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Introduction  

Ce secteur des Pyrénées à la charnière entre le Béarn et le Pays Basque, entre la 
haute chaîne et le pic d’Anie (2504 m), le pic d’Orhy (2017 m) et le massif basque de 
l’Esterenguibel (1152 m), mérite le détour. En dehors des grands circuits touristiques, 
il présente une grande richesse en matière de paysages et de sites remarquables 
(gouffres de la Pierre-St-martin et salle de la Veran, canyons de Kakouetta et 
d’Holzarté…) comme en matière patrimoniale et historique (Ste-Engrâce, Larrau, 
mégalithisme…). 

Cette excursion vise sur 3 jours à présenter le contexte géologique complexe, et à 
évoquer (et à débattre) quelques questions qui se posent encore, et à découvrir une 
partie du patrimoine local (sans oublier les aspects culinaires) en particulier à travers 
les dolmens de la vallée du Lhauribar, au-dessus de St-jean-le Vieux. 

Concernant la géologie, il est proposé de présenter sur 2 jours aux participants le 
contexte sédimentaire, et ses implications structurales, de la fin du Crétacé supérieur 
dans le secteur situé entre la terminaison de la Zone Axiale Pyrénéenne et les Massifs 
Paléozoïques Basques. Les terrains étudiés correspondent à la couverture crétacée 
du Paléozoïque à travers plusieurs sites : 

1. La sédimentation turbiditique et les brèches du secteur de Buruchieta (entre 
Anie et Orhy), 

2. Le contact calcaires du Crétacé/Paléozoïque dans la salle de la Verna, 

3. La coupe du col d’Erroymendi (route du Port de Larrau) et les contacts 
Poudingues de Mendibleza/ Paléozoïque/ brèches/ marnes du Campano-
Maastrictien. 

Le troisième jour sera consacré à la découverte des sites mégalithes néolithiques des 
Arbailles et du secteur de Mendive (avec l’appui de Pablo MARTICONERA [Université 
Populaire du pays Basque] en charge des programmes de fouilles), soit : 

1. Le dolmen de Gastenia (Permien et Dévonien) avec une coupe géologique 
assez complète le long d’une route dans le Dévonien supérieur et le Carbonifère 
inférieur. 

2. Les dolmens d’Armiague et Xuberaxain au-dessus de Mendive : c’est aussi 
l’occasion de voir le Permo-Trias avec des figures sédimentaires (seismites), 

3. Les dolmens d’Ithe (en calcaires urgoniens) 

L’hébergement étant prévu dans les chalets du col d’Iraty, cela permettra de profiter 

des installations du site : salle de réunion pour les présentations, restauration… 
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Partie 1 : La couverture crétacé de la 

zone axiale entre les pics d’Anie et 

d’Orhy 

1. Présentation générale 

Le secteur étudié correspond à la couverture crétacée du Paléozoïque de la Zone 
axiale, entre les pics d’Anie à l’Est et d’Orhy à l’Ouest. Ce secteur est aussi au Sud 
des massifs d’Igountze et de Mendibelza dont la couverture crétacée supérieure sur 
le socle paléozoïque correspond essentiellement à des brèches et conglomérats. 
Notons aussi que cette zone se situe sur le tracé de plusieurs accidents tectoniques 
orientés WSW-ENE (fig.1).  

D’un point de vue géographique on se situe là au-dessus des gorges, au sein des 
calcaires des Canyons de Ehujarre, Kakoueta, Holzarte (d’Est en Ouest) (fig.2). 

Figure 1 : Position de la zone étudiée sur la carte géologique de la Synthèse des Pyrénées Alpines 

D’un point de vue géologique (fig.2), les calcaires des Canyons (en vert foncé sur la 
carte géologique), appellation donnée aux calcaires du Crétacé supérieur 
(Cénomanien->Campanien) venant au-dessus du Paléozoïque de la Zone Axiale 
pyrénéenne, constituent le massif de l’Anie vers l’Est et apparaissent à la faveur des 
canyons. La couverture de ces calcaires est formée en continuité par des calcschistes 
gris (ou marnes) à Navarelles, faciès hémi-pélagique, passant latéralement (vers le 
Sud et vers l’Ouest) et verticalement à des turbidites gréseuses grossières (en vert 

Zone Axiale 

Aldudes 

Cinco-Villas 

Ursuya 

Baygoura 

Arbailles

Igountze 
Mendibelza
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clair), datés du Campanien au Maastrichtien. Ces formations sont coiffées par du 
Tertiaire, apparemment en concordance, mais il y a lacune (notice de la carte 
géologique de Larrau) localement d’une partie des séries, notamment du Danien (en 
orange et rouge). Le Tertiaire se développe plus au Sud (en Espagne).  

Au Nord de l’ensemble calcaires des canyons/flysch campano-maastrichtien (les 
calcschistes ne sont plus représentés), on trouve le Paléozoïque (dans des couleurs 
brunes) des Massif d’Igountze et de Mendibelza avec leur couverture de conglomérats 
(« Les Poudingues de Mendibelza ») considérés comme d’âge Albo-Cénomanien. 

2. Généralités sur l’orogénèse hercynienne (Carbonifère) 

La Zone Axiale occidentale 

Le Paléozoïque de la Zone Axiale de la vallée d’Ossau au Pic d’Anie est 
essentiellement constitué par les formations du Dévonien et du Carbonifère, 
intensément plissées et faillées. 

Les formations du Dévonien sont principalement constituées par d’épaisses séries 
alternant schistes, grès, souvent micacés, et calcaires, comme la série du Pic Lariste 
par exemple. Dans le détail, le Dévonien moyen se caractérise par une puissante série 
de calcaires massifs à caractères récifaux (fort du Portalet, pic Billare…), le Dévonien 
inférieur par des grès fossilifères rougeâtres et le Dévonien supérieur par des faciès 
plus variés avec des calcaires noduleux à faciès « griotte ». Il est important de noter 
que le Carbonifère repose (sans discordance angulaire) sur une série assez complète 
au Nord de la Zone Axiale, avec du Dévonien supérieur et les lydiennes de la base du 
Carbonifère, sur les calcaires du Dévonien moyen au centre (Portalet, klippe du Monte-
Tobazo), sur le Dévonien inférieur le long de la frontière espagnole (Somport). Ceci 
traduirait une émersion au Dévonien (cf. thèse de R. MIROUSE). 

Le Carbonifère est surtout marqué par une importante transgression marine au 
Carbonifère inférieur (Tournaisien), d’ampleur mondiale, avec le dépôt d’une trentaine 
de mètres de calcaires clairs noduleux, à interbancs schisteux, caractérisant une 
sédimentation calme de plate-forme. Cette transgression est bien datée par 
conodontes (zone à Scaliognathus anchoralis, cf. travaux de M.F. PERRET-
MIROUSE). Au-dessus de ces calcaires vient une succession de calcaires sombres, 
fétides à la cassure, souvent très veinés de filonnets de calcite, à niveaux à laminites 
caractéristiques, à brèches intra-formationnelles, d’épaisseur très variable. Cette 
formation, datée du Viséo-Namurien, correspond à un milieu de dépôt confiné, très 
instable (talus), plus ou moins profond, péri-récifal (dans les Asturies, les Ardennes ou 
en Irlande notamment elle est associée à des édifices récifaux). Enfin, au Carbonifère 
moyen (du Namurien au Westphalien) se développe une puissante succession 
schisto-gréseuse, sombre, micacée et feldspathique, difficile à dater, qui correspond 
au « Culm ». 
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Figure 2 : Position des principaux sites évoqués sur la carte géologique 1/50 000 BRGM 
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Ce Paléozoïque est intensément plissé par l’orogénèse hercynienne au milieu du 
Westphalien (voire jusqu’au Stéphanien) contemporaine de la mise en place des 
massifs de granite (Eaux-Chaudes, Cauterêts…). Au Somport, on reconnaît au moins 
3 phases de plissement et de fracturation (notamment des chevauchements) 
superposées (fig.3) : une première phase de plissement avec schistosité longitudinale 
à la chaîne (N120°E à N140°E) avec chevauchement vers le Sud, une phase 
subméridienne (N170°E), déversée Ouest avec des chevauchements vers l’Ouest, 
une phase tardive (Stéphanien ?) intense, avec des plis décamétriques et failles 
N70°E qui recoupent les plissement antérieurs (fig.3). Cette phase N70°E a marquée 
fortement le bâti hercynien de ce secteur occidental de la chaîne et même, 
vraisemblablement, a impacté la sédimentation du Paléozoïque supérieur (voir les 
travaux de J. MULLER) (fig.4 et 5). 

 

Figure 3 : Tectonique superposée hercynienne dans la région du Somport (F. BICHOT 1986)
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Figure 4 : Carte structurale du secteur du Col du Somport mettant en avant la phase tardive N70°E et les plissements alpins (thèse F. BICHOT 1986) 
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Figure 5 : Carte structurale de la région Pourtalet/Somport (F. BIXEL, J. MULLER, P. ROGER, 1985) 

Les massifs paléozoïques basques 

Au Pays Basque, HEDDEBAUT (1975) a démontré l’existence de 2 unités structurales 
hercyniennes séparées par un contact anormal  (fig.6) : la partie occidentale du massif 
de Cinco-Villas [U1] et les massifs paléozoïques orientaux [U2]. La seconde unité, dont 
les structures hercyniennes dessinent un arc (l’Arc Paléozoïque Basque) aurait 
effectué, au moment de l’orogénèse hercynienne, un déplacement vers le Sud de 
plusieurs dizaines de kilomètres (MULLER et ROGER, 1977). 

Le Paléozoïque supérieur dans les massifs basques présente de nombreuses 
analogies stratigraphiques avec le Paléozoïque du Béarn, en particulier en ce qui 
concerne le Carbonifère post-transgression tournaisienne. Ce dernier repose sur du 
Paléozoïque inférieur dans la partie occidentale de Cinco-Villas [U1] et sur une série 
relativement complète de Dévonien supérieur/base du Carbonifère dans les massifs 
orientaux [U2]. 
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Figure 6 : Schéma structural des Massifs Paléozoïques Basques (d’après P. RICHARD et Y. GROS, 1985, in 
Synthèse des Pyrénées tome 1)  

L’arc asturien 

La Zone Axiale Pyrénéenne et les Massifs Paléozoïques Basques s’inscrivent dans le 
contexte plus global du resserrement au Carbonifère supérieur de l’arc asturien (fig.7). 
Ces secteurs, ainsi que les Asturies, sont en effet au Paléozoïque supérieur à la 
périphérie d’une protubérance du Gondwana qui, tout en remontant vers le Nord, 
opère au Paléozoïque supérieur un mouvement tournant anti-horaire. Entre le 
Gondwana et au Nord le continent issu de la jonction des plaques Laurentide et Baltica 
au Silurien/début du Dévonien (orogénèse Calédonienne) il y a un certain nombre de 
micro-plaques (Avalon, Brabant, Armorique…), détachées du Gondwana au 
Paléozoïque inférieur, qui vont se télescoper au Carbonifère supérieur. L’existence 
d’un vaste océan (Rhéïque) entre les 2 grands blocs est discutée. 

La transgression tournaisienne vient recouvrir partiellement cette protubérance du 
Gondwana, correspondant schématiquement à la Meseta espagnole. Dans les régions 
les plus externes, le Tournaisien repose sur le Dévonien supérieur voire la base du 
Carbonifère (unité de Somiedo Correcillas à l’Ouest des Asturies, unité U2 des massifs 
paléozoïques basques) ; dans les zones médianes il vient sur du Dévonien moyen 
(Unité de Sobia Bodon dans les Asturies, Fort du Portalet/Lescun) ou sur du Dévonien 
inférieur (Somport), et sur du Paléozoïque inférieur (notamment Ordovicien) dans les 
zones internes (bassin houiller et nappe du Ponga dans les Asturies, unité U1 du 

Arc Paléozoïque Basque 

U1 

U2 
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massif de Cinco Villas). Dans la sierra de la Demanda en Espagne, le Westphalien 
repose directement sur du Cambro-Ordovicien. 

Au Westphalien, l’arc asturien se resserre donnant naissance à une tectonique 
polyphasée particulièrement lisible dans les Asturies où les séries carbonifères sont 
assez complètes (voir notamment les travaux de JULIVERT, MATTE, RIBEIRO). En 
premier lieu apparaissent des plis longitudinaux à l’arc, syngénétiques de 
décollements dirigés vers le centre de l’arc, épisode auquel on pourrait rattacher la 
première phase de plissement au Somport et la mise en place de l’unité 2 sur l’unité 1 
en Pays Basques. Ces structures sont déformées par des plissements et 
chevauchements radiaux à l’arc auxquels on peut rattacher la phase 2 (N170°E) 
particulièrement intense au Somport et dans le cirque de Lescun (cf. « Les tectoniques 
superposées hercyniennes de la région du Somport – Affinités avec le domaine Basco-
Cantabrique », F. BICHOT, 1986, Bull. SGN). 
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Figure 7 : Schéma des zones hercyniennes de l’Europe occidentale (extrait de la synthèse des Pyrénées tome 1 
p.587) 

Le Paléozoïque de la Zone Nord Pyrénéenne 

Le Paléozoïque au Nord de la Zone Axiale, au-delà de la Faille Nord-Pyrénéenne, 
présente des affinités stratigraphiques avec celui de la Zone Axiale mais aussi 
quelques différences qui méritent d’être soulignées. 
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En premier lieu, il apparaît beaucoup moins plissé et affecté par la tectonique 
polyphasée décrite précédemment, qui aboutit cartographiquement à un 
« patchwork » des formations paléozoïques avec de nombreux compartiments 
découpés par la tectonique plicative, les failles et les chevauchements. En Zone Nord 
Pyrénéenne, à laquelle on peut rattacher le Paléozoïque des massifs basques 
(notamment Igounce et Mendibelza), la discordance angulaire est moins nette avec la 
couverture permo-triassique ou crétacé. 

En second lieu, les séries du Dévonien supérieur apparaissent assez différentes de 
par notamment la présence des quartzites à interlits schisteux et niveaux 
conglomératiques. 

3. Les structures alpines (ou pyrénéennes) 

La terminaison occidentale de la Zone Axiale 

Les phénomènes « alpins » de ce secteur sont caractérisés par 2 grands évènements 
structuraux majeurs. 

En premier lieu la terminaison occidentale de la Zone Axiale forme globalement un 
cône dissymétrique, d’axe ONO-ESE, le Paléozoïque s’enfonçant vers l’Ouest sous 
sa couverture Crétacé (Calcaires des Canyons et calcschistes/flysch gréseux 
Campano-Maastrichtien) (fig.8). Les calcaires des canyons et localement le 
Paléozoîque (Verna, Gorges de Kakouetta) réapparaissent vers l’Ouest à la faveur des 
canyons (cf. coupe de la fig.9). 

Au Nord (verrou de Bedous), les calcaires des canyons forment une barre verticale 
qui, vers l’Ouest, tourne au niveau des Orgues de Camplong. Les calcaires Crétacé 
forment ensuite un glacis karstique, penté vers l’Ouest, qui correspond au massif de 
la Pierre St-Martin. Les falaises des pics au-dessus du cirque de Lescun (Anie, Les 
Trois Rois, Ansabère…) montrent une coupe verticale recoupant ce cône avec le 
contact Calcaires des Canyons Crétacé/Paléozoïque. 

D’un point de vue structural, cette structure conique, qui voit le plongement du 
Paléozoïque de la Zone Axiale vers l’Ouest, ne peut s’expliquer à mon avis que par 
l’existence d’un grand accident (crustal ?) à l’Ouest qui a joué principalement en 
cisaillement senestre. 

Ce plongement vers l’Ouest n’a affecté que le Paléozoïque de la Zone Axiale et sa 
couverture Crétacé, pas le Tertiaire (au Sud ou vers l’Ouest) ni les massifs 
paléozoïques d’Igounce et de Mendibelza. 
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Figure 8 : Principales structures « alpines » entre le col du Somport à l’Est et Irraty à l’Ouest sur photographie aérienne (Google Earth) 
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Figure 9 : Coupe géologique schématique montrant la disparition du Paléozoïque de la zone axiale vers l’Ouest sous la couverture Crétacé
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Les plis en genou déversés vers le Sud 

Le second évènement structural est l’existence de plis dissymétriques et cylindriques 
« en genou» déversés vers le Sud et affectant plus particulièrement la partie 
méridionale de la Zone Axiale. 

La limite Sud de la Zone Axiale est caractérisée par une méga-structure, qui affecte 
les calcaires des canyons, très visible au Somport où le flanc inverse constitue les 
falaises du fond d’Aspe, ainsi que sur la photographie aérienne du secteur. Cette 
structure courre le long de la frontière selon un axe horizontal de direction moyenne 
N115°E. Le flanc inverse est déversé vers le Sud selon un pendage de l’ordre de 70°. 
En revanche le flanc normal est en pente douce vers le Nord. 

Cette tectonique de plis en genou ne se marque pas de la même manière en fonction 
de la compétence des terrains. Dans les calcaires des canyons, on observe la méga-
structure frontalière précédemment décrite mais en revanche ensuite, vers le Sud, coté 
espagnol (cf. les falaises au-dessus de Canfranc) les calcaires Crétacé descendent 
en pente douce, et vers le Nord, coté français, cette tectonique se marque peu dans 
les falaises du massif du pic d’Anie. En revanche, le Permo-Trias schisto-gréseux est 
très affecté par ces plissements (cf. le pic Espélunguére (ou Gabedaille)), ayant servi 
de toute évidence de semelle à la couverture calcaire. Au-dessus les calcschistes, les 
turbidites du Campano-Maastrichtien et les flyschs tertiaires sont également très 
déformés (cf. pic d’Orhy). Le socle paléozoïque n’est, quant à lui, affecté que 
superficiellement par ces plissements. 

Ces plissements, qui affectent les formations de l’Eocène, correspondent à la phase 
paroxysmale de l’orogénèse pyrénéenne (Eocène moyen à supérieur). Se développe 
une schistosité, très visible dans les terrains schisteux et marneux, se traduisant plutôt 
par un clivage dans les calcaires massifs. Le caractère cylindrique des plis, avec des 
axes horizontaux que l’on peut suivre sur des kilomètres, est à associer à des 
compressions NNE-SSO, vraisemblablement liées à l’élévation de la partie 
septentrionale de la Zone Axiale. 

Jacques MULLER (1985) donne une illustration de ces plissements (fig.10) qu’il 
associe aussi apparemment à des jeux de failles de socle de même direction (N110 à 
N120°E). N’ayant pas observé de telles failles dans le socle, je suis plutôt enclin à 
penser à un glissement vers le Sud de la couverture sur le Paléozoïque du fait d’un 
basculement de la Zone Axiale. 

En revanche, ces plissements s’accompagnent de chevauchements vers le Sud, de 
faibles amplitudes, associés à des failles N110°E à N120°E et compartimentés par des 
failles N20°E, à jeux essentiellement horizontaux, très nombreuses dans les falaises 
Crétacé au Somport (cf. fig.4). 
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Figure 10 : schéma illustrant les déformations alpines en hautes vallées du Brousset et d’Aspe (J. MULLER, 
1985) 

4. Stratigraphie des calcaires des canyons et de leur couverture 

Le terme de « Calcaires des Canyon » a été proposé par FOURNIER (1905) pour 
désigner les formations de calcaires massifs du Crétacé supérieur qui constituent la 
couverture du Paléozoïque de la Zone Axiale et apparaissent dans les profondes 
entailles des canyons. Globalement il s’agit de formations correspondant à l’installation 
d’une plateforme carbonatée selon plusieurs cycles transgressifs (cf. les travaux de Al 
Hamawi). Ces séries présentent une épaisseur totale très variable, de 100 à 200 m 
voire plus. En général le Cénomanien repose sur le socle par l’intermédiaire d’un grès 
ou micro-conglomérat, mais parfois il n’est pas présent et c’est le Coniacien (voire le 
Santonien) qui repose directement sur le socle. 

La figure 11 présente une coupe géologique de la série Crétacé supérieur relevée 
dans la Sierra de Bernera (falaises au Sud du Col du Somport) par SOUQUET. 
Globalement, le Cénomanien se caractérise par une tendance détritique (grés) plus 
marquée, le Coniacien par une tendance dolomitique syn-diagénétique et le Santonien 
par la présence de bancs de silex. 

Nous allons nous intéresser dans cette excursion plutôt à la couverture de ces 
formations, au Campano-Maastrichtien qui se compose de 2 grandes entités. 

Les calcaires passent progressivement à des marnes grises (ou calcschistes), 
d’aspect satiné, caractérisées par la présence de Navarella Joaquini foraminifère 
benthique du Maastrichtien indicateur d’un milieu de dépôt hémi-pélagique avec des 
profondeurs pouvant atteindre 2000 m. 
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Ces marnes grises passent latéralement (vers l’Ouest et le Sud) et verticalement (vers 
le haut) à des turbidites grossières comprenant des termes variés : brèches 
monumentales, olistotromes de Paléozoïque et de Crétacé supérieur, grès micacé 
brun, schistes sombres, calcaires gréseux et bréchiques de couleur grise…intercalant 
des bancs de marnes grises, rémanences de la sédimentation hémi-pélagique 
précédente. 

Le panorama depuis le pic Lakhoura, en regardant vers l’Ouest, illustre cette 
imbrication des marnes grises à Navarelles avec les turbidites, qui érodent les marnes 
sous-jaccentes et dont l’épaisseur (très variable) peut atteindre près de 1000 m. Ce 
panorama montre aussi la progradation des turbidites vers l’Ouest et le Sud à partir 
d’une source située au Nord-Est. 

Sur ce substratum campano-maastrichtien, la carte géologique superpose en contact 
anormal (chevauchement) une série Crétacé supérieur bréchique et conglomératique, 
en flanc inverse, très différente des calcaires des canyons. La mise en place de cette 
nappe, que l’on peut suivre sur des kilomètres depuis le pic Lakhoura (voire la vallée 
d’Aspe) jusqu’à l’Ouest d’Iraty (la Nive de Béhérobie), est associée à la phase majeure 
pyrénéenne (Eocène ?). 

Selon la carte géologique et la théorie couramment admise, cette succession en 
position inverse comprend une succession bréchique (« la brèche monumentale 
d’Ibarrondoa ») attribuée au Santonien, syntectonique ( ?) et transgressive sur divers 
termes de la série crétacée (texte de la notice de la carte géologique 1/50000), les 
calcaires d’Erroymendi à Vidalines d’âge Coniacien, une « brèche rose d’Erroymendi » 
rapportée au Turonien et au Cénomanien supérieur et reposant sur les poudingues de 
Mendibelza attribués à l’Albo-Cénomanien. L’âge de ces poudingues, qui constituent 
autour de Larrau des épaisseurs très importantes, est attribué du fait de l’association 
de ces conglomérats avec des calcaires et des schistes à faunes du Cénomanien. 

Des levés cartographiques et observations stratigraphiques et structurales depuis 
2015, étayés par des lames minces (B. FASENTIEUX, Université de Pau) et par un 
premier avis de C. BOURDILLON, spécialiste des foraminifères benthiques, sur 
photographies de ces lames, me conduisent à proposer une nouvelle interprétation de 
la géologie de ce secteur basée sur l’existence, au Crétacé terminal, d’une phase 
tectonique importante. Cette tectonique, liée à des mouvements senestres d’un grand 
accident ENE-OSO, serait responsable de la mise en place en domaine marin d’une 
nappe à matériel principalement paléozoïque (fig.13). Nous allons voir sur le terrain 
les arguments qui conduisent à cette interprétation à travers  principalement 2 coupes 
géologiques : celle de la piste de Buruschieta, au-dessus d’Holzarté, et celle du col 
d’Erroymendi. 
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Figure 11 : Log géologique schématique du secteur du Pic Lakhoura (à droite) comparaison avec le log géologique de la Sierra de Bernera (à gauche) [SOUQUET] 

Sierra de Bernera (SOUQUET) Pic Lakhoura/Buruchieta 
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Figure 12 : Panorama depuis le Pic Lakhoura en regardant vers l’Ouest (le passage calcschistes/flysch gréseux est souligné par les tirets noirs)  
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Figure 13 : Relevé géologique du secteur sur la carte géologique 1/50 000 (BRGM) 
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Figure 14 : Carte géologique (modifiée) avec le positionnement des affleurements décrits 
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5. Excursion géologique jour 1 : la piste pastorale de Buruschieta 

Difficultés d’accès 

Ces secteurs, situés sur le plateau dominant les gorges de kakoueta (à l’Est) et 
d’Holzarté, sont accessibles par une piste assez longue (compter 45 mn de trajet) à 
partir de la route de Larrau/Tardets. La piste est cependant en bon état, le secteur 
comportant une activité pastorale importante.  

Les affleurements sont situés principalement en bordure de piste. Sur la carte de la 
figure 14, les affleurements qui seront observés sont numérotés dans un rond plein. 

Présentation générale 

Le plateau correspond au flysch gréseux et aux calcschistes du Campano-
Maastrichtien qui viennent au-dessus des calcaires des canyons visibles dans ces 
derniers. Le flysch gréseux (turbidites) passe latéralement aux calcschistes d’Est en 
Ouest et du Nord au Sud.  

Ces formations sont coiffées (en massifs isolés au niveau des buttes de Burustalha et 
de Buruchieta) par des calcaires attribués au Tertiaire sur la carte géologique 1/50 000 
de Larrau, mais ce sont là en réalité des brèches à ciment principalement calcaire. Ces 
calcaires sont plus développés vers le Sud où il constitue les crêtes frontalières, en 
particulier le Pic Chardekagagna. Selon la carte géologique 1/50 000 de Larrau, la 
base de la série correspond à du Danien, calcaire blanc congloméré, et les buttes sont 
coiffées par de l’Eocène inférieur (calcaire bien stratifié à chailles) et par un flysch 
calcaire de l’Eocène moyen. 

Au Nord, au débouché de la piste sur le plateau, le flysch gréseux du Campanien 
terminal/Maastrichtien est surmonté par du Paléozoïque avec une semelle de brèche. 
La carte géologique 1/50 000 considère un contact tectonique entre la brèche 
(attribuée au Santonien) et le flysch qu’elle surmonte, ainsi qu’entre la brèche et le 
Paléozoïque. Ce dernier est d’âge Dévonien supérieur (grès et quartzite). 

Les affleurements 

 Le contact tectonique entre le Trias et le Carbonifère 

En bordure de piste une petite carrière permet d’observer le contact par faille entre le 
Trias (Keuper ?) (marnes, grès bariolés, dolomie jaune…) au Nord avec les lydiennes 
carbonifères surmontant le Dévonien supérieur (calcaire « griottes », quartzite et grès). 
Le Trias vient au-dessus des schistes, grès et conglomérats lie-de-vin du Permien. 

 Le contact quartzite dévonienne sur turbidites campano-maastrichtiennes 

Le Dévonien supérieur correspond à des alternances schisto-gréseuses de couleur 

beige terreuse qui affleurent peu en dehors du talus de la piste. Ce Dévonien est 

surmonté par des quartzites parfois versicolores, massifs, veinés de quartz, 

caractéristiques du Dévonien supérieur. Ces quartzites résistent à l’altération et sont 
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donc très visibles dans le paysage à travers de nombreux blocs aux formes arrondies, 

erratiques ou en place. 

Une coupe allant du flysch schisto-gréseux fini-crétacé au Dévonien peut être faite au 
cayolar d’Ardakhatchia. A partir de la piste un petit chemin permet de descendre 
jusqu’à la cabane en 15 à 30 mn de marche. 

A la base de la coupe, le flysch schisto-gréseux (Campanien-Maastrichtien) peut être 

observé le long du chemin qui mène au cayolar. Il apparaît là très perturbé. On y relève 

plusieurs charnières de pli dont un d’axe de direction NS. La série est principalement 

gréseuse, beige, intercalant des bancs schisteux et quelques bancs de calcaire gris. 

Quand le grès est grossier on peut observer des séquences de Bouma classiques 

coiffées par des calcaires gris. 

Le versant au-dessus du Cayolar est occupé par des brèches surmontées par le 

quartzite dévonien (fig.15). La brèche n’est pas homogène et intercale de nombreux 

bancs de grès beige-marron foncé (fig.16) ainsi que quelques bancs de calcaire gris à 

éléments. Ces successions forment des séquences turbiditiques superposées 

comprenant quand tous les termes sont représentés : brèche/grès marron/épisode 

carbonaté. Les éléments de la brèche sont très majoritairement anguleux. On peut 

aussi y observer des galets arrondis mais de petite taille (gravier).  

 

Figure 15 : Versant au-dessus du cayolar d’Ardakhatchia permettant d’observer la brèche et le contact brèche/quartzite 

dévonien 
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Figure 16 : Succession de séquences brèche/grès brun/calcaire gris  

Plus on monte sur le versant, et plus la brèche est grossière et intègre des éléments 

empruntés au quartzite (fig.17). Des lits schisteux peuvent s’intercaler entre deux 

épisodes brèchiques. 

Au sommet du talus, juste sous le quartzite, on peut aussi observer un calcaire gris-

beige à éléments du quartzite surmonté par une brèche à ciment calcaire. 

Le passage au quartzite se fait progressivement (fig.18). Le quartzite est surmonté 

d’un petit massif de calcaire beige clair, très localisé. Ce calcaire rappelle les 

formations du Dévonien terminal. Il présente toutefois la particularité d’englober des 

éléments siliceux versicolore. 
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Figure 17 : Brèche grossière à blocs de quartzite dominants, lit schisteux gris 

 

Figure 18 : Quartzite du Dévonien supérieur au sommet de la butte 
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 Le passage du flysch gréseux aux calcschistes – tectonique alpine 

Sur le versant en bordure de piste on peut observer l’imbrication du flysch gréseux et 
des calcschistes. D’un point de vue paléogéographique, au Crétacé terminal, un 
bassin profond caractérisé par le dépôt de marnes grises à Navarelles s’étend vers 
l’Ouest et le Sud. Cette sédimentation profonde est provisoirement interrompue par 
des dépôts gréseux, à patine sombre, turbiditique, venant d’un talus à rechercher vers 
le Nord et vers l’Est. Ces turbidites sont de plus en plus abondantes en montant dans 
la série, ce qui suggère la progradation vers le Sud et l’Ouest du cône détritique. 

 

Figure 19 : Alternances de calcschistes gris (clair) et de grés brun (plus sombre) plissées 
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Les couches sont ici très perturbées par la tectonique alpine : plis en genou et 
chevauchement. L’affleurement permet de voir une schistosité très marquée dans les 
calcschistes qui se concrétise dans les bancs de grès par des micro-plissements selon 
le plan de schistosité. Le cœur du pli est souligné par une brèche tectonique (fig.19). 

Les grès sont sombres, quartzeux, avec des bancs d’épaisseur variable. Dans un banc 
en position inverse on peut nettement observer une « séquence » type Bouma (fig.20) 
avec des dépôts en masse détritiques grossiers, granoclassés, de milieux concentrés 
[Ta], des dépôts laminaires plus fins de plus basse énergie [Tb], des dépôts plus 
perturbés de courants turbulents [Tc]. 

 

Figure 20 : Séquence de type Bouma dans un banc de grès sombre en position inverse 
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 Le passage des calcschistes aux brèches 

En bordure de piste, au pied de la butte de Burustalha, on peut observer dans les 

calcschistes des figures de plissement interprétées comme synsédimentaires, 

clairement recoupées par la schistosité alpine S1 (fig.21). Les couches dessinent des 

figures complexes interprétées comme découlant de glissement sur des pentes. 

 

Figure 21 : Figures synsédimentaires dans les calcschistes recoupées par la schistosité alpine S1 (le trait rouge et les flèches 

matérialisent le plan de glissement et le mouvement) 

 Les séquences turbiditiques 

Au-dessus de la piste, le flanc oriental de Burustalha permet d’observer le passage de 

la sédimentation calcschisteuse aux brèches (fig.22). Les calcschistes gris clair 

passent, selon une surface sédimentaire nette, à une brèche à ciment carbonaté et 

éléments de taille assez faible surmontée par un grès marron qui passe 

progressivement à un calcaire renfermant des éléments parfois de grande taille. Le 

passage entre ces différents termes étant progressif, contrastant avec le contact franc 

à la base entre les brèches et les calcschistes, cette succession est interprétée comme 

une séquence turbiditique complète avec une énergie nettement décroissante. 

S1 
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Figure 22 : Turbidite observée sur le flanc oriental de Burustalha 

 Les crêtes de Burustalha 

La coupe de la piste entre Burustalha et la cabane de Buruchieta permet de préciser 
le passage entre les calcschistes gris lustrés et les turbidites qui coiffent la série 
(fig.23). D’un point de vue structural, de la cabane à Burustalha on recoupe un grand 
pli couché cylindrique qui courre le long des crêtes frontières, du flanc inverse 
subvertical (massif du pic Chardékagagna) au flanc normal (Burustalha). 

Les calcschistes du Campanien, gris clair, lustrés, très « schistosés », sont 
interrompus par des bancs de grès noir quartzeux de la sédimentation turbiditique. 
Toutefois ces bancs sont ici très rares dans une sédimentation principalement 
calcschisteuse. L’épaisseur des bancs de grès est très variable et les moins épais 
présentent des plissements tectoniques selon le plan de schistosité (alpin). En 
l’absence de bancs de grès il est difficile de voir le plan de stratification dans les 
calcschistes très marqués par la schistosité. 

En remontant dans la série (flanc normal) le long de la piste on peut observer 
l’apparition progressive de terme de plus en plus calcaire. Il s’agit d’un calcaire gris, 
fin, homogène. En lame-mince (fig.26) le calcaire gris est finement bioclastique avec 
des débris coquilliers (lamellibranches, échinodermes…) et quelques foraminifères 
hyalins pélagiques. Ce calcaire se caractérise par l’absence de foraminifères 
benthiques.  

Ces bancs calcaires sont remaniés ensuite dans une brèche monogénique, à éléments 
de calcaire gris anguleux à sub-anguleux, à ciment calcschisteux et gréseux (fig.24), 
à clastes anguleux siliceux (quartz) et à débris de coquilles. Le contact entre le ciment 
calcaréo-gréseux et les éléments calcaires est irrégulier (fig.26), suggérant que le 
calcaire était encore meuble au moment de sa dislocation en brèche. On peut aussi 
observer des figures syn-sédimentaires de glissement (fig.25).  
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Figure 23 : Panorama de la crête de Burustalha 

 

Figure 24 : Eléments de calcaire gris emballés dans les calcschistes 
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Figure 25 : Figure syn-sédimentaire, bloc de calcaire gris 

 

Figure 26 : Lame mince dans la brèche monogénique calcaire : ciment calcaréo-gréseux entre 2 éléments calcaires 
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Figure 27 : Contact calcschiste-Brèche : la schistosité recoupe les brèches qui viennent éroder les bancs sous-jacents  

 

Figure 28 : La brèche incorpore des blocs du substratum de calcschiste gris  

  

S1 
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 Le versant occidental de Burustolha 

Sur ce versant, au-dessus de la piste, les calcschistes passent en continuité (fig.27) à 
une brèche polygénique, à gros blocs, à matrice gréseuse et carbonatée, emballant 
des éléments de calcschiste gris aux contours sub-arrondis (fig.28). Même si les 
éléments sont d’origine variée (on y observe notamment des silex de couleur crème), 
la grosse majorité provient des calcaires gris sous-jacents à la brèche.  

La schistosité affecte l’ensemble (fig.27).  

Sur le même versant, un peu plus loin vers le Nord, au-dessus de la brèche à blocs et 
à ciment calcaire, on trouve des bancs de grès ocre qui alternent avec des calcschistes 
gris, les grès étant largement prédominants (fig.29). Les grès et les calcschistes sont 
affectés de figures de glissements synsédimentaires (slump). 

Au-dessus, les crêtes de Burustolha sont coiffées par des brèches plus ou moins 
monumentales. 

 

Figure 29 : La brèche intercale les bancs de grès sombre et de calcschiste gris clair comportant de très nombreuses figures de 
glissement (slump) 
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 Les crêtes de Buruchieta 

La piste qui mène à la cabane de Buruchieta puis aux crêtes du même nom permet 
d’observer la série de calcschistes gris clair en position inversée à sub-verticale 
(fig.30). Sur le versant, la charnière d’un pli en genou se dessine clairement (fig.31). 

 

Figure 30 ¨ Panorama de la crête de Buruchieta 

 

Figure 31 : Sur le versant au-dessus de la piste on peut observer une charnière d’un pli en genou couché vers le Sud 
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Au col, au-dessus de la cabane, les calcschistes gris incluent de plus en plus des 
éléments de calcaires gris et passent progressivement à la brèche polygénique à gros 
blocs. La barre de brèche se marque dans le paysage (fig.30). 

 Le panorama d’Odihandia 

Depuis la crête de Buruchieta on peut dresser la coupe du versant d’Odihandia et du 
pic Errayzé Gagna en rive gauche des gorges d’Holzarté (fig.33).  

De bas en haut, on peut observer au-dessus des calcaires des canyons, les marnes 
grises à Navarelles surmontées, au-dessus d’une piste qui passe en pied de falaise, 
par une barre calcaire. Ces calcaires sont considérés d’âge Eocène inférieur (Montien, 
Calcaires à Discocyclines avec cordons de chailles selon la notice de la carte 1/50 000 
de Larrau) surmontant les Calcaires conglomérés du Danien. 

Sous la barre calcaire, le passage des marnes grises (ou calcschistes) aux calcaires 
apparaît progressif, avec des récurrences des marnes au sein des calcaires. Les 
calcaires gris peuvent être massif (grotte en pied de falaise) ou en plaquettes, et 
intercaler des bancs de brèches monogéniques intra-formationnelles. Il n’a pas été 
observé, dans la coupe du versant réalisée, ni de cordons de chailles ni des calcaires 
conglomérés. 

Les calcaires gris ont été échantillonnés pour y réaliser des lames minces (B. 
FASENTIEUX) à Burustalha, à Buruschieta et dans les falaises d’Odihandia. Chantal 
BOURDILLON, qui a donné un premier avis sur photo de lames minces, n’y a pas 
identifié de Cénozoîque mais seulement du « Crétacé supérieur assez typiquement 
pyrénéen » (dans l’intervalle Coniacien à Maastrichtien). Elle y aurait reconnu avec 
une forte probabilité de grand foraminifère benthique Orbitokathina vonderschmitti ou 
campaniana (à Odihandia, fig.32), omphalocyclus, pararotalia tuberculifera reuss, 
Rotorbinella ou pyrenorotalia, Calcarinella chaubi (à Buruschieta).  

D’une manière générale, en lame mince, ces calcaires apparaissent assez 
homogènes, avec de nombreux fragments de bioclastes (débris d’échinodermes, de 
bryozoaires, d’algues rouges et vertes, ostracodes…), mélangeant foraminifères 
benthiques et pélagiques, avec une matrice micritique présentant souvent des grains 
de quartz sub-arrondis. Selon Michel BILOTTE, également consulté, « les débris 
algaires souvent présents indiquent une position externe par rapport à un domaine bio-
construit. La plate-forme externe sensu-lato, entre le récifal et le haut du talus, parait 
le milieu favorable d’autant que la présence d’intramicrites est compatible avec une 
déstabilisation de sédiments peu lithifiés ». 

Au-dessus de la barre calcaire, on trouve les turbidites avec des intercalations de 
marnes grises et de bancs de micro-brèches. Les marnes grises sont de plus en plus 
prépondérantes en se dirigeant vers l’Ouest (fig.33). Selon la carte géologique, les 
turbidites et marnes du Crétacé terminal reposent en contact anormal sur les calcaires 
(Eocène), mais nous n’avons pas observé sur le terrain de plans de failles, de stries, 
de discordances angulaires… pouvant argumenter pour l’existence d’un 
chevauchement. Au contraire, le passage des calcaires aux turbidites apparait 
progressif. 
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Dans les turbidites on a pu observer des grès très micacés présentant des 
« convolutes » caractérisant un écoulement turbulent (cf. photo fig.33). 

D’une manière générale, les turbidites apparaissent particulièrement affectés de 
(micro-)plis intra-formationnels indicateurs d’un milieu de dépôt très instable. Les 
directions de ces plis sont très variables. 

Les turbidites sont surmontées par une barre de brèches polygéniques. La carte 
géologique met là aussi un contact par faille entre les brèches (la grande brèche 
donnée pour du Santonien) et les turbidites, ce qui ne peut être corroboré sur le terrain. 
Au contraire, on voit apparaître progressivement les niveaux de brèches (fig.33) au 
sein des turbidites. Ces brèches à éléments anguleux variés sont d’épaisseur très 
variable sur le versant et incorporent des éléments monumentaux de taille pluri-
métrique. Elles constituent la semelle des quartzites et grès du Dévonien supérieur qui 
forment le sommet de la crête et le substratum de la forêt sur l’autre versant. Sous les 
quartzites, les brèches sont essentiellement formées d’éléments de ces quartzites. Le 
pendage des barres de quartzites est proche des pendages relevés dans les 
formations crétacées (ONO-ESE penté vers le NNE). 

Enfin, le pic Errayzé Gagna est constitué par les poudingues (de Mendibelza) qui 
viennent éroder les formations (quartzites, brèches) sous-jaccentes. Sur la crête, on 
peut observer le contact entre les conglomérats (poudingues) à gros galets 
principalement de quartz et les quartzites (photo fig.33). Les poudingues viennent 
interrompre les barres de quartzite, qui se démantèlent à leur contact et sont 
complètement emballées dans les conglomérats. On trouve au sein des poudingues 
des blocs anguleux de quartzite de grande taille empruntés aux « paléo-falaises ». 

 

Figure 32 : Lame mince des calcaires bioclastiques gris, parfois bréchiques, au pied des falaises d’Odihandia montrant 
notamment un grand foraminifère benthique (vraisemblablement Orbitokathina vonderschmitti selon C. BOURDILLON) 
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Figure 33 : Géologie du versant d’Odihandia au-dessus du canyon d’Holzarté 
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Figure 34 : Coupe géologique synthétique du versant d’Odihandia 
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6. La salle de la Verna et le contact Crétacé supérieur/Paléozoïque 

La salle de la Verna, plus vaste cavité karstique du monde visitable par le public, a été 
découverte le 13 août 1953 par les spéléologues G. LEPINEUX, J. THEODOR, D. 
EPELLY, M. LETRONE et G. BALLANDRAUX. Elle a un diamètre de 245 m et une 
hauteur de 194 m. Elle fait partie des vastes réseaux du karst de la Pierre-St-Martin et 
est aussi remarquable pour sa cascade. En 1956, EDF, projetant de capter la cascade, 
a réalisé un tunnel de 660 m de longueur qui permet aujourd’hui les visites. Le projet 
a été abandonné à l’époque mais il a été repris dans les années 2000 par la SHEM 
qui a aménagé la cavité parallèlement à l’installation d’une usine hydroélectrique. 

Le réseau débute à l’amont par l’infiltration des eaux dans les calcaires des canyons 
de la Pierre-St-Martin (Arlas/Soum Couy), qui s’écoule ensuite à l’interface calcaires 
Crétacé/Paléozoïque principalement schisto-gréseux (« Culm ») (fig.35). Après la 
Verna, la rivière poursuit sa course pour ressortir au niveau de plusieurs sources dans 
la vallée de Ste-Engrâce. 

La salle de la Verna se trouve à l’endroit où la rivière rencontre les calcaires du 
Dévonien dans lesquels elle s’infiltre, abandonnant (autour de -200 000 ans) son 
cheminement initial par la galerie Aranzadi (fig.36). 

 

 

Figure 35 : Schéma emprunté à GEOLVAL qui présente le réseau souterrain et son prolongement vers l’ouest 
après la salle de la Verna (hypothèse de la « grande marche de l’Ouest ») 
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Figure 36 : La discordance angulaire du Crétacé supérieur (Cénomanien) sur le Paléozoïque (document 
GEOLVAL) 
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7. Excursion géologique jour 2 : la coupe du col d’Erroymendi 

Difficultés d’accès 

Plusieurs arrêts seront réalisés le long de la route qui mène au col d’Erroymendi puis 
au Port de Larrau. A l’exception du premier arrêt qui nécessite une courte marche le 
long d’un chemin pour observer le Dévonien supérieur, toutes les observations se 
feront en bordure de route. 

Présentation générale 

La coupe géologique le long de la route depuis la forêt au-dessus de Larrau jusqu’au 
Col d’Erroymendi permet d’observer une succession principalement bréchique venant 
sous le Paléozoïque (grès du Dévonien supérieur). Selon la carte géologique 1/50 000 
de Larrau, du Nord vers le Sud, en flanc inverse, on a : la brèche rose d’Erroymendi 
attribuée au Turonien et Cénomanien supérieur, les calcaires d’Erroymendi à Vidalines 
du Coniacien, la brèche monumentale d’Ibarrondoa du Santonien, le contact anormal 
( ?) de cette dernière sur les marnes grises à Navarelles du Campano-Maastrichtien. 

A partir du plateau d’Erroymendi une marche d’environ 1 h via des chemins de 
moutons nous amènera au pic d’Errayzé Gagna qui nous permettra d’observer les 
contacts entre les poudingues de Mendibelza et les brèches d’une part, les quartzites 
du Dévonien supérieur d’autre part. Beau panorama sur Larrau et les Arbailles au 
Nord, le pic d’Orhy à l’Ouest et le massif du pic d’Anie vers l’Est. 

Les affleurements (fig.37) 

 Contact Paléozoïque/brèche monumentale 

Après une marche de quelques centaines de mètres sur un chemin forestier, on atteint 
un affleurement de grès en plaquette à patine ocre caractéristique du Dévonien 
supérieur, habituellement rencontré sous les quartzites (fig.38). 

En revenant sur le chemin on peut observer une brèche grossière principalement 
composée d’éléments empruntés au Paléozoïque, notamment des calcaires du 
Carbonifère et des gros blocs de calcaires à faciès griotte caractéristique du Dévonien 
supérieur (fig.39). 

 Les calcaires d’Erroymendi à Vidalines 

En bordure de route une ancienne carrière permet d’observer un massif calcaire daté 
du Coniacien notamment par la présence de Vidalina. Ce massif est englobé dans les 
brèches décrites en détail par DE LUCA P. et al (1985)1. On peut observer, en limite 
Nord des calcaires, des blocs de ce calcaire détachés du massif (fig.40) au sein des 
brèches. Les brèches qui entourent le massif sont de même faciès, avec la présence 
de nombreux éléments du Paléozoïque. 

Il s’agit de calcaires massifs, gréseux, pseudo-oolithiques. Le massif coure depuis le 
plateau d’Erroymendi jusqu’à la cabane d’Ibarrondoa à l’Ouest, près d’Iraty. 

                                                
1 P. DE LUCA, G. DUEE et Y. HERVOUET – Evolution et déformations du bassin de flysch du Crétacé supérieur de la haute 
chaîne (Pyrénées Basco-béarnaises – région du Pic d’Orhy), Bull. SGF, 1985. 
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Figure 37 : carte géologique (modifiée) avec le positionnement des affleurements 

  
 

 
 

 
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Figure 38 : Affleurement de grès en plaquette du Dévonien supérieur 

 

Figure 39 : Bloc de calcaire à faciès griotte du Dévonien supérieur dans les brèches 
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Figure 40 : Contact calcaire du Coniacien/brèche : bloc détaché du massif calcaire au sein des brèches 

 

Figure 41 : Contact entre les marnes et les brèches dans les lacets de la route avant le col d’Erroymendi  
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 Le contact marnes grises/brèches 

Au-dessus de la carrière, 2 lacets de la route permettent de voir dans le talus très 
précisément le contact entre les marnes grises à Navarelles du Campano-
Maastrichtien et les brèches (fig.41). 

On peut observer, une cinquantaine de mètres environ au-dessous de ce contact, un 
banc de brèches interstratifié dans les marnes, précurseur de l’arrivée de la 
sédimentation turbiditique. Le contact apparaît « normal », sans plans de fracturation, 
sans stries… qui pourraient argumenter en faveur d’un contact chevauchant comme 
indiqué sur la carte géologique de Larrau. La succession est également normale dans 
la mesure où des blocs de marnes se retrouvent au sein des brèches. 

Rappelons que sur la carte géologique le contact par faille sépare des brèches 
attribuées au Santonien et des marnes du Campano-Mastrichtien. Ce contact et 
l’apparition progressive des brèches dans les marnes suggèrent au contraire un âge 
fini-Crétacé pour l’épisode brèchique, sédimentation à caractères « catastrophique » 
et instantané. 

 et  Le contact entre les brèches/le Paléozoïque et les poudingues 

Depuis le col d’Erroymendi, le chemin serpente à flanc sur un versant constellé de 
blocs erratiques de quartzite du Dévonien supérieur, indices de la présence de cette 
formation qui affleure par endroit. Le chemin traverse ensuite une brèche stratifiée à 
gros éléments principalement calcaires ou de quartzite dans un ciment calcaire ou 
gréseux (fig.42), parfois de couleur rougeâtre, avant d’atteindre un petit col qui nous 
offre un panorama sur Larrau (). 

Juste au-dessus, la crête est coiffée par des conglomérats à gros galets arrondis 
essentiellement de quartz laiteux et de quartzite empruntés au substratum 
paléozoïque (fig.43). Le ciment est gréseux de teinte brun-rouille. Les poudingues 
(« de Mendibelza » sur la carte géologique 1/50 000) apparaissent là aussi en contact 
normal sur les quartzites et les brèches. Signalons, en contrebas du col, l’existence 
d’un banc de grès ferrugineux, rappelant des phénomènes latéritiques, interprété 
comme la couverture sédimentaire du quartzite. 

Les poudingues (rappelons qu’ils sont considérés comme d’âge Albo-Cénomanien) 
viennent raviner le substratum. Ce contact ravinant est particulièrement observable 
sur l’autre versant en descendant vers l’Est du pic Errayzé Gagna (), où les barres 
de quartzites réapparaissent et sont, au contact avec les poudingues, complètement 
emballées dans ces derniers (fig.44). Des blocs anguleux de quartzite peuvent 
s’observer au sein des poudingues à proximité du contact (fig.45). 

En résumé, les poudingues viennent raviner un substratum formé de brèches 
incorporant des blocs et olistotromes de Paléozoïque et de sa couverture calcaire du 
Crétacé supérieur. La mise en place de ces brèches « monumentales » pouvant être 
datée du Crétacé final (Campano-Maastrichtien) (cf. affleurement ), les poudingues 
sont de même âge, voire encore plus récents. Indicateur d’une sédimentation fluviatile 
et de l’érosion de reliefs élevés et proximaux (certains blocs arrondis peuvent dépasser 
le mètre cube dans la vallée de Ste-Engrâce), ils sont particulièrement développés 
vers le Nord, au-dessus de Larrau, dans les massifs d’Igounce et de Mendibelza. 
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Figure 42 : Brèche stratifiée à éléments grossiers calcaires/quartzite et ciment gréseux ferrugineux 

 

Figure 43 : Les poudingues de la crête d’Errayzé Gagna 
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Figure 44 : Contact (ligne pointillé) quartzite du Dévonien [Q] / poudingue [P] 

 

Figure 45 : Bloc anguleux de quartzite englobé dans les poudingues (en rouge)  

P 

P 

P 

Q 



 52 

 La coupe d’Ibarrondoa 

Depuis les chalets d’Iraty, une petite route permet d’aller jusqu’à la cabane 
d’Ibarrondoa où l’on retrouve les successions observées au Col d’Erroymendi. 

On peut observer en particulier l’apparition des brèches au sein des marnes grises, 
une cinquantaine de mètres environ avant un massif de brèches à éléments très 
grossiers, englobant des barres de calcaires à Vidalines du Coniacien et des calcaires 
rosacés attribués au Turonien (-Cénomanien). 

Toutefois, le contact entre le massif de brèches et les marnes est moins visible que le 
long de la route du Port de Larrau. 

8. Discussion et synthèse 

Les affleurements présentés dans cette excursion, ainsi que les observations faites 

dans d’autres secteurs (massif du Lakhoura, ferme de Sokhorrotzia, turbidite de 

Logibarie…), l’analyse des contacts, le suivi cartographique, les relevés structuraux et 

stratigraphiques, les observations en lame-mince découlant sur l’affectation (très 

probable) au Crétacé supérieure de calcaires jusqu’alors considérés comme 

éocènes… me conduisent à proposer une nouvelle interprétation des phénomènes 

fini-Crétacé. 

Après l’orogénèse hercynienne méso et fini-Carbonifère, la Zone Axiale serait 

demeurée émergée jusqu’au Crétacé supérieur (c’est l’hypothèse que nous 

privilégions). La transgression Cénomanien-Coniacien a installé une plate-forme 

carbonatée assez peu profonde.  

Au cours du Campanien, le milieu de dépôt s’est approfondi comme en témoigne 

l’apparition des marnes (ou calcschistes) grises à Navarelles données comme hémi-

pélagiques avec des profondeurs pouvant aller jusqu’à 2000 m.  

Une sédimentation turbiditique grossière, associée à des brèches, alimentée par le 

Nord-Est, apparaît au Crétacé final (plutôt au Maastrichtien qu’au Campanien selon la 

notice de la carte géologique de Larrau). Les turbidites sont très développées au Nord-

Est (gorges d’Holzarté de Logibarie à la passerelle où elles viennent pratiquement au 

contact des calcaires des canyons, Adarkotchia, Sokhorrotzia, Odihandia…) que vers 

le Sud et l’Ouest où les marnes sont prépondérantes (Lakhoura, Erroymendi, 

Burruchieta…). 

Dans une note de la SGF2 P. DE LUCA, G. DUEE et Y. HERVOUET propose une 

reconstitution du bassin de dépôt dont ils font remonter la création dès le Cénomanien. 

La figure 46 présente la reconstitution du bassin au Maastrichtien. 

                                                
2 Patrick DE LUCA, Gérard DUEE, Yves HERVOUET - Evolution et déformations du bassin de flysch 
du Crétacé supérieur de la haute chaîne (Pyrénées Basco-béarnaises – région du Pic d’Orhy) – Bull. 
Soc. Géol. France, 1985. 
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Figure 46 : Reconstitution paléogéographique de la zone étudiée (DE LUCA & al, 1985) 

La sédimentation turbiditique prograde vers le Sud-Ouest depuis une source située au 

Nord-Est. Quand la séquence turbiditique est complète, on peut observer à la base 

une brèche grossière passant à un grès sombre puis au sommet de la séquence un 

calcaire gris à éléments grossiers (cf. fig.22). Le processus de formation d’une turbidite 

est illustré par le schéma ci-dessous (fig.47). 

 

Figure 47 : Schéma illustrant les processus turbiditiques (internet, Université de Liège) 

Selon notre interprétation, le moteur de ces phénomènes serait l’avancée vers le Sud-

Ouest d’une nappe à matériel Paléozoïque et de sa couverture Crétacé supérieur sous 

l’effet d’un mouvement senestre d’une faille profonde N70°E héritée de l’orogénèse 

hercynienne. Ce mouvement serait parallèlement responsable du plongement vers 

l’ouest de la Zone Axiale (de de sa couverture des calcaires des canyons). 

A cette migration vers le Sud-Ouest d’origine tectonique on peut associer la 

modification du milieu de dépôt avec l’apparition de faciès moins profonds, calcaires 

de plateforme externe et de bord de talus. Ces calcaires sont eux-mêmes repris dans 

les brèches. Les lames minces réalisées dans ces calcaires militent pour leur donner 

un âge Crétacé supérieur et non Eocène comme actuellement cartographié. 

Les arguments vus sur le terrain sont nombreux : 

 La brèche apparait progressivement au sein des marnes profondes comme des 

turbidites gréseuses et il n’y a pas de faille entre les brèches et les marnes 

Nord Sud 

Igounce 
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comme dessiné sur les cartes géologiques 1/50 000, ce qui date les brèches 

du Campanien ou plus vraisemblablement du Maastrichtien. 

 Les brèches constituent la semelle de massifs du Paléozoîque, essentiellement 

les quartzites du Dévonien supérieur, ou englobe des olistotromes liés au 

démantèlement de la plateforme carbonaté des calcaires des canyons. Il y a 

une relation étroite entre la nature des blocs de la brèche et le massif présent à 

proximité (principalement schistes siluriens et quartzites au Lakhoura, quartzite 

à Ardakotchia et Odihandia, calcaires crétacés à Erroymendi…).3 

 Sous l’épisode bréchique et à olistotromes, le substratum (marnes grises, 

turbidites, calcaire) est fortement affecté par des glissements plus ou moins 

contemporains de la sédimentation : slump, plis… 

 Les brèches et le Paléozoîque (nappe) sont recouverts par les conglomérats 

(Poudingue de Mendibelza). Cette sédimentation se fait dans des canyons à 

l’aval de reliefs émergés (vers le Nord-Est). La taille des galets suppose des 

dénivelés importants et une certaine proximité. Au Pic Lakhoura, cette 

sédimentation conglomératique grossière est précédée par des grès jaunâtres, 

riche en matières organiques, intercalant des niveaux de brèches et rappelant 

le faciès des grès du Marboré. Les poudingues ne seraient pas d’âge albo-

cénomanien mais plutôt maastrichtien ou postérieur (Paléocène…). Notons que 

ces poudingues ne sont pas datés directement mais via des formations schisto-

gréseuses auxquelles ils apparaissent associés. 

Enfin, de nombreux autre arguments militent pour l’existence d’un décrochement 

crustal ENE-OSO (conjugué avec des failles ONO-ESE) entre la Zone Axiale et les 

massifs paléozoïques basques : l’existence de grands accidents ayant cette direction 

comme la nappe des marbres et la faille du col de Roncevaux (le glacis du pic d’Anie 

présente également de nombreuses failles de cette direction), la phase majeure 

intense tardi-hercynienne et la formation de l’Arc Paléozoïque Basque (sur le lequel 

se calquent aussi des structures alpines (près de Baigorry notamment)), l’affinité des 

massifs basques avec la Zone Nord-Pyrénéenne (mesures paléomagnétiques dans 

les grès permiens), la géophysique profonde (gravimétrie), les similitudes entre les 

flyschs crétacés supérieurs du bassin de Bilbao et ceux du sillon nord-pyrénéen à l’Est 

d’Oloron qui intercalent un volcanisme (spilite, picrite… teschénite…) cénomano-

santonien plus représenté à l’Ouest d’Oloron, la direction ENE-OSO des filons de 

teschénite dans le cœur du synclinal Oloron-Arudy, l’ennoyage des chaînons béarnais 

vers l’Ouest (Lurbe-St-Christau, Sarrance-Lourdios) ou leur déformation (Barlanès, 

Montory) qui dessine cette direction…  

                                                
3 Dans la note précédemment citée (P. DE LUCA & al, 1985) les auteurs indiquent concernant les 
brèches du massif du Lakhoura : « VIERS (1956) avait mis en doute la nature tectonique des contacts 
séparant les brèches des formations sous-jacentes comme l’avaient proposé BRESSON (1906) et 
CASTERAS (1949). Nos observations nous amènent à penser, à la suite de VIERS, que le passage 
entre le flysch campano-maastrichtien et l’ensemble bréchique est continu et progressif, le tout étant en 
série renversée. Les affleurements de séries paléozoïques rapportées au Gothlandien et au Dévonien 
inférieur sont pour nous des olistolithes emballés dans les brèches, et non pas des témoins charriés du 
socle d’Igounce. » Nous sommes tout à fait en accord avec ce constat de terrain, mise à part l’affirmation 
d’une succession renversée, ayant parcouru et cartographié ce massif sur tous ses versants. 
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Figure 48 : Hypothèse d’un jeu décrochant senestre le long d’un accident crustal ENE-OSO sur carte géologique de la Synthèse des Pyrénées 
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Partie 2 : les dolmens de la vallée du 

Lhauribar 

1. Présentation générale 

Le mégalithisme des Pyrénées nord-occidentales est représenté par de nombreux 

édifices (dolmens, menhirs, cercles de pierres) qui ont suscité intérêt et 

reconnaissance dès la deuxième moitié du XIXe siècle. Toutefois, il est encore bien 

difficile de dresser un portrait précis du phénomène mégalithique dans ces secteurs 

ce qui a conduit à la mise en œuvre de 2 Projets Collectifs de Recherche [PCR] 

successifs depuis 2017 jusqu’en 2022 avec des fouilles autour de plusieurs sites en 

constituant des équipes pluri-disciplinaires. Dans ce cadre le géologue accompagne 

les fouilles en contribuant à décrire les blocs et leur substrat, en vue de préciser 

l’origine des blocs et le mode de construction des édifices. 

En Pays Basques, plusieurs dolmens ont fait l’objet de fouilles (fig.49). Le circuit de 

l’excursion vise à présenter successivement les dolmens de Gastenia et d’Armiague, 

de part et d’autre de la vallée du Lhauribar, avec un retour par ceux d’Ithé 1 et 2 dans 

le massif des Arbailles. La géologie de chaque site sera aussi plus précisément 

étudiée. 

 

Figure 49 : Sites de la vallée du Lhauribar et des Arbailles fouillés dans le cadre du PCR « Structures 
dolméniques et territoires dans les Pyrénées nord-occidentales ». 
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2. Une page de (pré-)histoire 

Il y a environ 5500 ans BC, les habitants de notre région vont abandonner 
progressivement la chasse et la cueillette pour vivre de l’agriculture et de l’élevage. 
C’est à cette même période, le Néolithique (âge de la pierre polie) que les individus 
construisent les premiers villages et se sédentarisent.  

Les relations entre les hommes et leur environnement changent profondément. Ils 
déboisent, brûlent, ouvrent les forêts pour y installer les champs, les pâtures et les 
villages. Cet impact fort a laissé des traces encore visibles aujourd’hui comme sur le 
massif d’Iraty où les pratiques agro-forestières (et notamment une importante phase 
de brûlis entre 3300 et 3000 ans BC) ont fortement favorisé le développement du hêtre 
avec l’émergence de la plus grande hêtraie d’Europe. 

Ces bouleversements économiques et environnementaux sont aussi accompagnés 
d’importants changements sociaux. Les relations entre les hommes en sont affectées. 
Ainsi le Néolithique voit l’apparition des premières inégalités et des premières formes 
de violences institutionnalisées entre les individus. 

Les mégalithes (« grandes pierres ») sont des témoins particuliers de ces 
phénomènes. En les édifiant l’homme pose son empreinte et s’approprie son territoire. 
En outre les dolmens, que nous pouvons considérer comme des tombeaux, bien 
qu’érigés collectivement, ne recevront que quelques individus appartenant 
vraisemblablement à une élite. Ces premières sépultures monumentales, lieu de 
pouvoir et d’apparat, peuvent être datées dans notre région de 3800 ans BC et sont 
utilisées durant 1500 à 2000 ans. 

3. Le dolmen de Gasteenia 

La localisation sur un tertre 

Gasteenia est sans doute l’un des sites mégalithiques les plus emblématiques du Pays 
Basque. Il est mentionné pour la première fois en 1945 par J.M. Barandiaran et classé 
au titre des Monuments Historiques en 1952. Par la suite, il sera mis en avant dans de 
nombreux ouvrages grand public, sans aucune mention d’intervention archéologique, 
et le seul plan disponible est celui publié par Y. Chevallier en 1987. L’étude 
préliminaire, en 2016, était donc destinée à mener une première analyse architecturale 
et pétrographique et à dresser un nouveau relevé du monument. 

Ce dolmen simple de type « caussenard » est localisé sur le versant occidental de la 
vallée de Laurhibar à 450 m d’altitude. Sa construction est attribuée au Néolithique 
moyen. Le substrat géologique est constitué ici de formations détritiques composées 
d’argiles rouges produites par l’altération des pélites du Permo­Trias avec quelques 
fragments de grés ocre. Ce dolmen est installé sur une butte de forme circulaire et 
d’une hauteur de près de 2 m au point le plus haut. L’origine naturelle ou anthropique 
de cette butte a très tôt interrogé les archéologues.  

La vérification de cette origine constituait l’objectif principal des sondages menés en 
2017 qui ont permis de disposer d’une coupe complète de cette butte supportant la 
chambre mégalithique. Elle présente une succession d’unités stratigraphiques dont la 
principale correspond à une accumulation d’éléments sub-arrondis ou sub-anguleux 
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argilo-sableux de nature hétérogène ce qui permet de confirmer le caractère 
anthropique de ce relief. L’observation fine de la stratigraphie archéologique permet 
d’interpréter ces éléments comme des mottes de terre crue, façonnées en « bauge », 
associant parfois des niveaux de pierres (fig.51). 

Mais au terme de l’étude, qui donne une origine anthropique au tertre, plusieurs 
questions demeurent concernant l’édification de Gasteenia et la structure profonde de 
la butte avec la présence ou non d’un premier dolmen ( ?). 

 

Figure 50 : Dolmen de Gasteenia 

Le contexte géologique et l’origine des blocs 

D’un point de vue géologique, le site est localisé dans un secteur particulièrement 
complexe en bordure du massif de Mendibelza, au Sud-Ouest du massif calcaire des 
Arbailles séparé de ce dernier par la dépression tectonique de Cize-St-Jean-Pied-de-
Port, qui s’étend de Mendive à Baïgorry. Cette dépression est principalement formée 
par les terrains du Trias avec de nombreux massifs d’ophite. 

Le massif de Mendibelza est bordé sur son flanc occidental par le massif des Aldudes 
à terrains du Paléozoïque. Il est lui-même constitué de formations paléozoïques 
(essentiellement dévoniennes et carbonifères) qui pointent au sein de formations 
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conglomératiques du Crétacé. Le site se situe plus précisément sur l’un de ces 
pointements, le massif de l’Esterenguibel. 

Dans le secteur, le socle paléozoïque, constitué par des lydiennes du Carbonifère 

basal au-dessus des formations du Dévonien supérieur, est surmonté par des terrains 

détritiques (schistes, grès et conglomérats rouge) du Permo-Trias. Ces formations 

continentales viennent en discordance sur le socle paléozoïque plissé et fracturé par 

l’orogénèse hercynienne. A Gasteenia, le Permo-Trias affleure là selon une bande 

presque Nord-Sud qui s’allonge le long d’une faille de même direction sur la carte 

géologique de St-Jean-Pied-de-Port [1049] (fig.49). 

Le dolmen est situé à la limite d’affleurement d’un massif de Permo-Trias et des 

terrains du Dévonien supérieur (notés d6 sur la carte géologique) séparés par la faille. 

Les grès et schistes rouges, qui constituent la butte du dolmen, reposent 

stratigraphiquement sur le Carbonifère inférieur comme le montre l’affleurement de 

lydienne plus bas en bordure de route.  

 

 

Figure 51 : Plan et coupe du site de Gasteenia (relevé et DAO : V.-E. Leroux, A. Laurent, M. Onfray, P. 
Marticorena) 

Les dalles du toit (table) et du fond (chevet) du dolmen sont en grès lie-de-vin à 

stratification oblique. A l’arrière du dolmen, la table porte des marques d’écaillage 

indice de l’utilisation de leviers soit pour l’extraire, soit pour la déplacer. En effet, ces 
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dalles en grès du dolmen, plus massif et de couleur lie-de-vin plus sombre que le 

substratum du dolmen, sont à attribuer aux « conglomérats et grés » notés « t1-2(a) » 

qui constituent le sommet du pic Mocorréta (fig.52). Il n’a été observé aucune dalle de 

ce matériel dans les environs du dolmen, seuls quelques petits blocs dans les murets 

et en colluvions. Entre le pic et le dolmen, il existe en effet un replat qui empêche le 

dévalement de blocs. Il y a donc une forte probabilité pour que les dalles constituant 

le fond et le toit du dolmen aient été transportées depuis le sommet ou les pentes de 

ce pic, soit sur une distance de l’ordre de 500 m. 

Les piliers du dolmen sont en revanche en quartzite blanc du Dévonien supérieur, 

empruntés dans les environs immédiats de celui-ci. En remontant le talus au-dessus 

du dolmen on peut en effet observer de nombreux blocs erratiques volumineux (leurs 

dimensions est sensiblement du même ordre que celles des dalles du dolmen) de 

quartzite gris-blanc ; affleure aussi un grès ocre très altéré. Le sommet de la butte 

correspond à un calcaire noir, fétide, surmontant les quartzites. La coupe géologique 

se poursuit ensuite par des calcaires noduleux puis par les lydiennes, les deux 

formations affleurant dans le talus de la route qui passe sur le versant oriental du pic 

Mocorréta. Les lydiennes sont surmontées en discordance par  les schistes et grès 

rouge. 

 

Figure 52 : Relevé géologique autour du site de Gasteenia 
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4. Le dolmen d’Armiague 

Le monument 

 

Figure 53 : Le dolmen d’Armiague 

Tout comme le dolmen de Gasteenia, il appartient à la catégorie des dolmens simples 
de type « caussenard » dont l’occupation est datée entre le Néolithique moyen et le 
Bronze moyen. Celui­ci est localisé dans les hautes prairies de la vallée de Mendive, 
sur la commune de Béhorléguy, sur le versant nord­est de la vallée d’Ulhandia sur des 
formations de grès schisteux.  

Le monument est composé de 2 grandes parties : la chambre mégalithique et le 
tumulus. 

Avant d’installer leur monument, les hommes du Néolithique ont décaissé le terrain 
jusqu’au substrat géologique, ici à une vingtaine de centimètres de profondeur. 

Ils ont ensuite creusé une fosse circulaire dans ce substrat pour y dresser la première 
pierre constituant le fond du dolmen, appelée chevet. Cette pierre fait au total près de 
2.3 m de hauteur pour un poids estimé autour de 3.5 tonnes. Avec son sommet 
fusiforme et sa base amincie, cette dalle propose une silhouette humaine. 
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Les hommes ont ensuite posé, en 
s’appuyant sur le chevet, les pierres 
formant les côtés, appelées orthostases, 
puis la couverture (table) aujourd’hui 
disparue.  

Après l’installation de la chambre, les 
constructeurs ont posé sur les côtés et à 
l’arrière de celle-ci une sorte de chape de 
petits graviers, d’une trentaine de 
centimètre d’épaisseur, pour y placer le 
tumulus ou cairn. Ce dernier est constitué 

d’un muret (parement), l’espace entre le muret et la chambre étant ensuite rempli de 
petits blocs de grès rose. 

Notons que ce dolmen n’est pas seul dans ce secteur : le dolmen de Xubéraxain est 
en contrebas, sur un replat du versant, et au-dessus on trouve une pierre dressée, 
indiquant vraisemblablement la présence de la sépulture. 

Le contexte géologique et l’origine des blocs 

Les formations affleurantes en montant de Mendive à Armiague sont des alternances 
de grès et quartzites en bancs de l’ordre de 40 à 50 cm d’épaisseur avec des inter-lits 
schisteux qui ont été rapportées au Dévonien moyen et supérieur. Les quartzites, 
particulièrement résistants à l’érosion, forment des amas de blocs que l’on peut 
observer sur la crête. 

Ce socle paléozoïque est surmonté en discordance par les formations du Permo-Trias 
dans lesquelles on peut reconnaître la succession suivante,  de bas en haut (fig.54) : 

 Des grès et pélites rouge à lie-de-vin visibles notamment au-dessus du dolmen 
de Xuberaxain en bordure de piste, 

 Des grès et conglomérats polygéniques, à galets majoritairement de quartz 
parfois de grosse taille, de couleur rouge sombre à lie-de-vin : ces conglomérats 
forment le massif rocheux à l’Ouest du dolmen d’Armiague ainsi que les 
affleurements le long de la piste qui remonte de Xuberaxain (formation estimée 
à une dizaine de mètres d’épaisseur) 

 Des schistes et grès rouge observables dans le fossé de la route près 
d’Armiague, 

 Des grès gris plus ou moins rosacés à la cassure, très riches en micas blancs, 
qui s’apparentent à des psammites, forment la butte au-dessus d’Armiague. On 
a pu observer dans ces formations des figures très particulières d’expulsion 
d’eau sous l’effet vraisemblablement d’un séisme (fig.55) ainsi que des figures 
de glissements syn-sédimentaires. 

Il n’a pas été observé le contact entre le Paléozoïque et le Permo-Trias. Selon la notice 
de la carte de St-Jean-Pied-de-Port, la base de la série serait à rapporter au Permien 
alors que la partie supérieure, à partir des conglomérats, serait d’âge triasique. Ces 
formations du Permo-Trias sont plissées et dessinent une structure synclinale 
globalement orientée N 100°E. 
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Le versant méridional de la butte d’Armiague est affecté d’un important glissement de 
terrain (fig.54). Ce glissement a entrainé des blocs volumineux de grès et 
conglomérats de la partie supérieure du versant qui ont servi pour l’édification du 
dolmen de Xuberaxain. Les éléments (grès, conglomérats, schistes) du glissement 
sont de tailles très variables. 

Les blocs du dolmen d’Armiague correspondent aux grès à patine ocre et cassure 
grise affleurants au-dessus du dolmen et correspondant à de nombreux blocs 
erratiques sur le versant. Les éléments du cairn ont été empruntés également à 
l’environnement immédiat du dolmen. 

 

Figure 54 : Ebauche géologique locale sur laquelle sont positionnés les dolmens et le tracé des coupes 
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Figure 55 : Figures d’expulsion d’eau sous l’effet d’un séisme (le phénomène est matérialisé par les flèches) 

 

 

Figure 56 : Coupe géologique schématique passant par les 2 dolmens 
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Figure 57 : Coupe géologique schématique suivant la crête topographique 

5. Les dolmens d’Ithé 

Les dolmens d’Ithé sont situés dans un environnement assez différent des précédents, 
en particulier en ce qui concerne la géologie (donc le paysage), au sein du massif 
calcaire des Arbailles (calcaires récifaux à faciès urgonien). 

Celui d’Ithé 1, le mieux conservé, est situé à une cinquantaine de mètres à l’Ouest de 
la route, dans un secteur plat, boisé, parsemé de nombreux gouffres. Il est constitué 
de 5 dalles principales dressées ; la sixième dalle, celle du toit ou table, est posée à 
côté du dolmen (fig.58). Ce dolmen a été fouillé (plus de 70 corps y ont été inhumés) 
et daté (-3725 +/- 25 ans BP), ce qui explique la fosse correspondant aux sépultures 
à l’intérieur du dolmen. 

D’un point de vue géologique, il se localise plus précisément sur la série calcaire du 
Pic d’Ascune. Il s’agit de calcaires gris clairs à sombres, riches en faune. Les calcaires 
sont fortement karstifiés, renfermant des réseaux profonds, comme en témoignent les 
nombreux gouffres et dolines autour du dolmen. Le Massif des Arbailles est bien connu 
des spéléologues. 

Tous les blocs constituant le dolmen sont empruntés aux calcaires récifaux, gris, clairs 
à la patine mais sombres dans la masse, présentant de nombreux fossiles parfois de 
grosses tailles. Les blocs présentent des figures de dissolution (petites cavités 
karstiques) et des cannelures typiques des « lapiaz ». Ces calcaires étant massifs, 
avec des bancs métriques à pluri-métriques complètement disloqués par les 
nombreuses fractures et la dissolution karstique, il est difficile d’y reconnaître les plans 
de stratification. Les bancs sont le plus souvent découpés selon les plans de diaclase. 
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La dalle du toit (table), posée à côté du dolmen, est particulièrement volumineuse 
(poids estimé à plus de 22 tonnes), mais se trouve brisée en plusieurs blocs découpés 
selon les plans de diaclases. Elle se caractérise par une intense altération karstique, 
en particulier sur sa face supérieure, avec de très nombreuses cannelures de 
dissolution. Le réseau de sillons anastomosés laisse penser que ce plan 
(stratification ?) était en position faiblement penté au moment de son altération par les 
eaux météoriques. 

 

Figure 58 : Dolmen Ithé 1 

 


