoniennes (figure A-9), celles des surfaces 

T15 à T21 permettent de repérer plusieurs plis orientés NW-SE. Une structure ressort plus 

particulièrement sur ces cartes, au niveau du méridien 0°15’E : un synclinal NW-SE se 

caractérise par une profondeur élevée et qui reste constante en se déplaçant vers le sud-est. 

Ce synclinal permet la préservation de séries bartoniennes sur une petite dizaine de 

kilomètres vers le SE au niveau des surfaces T19, T20 et T21. Ces mêmes cartes soulignent 

également un anticlinal d’orientation similaire au nord-est du synclinal. 

Enfin, dans la partie orientale des séries bartoniennes préservées, un synclinal E-W est mis en 

évidence par la cartographie des unités sismiques et par une augmentation localisée de la 

profondeur au niveau du parallèle 50°25’N, particulièrement visible sur les cartes des surfaces 

T15 et T18. Juste au sud de cette structure (parallèle 50°25’N), un autre synclinal peut être 

caractérisé, à partir d’observations similaires, mais selon un axe proche de N110°. 

La faible étendue des cartes d’isoprofondeurs des surfaces T22 à T25 ne permet pas de 

distinguer de structures plissées. 
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Figure 4-9 : Carte d’isoprofondeurs des surfaces T15 à T25 résultant de l’interpolation par voisins naturels des 
valeurs de profondeurs entre les lignes sismiques. Ces surfaces sont d’âge Bartonien.  





RÉSUMÉ 
L’Europe occidentale enregistre d’importants changements paléogéographiques entre la fin du Mésozoïque et le 
Paléogène, en réponse à des évènements géodynamiques en limites de plaques (ouverture de l’Atlantique du Nord-Est, 
convergence Ibérie-Eurasie et Apulie-Eurasie). Les déformations affectant le NW de la plaque européenne ont déjà bien 
été identifiées dans le Bassin de Paris, dans le Bassin Belge et dans le Sud de l’Angleterre, mais elles sont en revanche 
mal contraintes dans le temps et dans l’espace en Manche. L’objectif de cette thèse est ainsi de reconstruire les 
évolutions sédimentaires et structurales de la Manche orientale au cours du Paléogène et de les replacer dans le 
contexte géodynamique du domaine Ouest-Européen. Cette thèse s’est ainsi focalisée sur le Bassin de Dieppe-
Hampshire, un synclinal WNW-ESE localisé en Manche orientale, dont la stratigraphie et le calendrier des déformations 
ne sont pas précisément connus. Ces travaux s’appuient sur l’apport de nouvelles données de sismique réflexion très 
haute résolution (Sparker) et de nouveaux carottages. Deux approches ont été menées : (1) l’analyse du remplissage 
sédimentaire (stratigraphie séquentielle) du Bassin de Dieppe-Hampshire méridional et sa corrélation avec les bassins 
paléogènes voisins, et (2) l’étude des structures tectoniques affectant le bassin et ses bordures. 
L’analyse du remplissage sédimentaire a permis d’établir le cadre stratigraphique, de proposer un découpage séquentiel 
avec l’identification de quatre cycles de 2ème ordre entre le Thanétien (Paléocène) et le Bartonien (Eocène moyen), et 
de cartographier la partie méridionale du bassin. La corrélation de ces cycles avec les bassins cénozoïques proches 
(Bassin de Paris, Sud de l’Angleterre, Bassin Belge) a permis de mettre en évidence cinq phases de déformation 
(discontinuités majeures) ayant affecté le Bassin Anglo-Parisien : (1) entre le Maastrichtien et le Thanétien, aux 
transitions (2) Thanétien-Yprésien, (3) Yprésien-Lutétien, (4) Lutétien-Bartonien, et (5) au Bartonien-Priabonien. Grâce 
à une analyse structurale fine, nous avons également pu détailler le style et la cinématique de la déformation en Manche 
orientale, proposer un calendrier de cette déformation, et enfin établir le rôle de l’héritage structural régional sur 
l’évolution paléogène du domaine. La Manche enregistre plusieurs phases de déformation essentiellement flexurale 
entre le Paléocène et la base du Bartonien. Ces déformations sont associées à la convergence Ibérie-Eurasie, à la mise 
en place du panache mantellique islandais et à l’expansion océanique dans le domaine Atlantique Nord-Est. Le style de 
la déformation change à partir du Bartonien, où la réactivation de structures de socle implique des déformations fragiles 
au sein des séries paléogènes de Manche orientale. C’est également à cette période que le synclinal de Dieppe-
Hampshire s’initie, de façon synchrone aux inversions tectoniques des zones adjacentes. 

 

ABSTRACT 
Major paleogeographic changes are recorded within Western Europe between the end of Cretaceous and Paleogene 
times, in response of tectonic events along European plate boundaries (NE Atlantic spreading, Iberia-Eurasia and Apulia-
Eurasia convergence). The deformation affecting the NW part of the European plate are already well identified in the 
Paris Basin, the Belgian Basin and in Southern England, however it is poorly constrained within the English Channel (in 
terms of chronology and distribution). The objective of this thesis is thus to reconstruct sedimentary and structural 
evolutions of the Eastern English Channel during Paleogene times, and to replace these evolutions within the 
geodynamic context of the Western European domain. This thesis has been focalized on the Dieppe-Hampshire Basin, 
a WNW-ESE oriented syncline located in the Eastern English Channel, for which the stratigraphy and the timing of the 
deformation are not precisely known. This work is based on the contribution of new very high resolution seismic 
reflection data (Sparker) and of new coring samples. Two approaches have been developed: (1) the analysis of the 
sedimentary filling (sequence stratigraphy) of the southern Dieppe-Hampshire Basin and its correlation with 
surrounding Paleogene basins, and (2) the study of the tectonic structures affecting the basin and its borders. 
The analysis of the sedimentary filling allowed to establish the stratigraphic framework, to propose a sequence 
stratigraphic division with the identification of four 2nd order cycles between the Thanetian (Paleocene) and the 
Bartonian (Middle Eocene), and to map the southern part of the basin. The correlation of these cycles with surrounding 
Cenozoic basins (Paris Basin, Southern England, Belgian Basin) led to evidence five deformation phases (major 
unconformities) which have affected the Anglo-Paris Basin: (1) between the Maastrichtian and the Thanetian, at (2) 
Thanetian-Ypresian, (3) Ypresian-Lutetian and (4) Lutetian-Bartonian transitions, and (5) during Bartonian-Priabonian 
times. Thanks to a careful structural analysis, we also detailed the style and the kinematics of the deformation in the 
Eastern English Channel, we proposed a deformation schedule and we established the role of the regional structural 
inheritance on the Paleogene evolution of the domain. The English Channel records several flexural deformation phases 
between the Paleocene and the base of the Bartonian. These deformations are associated with the Iberia-Eurasia 
convergence, the onset of the Iceland plume and the NE Atlantic spreading. The style of the deformation changes from 
Bartonian times, where the reactivation of crustal structures implies brittle deformation within the Paleogene series of 
the Eastern English Channel. It is also at this period that the Dieppe-Hampshire syncline is initiated, coeval with 
structural inversions of adjacent areas. 
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